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It was six men of Indostan
To learning much inclined,
Who went to see the Elephant
(Though all of them were blind),
That each by observation
Might satisfy his mind

The First approached the Elephant,
And happening to fall
Against his broad and sturdy side,
At once began to bawl:

“God bless me! but the Elephant
Is very like a wall!”

The Second, feeling of the tusk,
Cried, “Ho! what have we here
So very round and smooth and sharp?
To me ’tis mighty clear
This wonder of an Elephant
Is very like a spear!”

The Third approached the animal,
And happening to take
The squirming trunk within his hands,
Thus boldly up and spake:
“I see,” quoth he, “the Elephant
Is very like a snake!”

The Fourth reached out an eager hand,
And felt about the knee.
“What most this wondrous beast is like
Is mighty plain,” quoth he;
““Tis clear enough the Elephant
Is very like a tree!”

The Fifth, who chanced to touch the ear,
Said: “E’en the blindest man
Can tell what this resembles most;
Deny the fact who can
This marvel of an Elephant
Is very like a fan!”

The Sixth no sooner had begun
About the beast to grope,
Than, seizing on the swinging tail
That fell within his scope,

“I see,” quoth he, “the Elephant
Is very like a rope!”
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And so these men of Indostan
Disputed loud and long,

Each in his own opinion
Exceeding stiff and strong,
Though each was partly in the right,
And all were in the wrong!

Moral:

So oft in theologic wars,
The disputants, I ween,
Rail on in utter ignorance
Of what each other mean,
And prate about an Elephant
Not one of them has seen!

Versao da lenda Hinda “The Blind Men and the Elephant”
John Godfrey Saxe (1816-1887)
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RESUMO

A deformagdo em zonas de cisalhamento ducteis geralmente ¢ responsavel pelo
desenvolvimento de orientacdes cristalograficas preferenciais dos minerais. Além de fornecer
informacdes das condi¢gdes de fluxo ao longo dessas zonas, o desenvolvimento de orientagdes
cristalograficas preferenciais possui forte influéncia nas propriedades sismicas das rochas. Neste
trabalho sdo apresentados os resultados de um estudo detalhado sobre as relagdes entre
mecanismos de deformacdo, orientacdes cristalograficas preferenciais € mecanismos de
dobramento, formagao de limites de grao e propriedades sismicas anisotropicas de moscovita-
quartzo milonitos. Obteve-se dados de orientacdo preferencial através da técnica de difragcdo de
elétrons retroespalhados (EBSD) em um microscopio eletronico de varredura, de moscovita-
quartzo milonitos provenientes da regido de Saas Fee (Alpes Internos do Oeste). As amostras
foram coletadas ao longo de uma dobra cuja linha de charneira é paralela a lineagdo de
estiramento regional da area. Esse tipo de feicdo ¢ comum em zonas de alta deformagdo, mas
contradizem as teorias de mecanismos de dobramento simples. Dados de orientagdes
preferenciais foram utilizados para acessar as relagdes temporais relativas e cinematicas entre as
dobras e a deformagdo por cisalhamento que gerou as lineagdes de estiramento. No presente caso,
as orientacdes preferenciais de quartzo estdo relacionadas com a atuagdo de processos de
dobramento ativo, concomitantemente a deformagdo por cisalhamento, em dobras parasitas de
estruturas de maior escala, cujas linhas de charneira sdo perpendiculares a lineacdo de
estiramento local.

Os moscovita-quartzo milonitos estdo intensamente recristalizados dinamicamente.
Através do tratamento dos dados de orientagdo preferencial, foi possivel calcular os pares
eixo/angulo de desorientacdo para cada par de cristais desses agregados, e determinar os tipos e
as orientagdes desses limites de grao. Nessas rochas, os limites de graos sdo do tipo inclinado,
paralelos as formas prismaticas {m} e basal (c). Os limites rotacionados resultam da atuacdo
conjunta de deslizamentos romboédricos e prismaticos em <a>, basais e prismaticos em <a> ou
mesmo da atuagdo de dois planos romboédricos {r e 7} em <a>. Em tectonitos ricos em quartzo,
as maclas Dauphiné parecem ser um tipo especial de limite, que auxiliam na cominui¢do do
tamanho de grao.

As medidas de orientacdo preferencial de quartzo e moscovita permitiram o calculo das
propriedades sismicas dos moscovita-quartzo milonitos. Estas rochas possuem anisotropia
relativamente alta (AVp entre 7 ¢ 9 % e AVs entre 6 e 10 %) e varlam em magnitude com a
propor¢ao modal de moscovita. O desenvolvimento de orientacdo preferencial tem o efeito de
dispersar as propriedades sismicas dos monocristais e atenuar suas magnitudes. A trama de
moscovita possui um efeito importante no controle das diregdes maximas e minimas de
propagacdo em relacdo as estruturas do sistema de referéncia. Além disso, aparentemente as
dobras podem causar um efeito nas dire¢des de propagacao das ondas P e S lentas.

A partir de simulacdes das propriedades sismicas com diferentes propor¢cdes modais de
quartzo e moscovita, observou-se que o incremento das proporcdes desse ultimo mineral e a
reducdo do primeiro provocam um aumento das velocidades de ondas P e das anisotropias das
ondas P e S, mas causam diminui¢do das velocidades das ondas S. O aumento da quantidade de
moscovita nos agregados ocasiona aumento das densidades e dos coeficientes de Poisson dos
mesmos. O coeficiente de refletividade na interface entre uma rocha com 100 % de quartzo e uma
com 100% de moscovita ¢ relativamente alto, da ordem de 0,06 para ondas P e 0,05 para ondas S,
indicando bons refletores sismicos para esse tipo de limite.

Os resultados desse trabalho demonstram a utilidade da analise microestrutural e de
orientacdes cristalograficas preferenciais na investigagdo de rochas de alta deformagdo e suas
implicacdes para as determinacdes das propriedades sismicas anisotropicas das mesmas.
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ABSTRACT

Rock deformation within ductile shear zones generally produces lattice preferred orientation of
minerals. In addition the information about flow conditions of these zones, the development of
lattice preferred orientations has a strong influence on the petrophysical properties of deformed
rocks. This work presents a detailed study on the relationships between deformation mechanisms,
lattice preferred orientation and folding mechanisms, crystallographic textures, grain boundary
development and seismic properties of muscovite-quartz mylonites. The lattice preferred
orientation data of the muscovite-quartz mylonites from the Saas Fee region (Western Internal
Alps) was obtained using the technique of electron backscattered diffraction (EBSD) in a
scanning electron microscope. The samples have been collected around a fold whose hinge line is
parallel to the local stretching lineation. Such situation is very common within high strain zones,
but the presence of these structures can refute simple folding mechanisms theories. The
crystallographic fabric data were used to understand the temporal and kinematic relationships
between folding development and shear deformation responsible for the development of the
associated stretching lineation. In the present case, the quartz lattice preferred orientation seems
to be related to the active folding mechanisms that took place in parasitic folds of a larger
structure with hinge line at high angle with to the main stretching lineation, simultaneously to the
shear deformation event.

The muscovite-quartz mylonites are intense dynamically recrystallized. Using the
mathematical treatment of lattice preferred orientation data it was possible to calculate the pair
angle/misorientation axis on each pair of crystals of these rocks, which allowed the determination
of types and orientation of grain boundaries. In these muscovite-quartz mylonites, the grain
boundaries included tilted ones, parallel to the prismatic {m} and basal (c) planes, as well as
twisted boundaries, which can be related to the concurrent slip in both rhomb and prismatic forms
in <a> slip direction, basal and prismatic in <a> or even in two rthombs {r e n} in <a> direction.
Dauphiné twinning seems to be a special type of boundary which is related to the initial stages of
grain boundary comminuition.

The lattice preferred orientation of quartz and muscovite allowed calculations of the
seismic properties of the muscovite-quartz mylonites. These rocks shows a relatively high
anisotropy for both compressional and shear waves (AVp between 7 and 9 % and AVs between
6 and 10 %) and their magnitude vary with the modal proportion of muscovite. Cristallographic
fabric development has the effect of scattering and attenuating single crystal seismic properties.
The muscovite crystallographic fabric has an important effect on the directional properties of
maximum and minimum propagation velocities in relation to the structures of the reference
frame. Besides, it seems that the presence of folds can affect in the propagation directions of P
and slow S waves.

From simulations of the seismic properties with different modal quartz and muscovite
content, it was observed that the increase of the later and decrease of the former causes an
increase of P wave velocities and both P and S anisotropies, but also produces a decrease of both
shear waves velocities. Increasing mica contents provoke an increment of densities and of
Poisson’s ratio. The reflectivity coefficient along an interface between quartz and muscovite
bearing rocks is relatively high, of the order of 0,06 for P waves and 0,05 for S waves, indicating
that these types of surfaces are good seismic reflectors.

The results of the work demonstrate the usefulness of microstructural and lattice preferred
orientation analysis in the study of high strain rocks, as well as their important control on the
anisotropic seismic properties of these rocks.
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CAPITULO UM

INTRODUCAO

“No problem is so big or so complicated that it can't be run away from!!!”

Linus van Pelt
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Capitulo 1

1.1 Introduciao

Um dos principais objetivos no estudo de rochas naturalmente deformadas estd
relacionado ao entendimento dos processos materiais de escala microscopica, responsaveis pelo
desenvolvimento dos mais diversos tipos de estruturas em diferentes ambientes tectonicos. O
estudo detalhado dessas rochas ¢ uma das poucas evidéncias diretas disponiveis para a
reconstru¢do da historia tectonica de uma determinada regido. O interesse na investigagdo dos
mecanismos de deformagdo foi incentivado gradativamente pelos primeiros estudos de
deformacgdo experimental em diferentes tipos de materiais rochosos e analogos, sob condi¢des de
pressdo, temperatura e¢ taxas de strain controlados. Esses experimentos foram inicialmente
realizados em monocristais ou em agregados policristalinos monomineralicos, e seus resultados
permitiram aperfeigoar o entendimento dos mecanismos de deformagdo responsaveis pelo
desenvolvimento das microestruturas (e.g. Griggs & Blacic 1964, 1965; McLaren et al. 1967,
Hobbs et al. 1972; Tullis et al. 1973). A partir disso, tornou-se possivel fazer a conexdo entre as
microestruturas, suas condigdes de formagdo, os processos materiais responsaveis por seu
desenvolvimento e suas relagdes com estruturas de maior escala. Isso tem fornecido informagdes

de grande valia para a investigacdo mais detalhada da evolugdo tectonica de cinturdes orogénicos.

Grande parte da acomodagdo da deformagdo resultante de processos orogenéticos ocorre
ao longo de zonas de cisalhamento de diversas escalas e profundidades, com orientagdes variadas
em relagdo as tensdes aplicadas (e.g. Carter & Tsenn 1987; Vauchez & Nicolas 1991; Vauchez &
Tommasi 2003). No interior dessas zonas, ¢ comum que os minerais desenvolvam orientagdes
cristalogréaficas preferenciais, dependendo, € claro, das condi¢des ambientais nas quais as zonas
de alta deformagdo se desenvolveram, e dos tipos de rocha que as mesmas afetam. A partir da
interpretacdo das microestruturas e texturas cristalograficas de uma rocha deformada, ¢ possivel
determinar as condigdes de fluxo no interior das zonas de cisalhamento, através da obtengao de
informagdes como: (i) o tipo de deformagdo predominante; (ii) os sistemas de deslizamento

atuantes; (ii1) a cinematica da deformagao e (iv) a paleotensao responsavel pela deformacao (e.g.
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Schmid & Casey 1986; Law 1990; Law et al. 1990; Lloyd et al. 1992, entre outros). Além disso,
na auséncia de assembléias minerais diagnosticas das condigdes de metamorfismo durante um
determinado evento deformacional, é possivel inferir as condi¢cdes de temperatura a partir da
analise das microestruturas e das tramas cristalograficas exibidas pelas rochas afetadas pelo
mesmo (e.g. Schmid & Casey 1986; Mainprice et al. 1986; Jessell & Lister 1990; Kruhl 1996).
Utilizando-se dados de orientacdo cristalografica, ¢ possivel, ainda, determinar os tipos e as
orientagdes de limites de grao formados durante os processos de cristalizagdo/recristalizacao (e.g.
McLaren 1986; Lloyd et al. 1997; Trimby et al. 1998; Wheeler et al. 2001). As informagdes a
respeito das propriedades dos limites de grao sdo fundamentais, visto que muitos dos processos
deformacionais ocorrem preferencialmente ao longo dessas superficies (e.g. deslizamento ao
longo dos limites de grao, difusdo de estado solido) ao invés das por¢des internas dos minerais

(e.g. Boullier & Gueguen 1975; Schmid et al. 1977).

As orientagdes cristalograficas preferenciais em tectonitos de diferentes por¢des da crosta
e do manto podem ser igualmente relacionadas com o desenvolvimento de anisotropia das
propriedades sismicas dessas rochas (e.g. Mainprice & Nicolas 1989; Mainprice et al. 1990;
Khazanehdari ef al. 1998 Mainprice et al. 2000; Bascou ef al. 2001; Lloyd & Kendall 2005). O
desenvolvimento de orientagdes preferenciais dos cristais de olivina e piroxénio no manto
superior, € a sua relagdo com as propriedades de anisotropia das ondas sismicas, permitem a
determinacdo da cinematica do fluxo de estado sélido durante a movimentacdo das placas
tectonicas (e.g. Nicolas & Christensen 1987; Silver 1996; Mainprice et al. 2000; Pera et al.
2003). Na crosta média e inferior, o desenvolvimento de orientagdes preferenciais também parece
ocasionar um importante efeito na geracdo de anisotropias das ondas P e S. Contudo, o
entendimento dessas anisotropias nas rochas crustais ainda ¢ superficial. Isso ocorre
principalmente devido a abundante presenca de minerais fortemente anisotropicos nessa camada,
e pela limitagdo espacial das regides com organizagdo interna dos minerais (e.g. zonas de
cisalhamento — Mainprice & Nicolas 1989; Burlini & Fountain 1993; Lloyd & Kendall 2005).
Através dos dados de orientagdo cristalografica preferencial de diferentes minerais, e suas
relagdes com as constantes elasticas dos mesmos, ¢ possivel determinar indiretamente as
propriedades sismicas anisotropicas dos agregados. De maneira geral, as maiores e menores

velocidades de propagacdo e suas anisotropias podem ser diretamente relacionadas com as
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orientagdes preferenciais das diversas formas cristalograficas de minerais que compde um

determinado tectonito.

A presente tese apresenta uma abordagem relativamente ampla sobre os processos
deformacionais e as propriedades sismicas anisotropicas de moscovita-quartzo milonitos. Esse
tipo de rocha ¢ caracteristico de zonas de alta deformagdo afetando granitdides em condigdes
metamorficas intermediarias com a presenca de fluidos ou de seqiiéncias metassedimentares
depositadas em ambientes de margem continental passiva. O presente trabalho ¢ fundamentado

em quatro questdes principais:

- Como dados de orientagdo cristalografica podem auxiliar no entendimento das relagdes
cinematicas e temporais entre dobras com linhas de charneiras paralelas a uma lineacdo de
estiramento resultante de uma deformagdo nao-coaxial responsavel pela deformagdo milonitica

dessas rochas?

- Quais os mecanismos de deformagdo intracristalina e de recristalizagdo responsaveis pelo
desenvolvimento dos limites de grao entre cristais de quartzo observados nessas rochas, e como
dados de desorientacdo entre cristais pode ser uma ferramenta util na determinagdo dos tipos e

orientagdes desses limites?

- Qual o comportamento das ondas sismicas ao se propagarem por um meio anisotropico como
esses moscovita-quartzo milonitos € como o desenvolvimento de orientagdes cristalograficas

pode influenciar essas propriedades?

- Qual o efeito ocasionado na propagacao das ondas P e S se ocorrer variagdo da composi¢ao
modal entre um membro inicial com 100% de quartzo e um final com 100% de moscovita, com
suas respectivas orientacdes cristalograficas e como essa variacao poderia influenciar nos indices

de reflectividade dessas rochas?

As respostas para esses tipos de problemas foram determinadas a partir de uma
abordagem quase que exclusivamente microestrutural das rochas estudadas, como a forma e
arranjo dos cristais e seus limites de grdo, os tipos de microestruturas internas caracteristicas de
moscovita e quartzo, além dos aspectos texturais apresentados pelas mesmas. Além disso, foram

utilizados dados de orientagdo cristalografica, visando determinar a natureza dos processos
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responsaveis pela deformagdao desses agregados e do regime deformacional atuante durante o
fluxo de deformacao principal que afetou essas rochas (e.g. Nicolas & Poirier 1976; Schmid &
Casey 1986). Com a utilizagdo de relagdes matematicas simples, foi possivel, através da
utilizacdo de dados de trama cristalografica, determinar o grau de desorientagdo entre pares de
cristais no interior desses agregados. Essas informagdes possibilitaram a realizagdo de um estudo
de detalhe sobre as orientacdes e tipos de limites de grao originados nos cristais de quartzo, € os

processos responsaveis pelo desenvolvimento dos mesmos.

A metodologia utilizada para a obtencdo dos dados de orientagdo cristalografica
preferencial foi a difracdo de elétrons retroespalhados em um microscopio eletronico de
varredura (EBSD/MEYV). Essa ferramenta permite a rapida determinacao da orientagdo completa
(todos os eixos cristalograficos) em virtualmente qualquer espécie mineral. Assim, foi possivel
calcular as propriedades sismicas anisotropicas dessas rochas, primeiramente a partir de suas
composig¢des originais (e.g. Mainprice & Nicolas 1989; Mainprice et al. 1990; Siegesmund ef al.
1991; Mainprice 2000). A partir desses mesmos dados de orientagcdo, foram simuladas as
mudancas dessas propriedades com a modificacdo progressiva na composicdo modal entre
quartzo e moscovita, € como a presenca em maior ou menor quantidade desses minerais controla

essas caracteristicas.

1.2 Organizaciao da Tese

O presente volume foi organizado de maneira que os capitulos 4, 5, 6 e 7 possam ser lidos
o mais independentemente possivel uns dos outros, com o minimo de citagdes as outras secoes do
volume. Certamente, por se tratarem de quatro capitulos referentes ao estudo das mesmas
amostras de moscovita-quartzo milonitos, apenas com énfases distintas, tornou-se inevitavel a
repeticao de algumas figuras, principalmente das figuras de pdlos das orientagdes cristalograficas.
Essas, no entanto, sdo organizadas de maneiras distintas em cada capitulo. De outro modo, essa
repeticao deve facilitar a leitura e o entendimento das informacdes de cada um dos capitulos que
compdem a tese, além de permitir que os possiveis interessados nos assuntos aqui contidos

possam dirigir-se diretamente as se¢oes de interesse.
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Dessa maneira, os capitulos sdo organizados da seguinte forma:

Capitulo 2 — Esse capitulo tem como objetivo apresentar uma revisdo geral sobre os principais
aspectos relacionados a formacdo de orientagdes cristalograficas em geral. Além disso, sdo
apresentadas informagdes a respeito do desenvolvimento de texturas cristalograficas em quartzo e
moscovita, e como fatores como a presenca de agua, condigdes de fluxo e recristalizacao
influenciam no resultado final das tramas. Posteriormente, sdo apresentadas as principais
formulagdes matematicas utilizadas nas determinagdes das constantes eldsticas dos agregados
estudados e consequentemente suas velocidades e anisotropias sismicas. Contudo, célculos
especificos sobre as velocidades das ondas sismicas considerando as rochas como isotropicas,

coeficientes de reflectividade e de Poisson sdo apresentados nos capitulos 6 e 7.

Capitulo 3 — Tendo em vista o extenso uso da técnica de EBSD/MEV no estudo, o capitulo trés
apresenta uma revisdo tedrica sobre os principais aspectos inerentes a essa metodologia. Sdo
apresentados os aspectos fisicos de intera¢do entre um feixe de elétrons e um material cristalino,
e como a difracao desse feixe dentro do material gera o dado basico utilizado por essa técnica,
que sdo as linhas de Kikuchi. Sdo igualmente apresentados os aspectos relacionados a calibragdo
do equipamento, determinagcdo de grupos pontuais € de minerais ndo-cibicos e as principais
fontes de erro. No final do capitulo descreve-se em detalhe o processo de preparacao e polimento
das amostras, visto que o mesmo ¢ extremamente importante na aquisicao de padrdes adequados
de EBSD. Além disso, descrigdes de detalhe de preparagao de amostras para qualquer tipo de
técnica em geologia dificilmente sdo encontradas na literatura, o que pode tornar essa descri¢ao

mais uma contribui¢do para futuros usudrios da mesma metodologia.

Capitulo 4 — Esse capitulo contém a andlise detalhada de uma dobra com linha de charneira
orientada paralelamente a lineacdo de estiramento na regido de Saas Fee, nos Alpes Internos do
Oeste. Como na maioria das situacdes semelhantes a essa, as observacdes de campo geralmente
sdo raras e pouco informam sobre a historia evolutiva dessas estruturas. Dessa maneira, foi
realizado um estudo de detalhe da orientagdo preferencial de quartzo e moscovita ao longo dessa

dobra, através da técnica de EBSD/MEV. A andlise das texturas cristalograficas das cinco
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amostras coletadas permitiu a realizacdo de inferéncias sobre as relagcdes cinematicas e de idade
relativa entre o processo de dobramento ¢ a deformagdo nado-coaxial que gerou as lineagdes de

estiramento, e sobre os mecanismos de dobramento responsaveis pelo desenvolvimento da dobra.

Capitulo 5 — Os moscovita-quartzo milonitos amostrados em torno dessa estrutura nao
apresentam texturas miloniticas tipicas e suas microestruturas indicam a atuacdo intensa de
processos de recristalizagdo dindmica envolvendo tanto a rotacdo de subgraos como a migracao
de limites de grao. A andlise detalhada do grau de desorientacdo entre pares de cristais vizinhos e
selecionados aleatoriamente em duas das cinco amostras estudadas no Capitulo 4, juntamente
com a descrigdo das microestruturas observadas e os dados de orientacdo cristalografica,
permitiram a identificacdo dos tipos de limites entre cristais de quartzo e suas possiveis
orientagdes nessas rochas. Nesse capitulo ¢ discutido igualmente como o desenvolvimento de
microestruturas internas dos cristais, como as maclas Dauphiné em cristais de quartzo, podem
auxiliar na diminui¢do inicial do tamanho de grdo de tectonitos ricos nesse mineral e no

desenvolvimento de limites de graos com orientagdes paralelas aos eixos-<c> de quartzo.

Capitulo 6 — A andlise completa da trama cristalografica dos moscovita-quartzo milonitos,
associada as constantes elasticas desses minerais e suas propor¢des modais relativas em cada uma
dessas cinco amostras, permitiram a determinagdo das constantes eldsticas dos agregados como
um todo e consequentemente, o calculo das velocidades de ondas sismicas e suas anisotropias.
Esse estudo demonstrou o efeito ocasionado pelas orientagdes preferenciais desses agregados nas
propriedades sismicas dos monocristais. Além disso, foi possivel demonstrar as relacdes dessas
propriedades com as formas cristalinas desses dois minerais, com o sistema de referéncia das
amostras e como a presenca de dobras pode influenciar nas direcdes de propagacdo dessas ondas
P e S. Na parte final desse capitulo ¢ apresentada uma breve discussdo sobre como os limites de

grao dessas rochas poderiam influenciar na anisotropia sismica dos agregados.

Capitulo 7 — Esse capitulo apresenta o resultado de simulagdes das propriedades sismicas
anisotropicas em trés das cinco amostras analisadas no Capitulo 6, a partir de mudancas na

composi¢cdo modal desses agregados, partindo-se sempre de um membro inicial com 100% de
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quartzo e chegando-se a um membro final com 100% de moscovita. Os resultados serviram para
demonstrar o efeito progressivo nas propriedades sismicas anisotropicas da adi¢do de moscovita e
conseqiiente subtracdo de quartzo, tanto em relacdo as magnitudes dessas velocidades e
anisotropias quanto em relacdo as suas dire¢oes de propagacdo preferenciais. Além disso, foi
determinado qual o efeito da adi¢do progressiva de moscovita nas velocidades das ondas sismicas

e suas influéncias nos coeficientes de Poisson e de reflectividade.

Capitulo 8 — As principais conclusdes do trabalho sao sumarizadas no Capitulo 8.



CAPITULO DOIS

ORIENTACOES CRISTALOGRAFICAS &
PROPRIEDADES SiISMICAS ANISOTROPICAS

“Although nature commences with reason and ends in experience, it is necessary for us to do the
opposite, that is, to commence with experience and from this to proceed to investigate the
reason.”

Leonardo da Vinci (1452-1519)
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Capitulo 2

Orientacdes cristalograficas e propriedades sismicas anisotropicas

2.1Introducao

O objetivo do presente capitulo, primeiramente, ¢ apresentar uma breve revisdo dos
conceitos basicos sobre a formagdo de orientacdes cristalograficas, em geral, e dos processos
mecanicos responsaveis pelo desenvolvimento das mesmas. Em seguida, expde-se uma discussao
de maior detalhe sobre as orientagdes cristalograficas preferenciais de quartzo, bem como sobre a
influéncia das mudangas de diversas variaveis (temperatura, condi¢des de deformacao, tipo de
fluxo, etc) nas mesmas. Também ¢ apresentada uma breve revisdo geral sobre as orientagdes
preferenciais de micas que, sendo minerais menos estudados, sdo tratados superficialmente nessa
revisdo. Por ultimo, discute-se como esses dados de orientagdo preferencial podem ser utilizados
na determinagdo das propriedades sismicas anisotropicas de agregados policristalinos. Optou-se
por ndo se fazer uma discussdo sobre os defeitos intracristalinos € sobre os processos materiais
atuantes durante a deformagdo de rochas. Ambos sdo amplamente discutidos na literatura atual,
tornando desnecessaria sua discussdo aqui. Contudo, sugere-se os livros de Nicolas & Poirier
(1976), Poirier (1985), Nicolas (1987), Hatcher (1994) ¢ Passchier & Trouw (1996) para os

leitores com maior interesse nos respectivos assuntos.

2.2 A formacio de orientagoes cristalograficas preferenciais

Agregados policristalinos mono ou polimineralicos deformados em condi¢cdes que
favorecam a deformacdo intracristalina geralmente desenvolvem orientagdes preferenciais da
rede cristalina de um ou mais minerais. A orientagdo preferencial da rede (OPR) em minerais
planares (e.g. micas) e fortemente prismaticos (e.g. anfibolios, sillimanitas) pode ser facilmente

caracterizada, respectivamente, pela presenga de foliagdes e lineagdes em rochas deformadas.
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Contudo, em minerais cujas razdes axiais entre os eixos cristalinos principais ndo sdo tao

desiguais (e.g. quartzo, calcitas, feldspatos, olivinas), essas relagdes podem nao ser tao evidentes.

O desenvolvimento de OPRs pode ter origem na rotagdo mecanica de elementos tabulares
e/ou alongados presentes na rocha, bem como na transferéncia de solugdes, no crescimento
mimético e/ou orientado de minerais pela atuacdo de um campo tensional aplicado no material
(e.g. Tullis & Wood 1975, Hobbs et al. 1976; den Brok & Spiers 1991). Muitos desses processos
sao controlados pelas relagdes axiais que os minerais apresentam em relagdo ao campo tensional
aplicado ao agregado durante a deformagdo. Esse fato induz o crescimento ou rotagdo mecanica
das fases minerais de forma que as relacdes entre os eixos cristalinos e os eixos do elipsoide de
deformagdo finita sejam coerentes. No entanto, em minerais com relagdes axiais pouco
discrepantes, a formacdo das orientacdes cristalograficas se da por processos de arraste de
deslocagdes, deslizamentos intracristalinos e, em certos casos, pela recristalizagdo (Tullis et al.
1973; Tullis 1977; Schmid & Casey 1986; Urai et al. 1986; Law 1990; Jessell & Lister 1990;
Hirth & Tullis 1992; Gleason et al. 1993, entre outros). Inicialmente, as orientagdes formadas
pelo arraste de deslocacdes eram imaginadas como resultado de distor¢oes da rede cristalina
geradas a partir das formas iniciais dos cristais pela acdo de um determinado campo tensional
(e.g. Sander 1930). No entanto, foi Schmidt (1925) que também sugeriu a hipotese da formagao
das OPRs através de deslizamentos intracristalinos, que ocorreriam paralelamente as diregdes de
maior grau de empacotamento dos atomos de Si, no caso em cristais de quartzo. Posteriormente,
Taylor (1938), Bishop & Hill (1951) e Bishop (1954) desenvolveram as bases tedricas do
desenvolvimento de orientacdes cristalograficas preferenciais através dos sistemas intracristalinos

de deslizamento.

Como sugerido por Hobbs et al. (1976), os processos de deslizamentos intracristalinos em
cada um dos minerais constituintes de uma rocha, conseqiientemente, resultam na deformagao
desses minerais. Entretanto, as relacdes entre os eixos cristalograficos dos monocristais de cada
um desses minerais devem permanecer inalteradas. Dessa forma, medindo-se orientacao
preferencial de um determinado niimero de cristais dentro do sistema de referéncia da amostra, a
distribui¢do dessas medidas pode até ser incoerente geologicamente, porém nao podera ser
cristalograficamente antagonica. Assim, discrepancias do tipo “eixo-<c> do quartzo altamente

obliquo em relagdo ao seu plano basal” ndo serdo observadas.
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O desenvolvimento de orientagdes preferenciais pode ser melhor entendido analisando-se
a cinematica do processo, como sugerido por Hobbs (1976). Em um dado volume de rocha sob a
atuacdo de um determinado campo tensional com uma componente de cisalhamento simples
atuante, cada cristal possuira uma vorticidade com o elipsodide de incremento de deformacao. Isso
significa que a cada momento da deformagdo, os eixos externos dos cristais do agregado
possuirdo uma relagdo angular com os eixos do elipsdide de deformagdo para aquele instante,
tendendo-se a se alinharem uns com os outros. Como esse elipsoide age sob o comportamento de
uma componente rotacional, a cada momento ele estara em uma posi¢ao diferente e, portanto a
cada instante da deformagdo a quantidade de rotagdo necessaria (vorticidade) para que os eixos
dos cristais se alinhem a ele sera diferente. Contudo, a relacdo entre o elipséide de incremento da
deformacdo e os eixos cristalograficos desses minerais ¢ geralmente diferente. Assim, para que a
relacdo entre o elipsoide de deformagdo e o sistema de referéncia externo dos cristais ndo seja
alterada, ¢ necessario que haja o alinhamento preferencial dos eixos cristalograficos de cada um
dos minerais. Dessa maneira, a distribuicdo das orientagcdes preferenciais dos eixos e planos
cristalograficos segue padrdes controlados por condigdes de temperatura, forma do elipsoide de
deformagdo, taxas de strain e quantidade de rota¢do nas quais a deformacdo ocorre, dando

origem o fortes orientagdes cristalograficas preferenciais (Fig. 2.1).

A formagdo de orientacdes cristalograficas por arraste de deslocacdes se da através dos
lacos de deslocagdes, que sdao planos de conexdo entre as deslocagdes em cunha e parafuso,
representando, cristalograficamente, os planos de deslizamento intracristalinos (Nicolas &
Poirier 1976; Poirier 1985; Nicolas 1987). A propagacdo dos lacos de deslocag¢des por todo o
cristal ¢ responsavel pelo desenvolvimento de deformagdes permanentes e pela formacao de sua
direcdo preferencial marcada pelo vetor de Burgers (representando a dire¢do de deslizamento
intracristalino). Essas sdo as duas varidveis utilizadas para a descricio de um sistema de

deslizamento.

A ativagdo dos diferentes sistemas de cisalhamento atuantes nos minerais ¢ controlada
pela relacao de orientacdo entre as formas cristalinas, pelo campo tensional aplicado e pela tensao
cisalhante critica resultante (TCCR - ou critical resolved shear stress). A TCCR ¢ a tensdo de
cisalhamento necessaria para iniciar o deslizamento intracristalino de um determinado plano em

um mineral virtualmente livre de impurezas e estruturalmente perfeito (Fig. 2.2). Essa tensao ¢
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constante para cada tipo de mineral em um determinado intervalo de temperatura, diminuindo de

valor com o progressivo aumento de temperatura (Hobbs 1985 — Figs. 2.2 e 2.3).

[0001] [0001]

50%

[0001]

D 75% C

direcdo de

rotacdo de
[0001]

Figura 2.1 — Desenho esquematico mostrando o principio basico da formag@o de uma orientagdo cristalografica
pelo deslizamento intracristalino. As linhas obliquas dentro do cristal ABCD representam a orientagdo
esquematica de um eixo-<c> de quartzo deformado por achatamento cuja tensdo principal é vertical. Observar o
cisalhamento gerando a forma externa do cristal ¢ o comportamento dos eixos-<c> internos em relagdo a
deformag@o progressiva do material. Modificado de Hobbs ef al. (1976).

Segundo Paterson (1969), para uma rocha em uma determinada condig¢@o de strain manter
a coesdo entre os cristais e ter essa deformagdo distribuida homogeneamente pelo volume de
material, s3o necessarios cinco sistemas de deslizamento intracristalino independentes e ativos
em cada cristal (Fig. 2.5). Essa condicdo, conhecida como condi¢do de von Hise, pode ser
explicada porque geralmente a deformagdo acomodada por deslizamentos intracristalinos nao
implica em mudangas bruscas no volume de material deformado. Essa deformacao homogénea

¢ descrita através da equagao 2.1
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€ € €y (2.1)

€ €3 €y

(D)

or=T.cos A = (F/Ao).cosy.cos A

Figura 2.2 — Figura esquematica mostrando o efeito do esforgo cisalhante resultante (Gg) em um cristal. A letra n
refere-se a linha perpendicular ao plano de deslizamento, enquanto D ¢ a dire¢do de deslizamento ¢ F € o eixo de
compressdo de um monocristal com formato cilindrico. Modificado de Nicolas & Poirier (1976).
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deslizamento romboédrico

tenséo de cisalhamento
critica resultante

deslizamento basal

deslizamento prismatico

ﬂ

Temperatura

Figura 2.3 — Grafico esquematico mostrando o efeito do aumento de temperatura na diminui¢do da tensdo
cisalhante critica resultante para diferentes sistemas de deslizamento em um cristal de quartzo. Observar o

comportamento nio linear dessa diminuigdo de cada um dos sistemas. Adaptado de Blacic (1975) e Hobbs ef al.
(1972).
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Figura 2.4 — Figura esquematica mostrando a distribui¢cdo de eixos-<c> em um diagrama de transi¢do para trés
conjuntos de sistemas de deslizamento: prismatico-<a>, basal-<a> e romboédrico-<c+a> através de
encurtamento uniaxial horizontal. Modificado de Lister & Hobbs (1980).
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onde a diagonal principal refere-se ao comprimento relativo entre os eixos do elipsdide de
incremento de deformacgdo e os outros elementos da matriz referem-se aos angulos que esses
eixos fazem entre si. Seis desses elementos sdo simetricamente relacionados (€12 = €;1; €13 = €31;
€3 = €3), 0 que resulta entdo em seis elementos que sdo utilizados para a descri¢do de uma
deformagdo isovolumétrica. Como apenas 5 desses sdo independentes em uma escala
infinitesimal, € necessario um sistema de deslizamento para acomodar cada um desses
componentes de incremento de strain, resultando na idéia de cinco sistemas de deslizamento

ativos (Paterson 1969; Hobbs et al. 1976).

(0110)

7
(2170)
(d)

Figura 2.5 — Figura esquematica mostrando o conceito de sistema de deslizamento independente, onde (a)
representa a cristalografia de um cristal de quartzo-a, enquanto em (b) observa-se um cubo de quartzo cujas faces
estdo indicadas na figura. Na figura (¢) o mesmo cubo ¢é distorcido pelo deslizamento em (2-1-10), formando um
paralelepipedo com faces (2-1-10), (0-110) e outro plano que ndo rotaciona. A figura (d) mostra o cubo de (b)
distorcido pelo deslizamento ao longo de (0001), formando um paralepipedo com faces (0001), (0-110) e uma
terceira face sem rotacdo. A figura (e) mostra o cubo (b) deformado pelo deslizamento simultaneo paralelo a a3 e
a2 (0001). Esse ultimo paralelepipedo ¢ idéntico aquele produzido na figura (d). Extraido de Hobbs et al.
(1976).



Capitulo 2 — Orientagdes cristalograficas e anisotropia sismica 17

A formacao de orientacdes cristalograficas preferenciais ¢ dependente de uma série de

fatores que contribuem em maior ou menor escala para o desenvolvimento das mesmas. Esses

fatores sao (Schmid 1994; Passchier & Trouw 1996):

(1)

(i)

(iii)

(iv)

Os sistemas de deslizamentos intracristalinos ativos e suas importancias relativas no
desenvolvimento das orientagdes cristalograficas;

As relacdes entre os planos e eixos cristalinos com o elipsoide de deformacgao finita e
com o elipsdide de incremento de deformagdo. Essas relagdes serdo importantes na
determinacdo dos tipos de padrdes a serem encontrados (e.g. constri¢ao; strain plano).
A rotagdo durante a deformacdo progressiva ira determinar quais os sistemas de
deslizamento tenderao a se alinhar com quais eixos dos elipsoides de deformagao;

O efeito da recristalizagdo dinamica nas orientacdes cristalograficas. Esse assunto
ainda ¢ alvo de bastante especulacdo por nao se saber ao certo qual o papel exato dos
processos de recuperagdo na formagao e/ou manutengdo de orientagdes preferenciais.
Alguns estudos demostraram que essas sdo enfraquecidas sob a atuagdo de
recristalizagdo, enquanto outros concluem justamente ao contrario. Contudo,
quantificar esses processos em rochas deformadas naturalmente ¢é praticamente
impossivel, sendo somente simulagdes matematicas e experimentais capazes de
fornecer respostas geologicamente plausiveis (e.g. Jessell 1988; Gleason et al. 1993,
entre outros)

Em muitos minerais gerados a partir da precipitagdo de solugdes, as taxa de
crescimento sdo controladas pelas dire¢des cristalograficas. Dessa forma formam-se
orientagdes cristalograficas preferenciais (den Brok & Spiers 1991; Bons & den Brok

2000).

2.3 O desenvolvimento de orientacgdes cristalograficas em quartzo

De todos os minerais, o quartzo ¢ de longe o que tem recebido maior atengdo em relagdo

aos seus aspectos deformacionais. O quartzo ¢ uma fase mineraldgica bastante importante em

todo o perfil da crosta, ocorrendo em diferentes propor¢cdes modais nos mais variados tipos de
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rocha. Esse fato, torna-o um importante controlador reoldgico relativo de deformacao de diversos
tipos de rocha, mesmo em condigdes de temperaturas relativamente baixas. Além disso, o papel
desempenhado pela 4gua na estrutura cristalina do quartzo tem sido extensivamente estudado.
Sua ocorréncia no interior da estrutura desse mineral faz com que o mesmo apresente
comportamentos variados. Indica¢des baseadas em estudos experimentais demonstram que a
presenca de agua ¢ continuamente envolvida no processo de formacdo ou quebra das ligagdes
entre Si e O (e.g. Griggs & Blacic 1965; Mclaren et al. 1967) e possui um papel importante nos
processos de amolecimento quimico, na recristalizagdo e na diminui¢do da velocidade de
propagacao de fraturas em quartzo e silicatos em geral (e.g. Hobbs 1968; Atkinson et al.1987).
Contudo, seu papel mais importante ¢ o de facilitador do fluxo de deslocagdes em monocristiais e
agregados policristalinos silicaticos em geral (Griggs & Blacic 1964; Blacic 1972; Tullis & Yund
1989; Karato et al. 1986, entre outros). Se a fugacidade de dgua ¢ um pardmetro importante na
movimentacdo dos defeitos intracristalinos, entdo ¢ de se esperar que possua também um efeito

indireto na formacao de orientacdes cristalograficas.

A deformagdo pléstica em rochas ricas em quartzo faz com que a rede cristalina desse
mineral ndo possua uma distribui¢do aleatéria, mas seja organizada de forma que seus planos e
eixos cristalinos corroborem as condi¢des de deformagao aplicadas em determinado volume de
rocha. O desenvolvimento de OPRs (ou textura, como referido por alguns autores) ¢ bastante
comum em rochas quartzosas deformadas e recristalizadas dinamicamente. Os padrdes de
organizacdo de seus planos e eixos cristalograficos podem ser subdivididos em cinco grupos
principais, como apresentados na Figura 2.6 (e.g. Schmid & Casey 1986). Cada um desses grupos
possui uma historia deformacional diferente, que ¢ dependente das condi¢des de fluxo a que essas
rochas foram submetidas, das temperaturas de deformagdo, do tipo e quantidade de strain
aplicado e da presenca/auséncia de fluidos. Segundo Law (1990), as OPRs podem ser utilizadas
para inferéncias do tipo (i) deformacdo coaxial X deformagdo ndo coaxial; (ii) sentido de
cisalhamento local; (iii) forma do elipsdide de strain finito; (iv) temperatura atuante durante a
formacao de determinada orientagdo preferencial; (v) mecanismos de deformacdo responsaveis
pela formacdo dessas OPRs; (vi) determinagdo dos sistemas de deslizamento ativos e (vii)
indicacdes de paleo-tensdes aplicadas a essas rochas. Assim, torna-se necessaria uma discussao a
respeito dos fatores responsaveis pela formagdo das orientagdes cristalograficas, seu reflexo nos

padroes de OPRs e a influéncia de fatores externos.
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2.3.1 Fluxo de deslocacdes e o desenvolvimento de OPRs em quartzo

O desenvolvimento de orientacdes cristalograficas preferenciais devido a deformagao
pléstica atuante ¢ baseado principalmente na ativacdao dos sistemas de deslizamento. Nesse caso,
a tensdo aplicada em um cristal ¢ acomodada pelo fluxo de deslocagdes em diregdo a
determinados planos cristalinos, fazendo com que os cristais mudem de forma. Assim, interagcdes
com os cristais vizinhos visando a acomodag¢ao da deformacao fazem com que as redes cristalinas
dos minerais sofram rotacdes em relagdo ao campo tensional (Fig. 2.1) ocasionando o

alinhamento de determinadas formas cristalinas em certas posicdes em relagdo a esse campo

tensional.
Guirlanda Guirlanda . _ Guirlanda de Concentragéo
cruzada do cruzada do Guirlanda tnica pequenos pontual
Tipo| Tipo Il circulos maxima
Orientagdo

cristalografica
preferencial (OPR) -

OPRs descritas
por Schmid & Casey
(1986) em rochas ricas
em quartzo

facies metamérfico

da deformacao xisto verde inferior xisto verde inferior xisto verde inferior anfibolito/granulito anfibolito/granulito
geradora de OPR
rochas banda rica em quartzo
tipo de rocha tectonito a base metassedimentares dentro de uma zona fitas de quartzo finas fitas de quartzo finas
de quartzo quartzo-feldspaticas de cisalhamento dentro do granulito dentro do granulito

cristais mais antigos
muito achatados

cristais mais antigos circundados por extingao ondulante,
Mmicroestruturas circundados por pequenos  pequenos cristais cristais alongados e trama de recristalizagdo  trama de recristalizacao
cristais recristalizados recristalizados graos recristalizados completa completa

Figura 2.6 — Figura ilustrativa dos padrdes de distribuicdo de eixos-<c> mais comuns encontrados e seus
correspondentes naturais em rochas ricas em quartzo, cujas orientagdes foram medidas com o auxilio de um
gonidometro de textura. Dados resumidos a partir de Schmid & Casey (1986).
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A partir de dados experimentais, Tullis ef al. (1973) foram alguns dos primeiros autores a
demonstrarem que esse processo € o responsavel pela reorientagdo de cristais mais antigos de
quartzo em condigdes de deformacdo, também verificando o reflexo dessas rotagdes nas

orientagdes cristalograficas.

Virios sistemas de deslizamento sdo mostrados na tabela 2.1 e foram descritos a partir de
dados experimentais observados em diferentes escalas (e.g. Morrison-Smith et al. 1976; Lister et
al. 1978). Dentre essas observagdes, destaca-se: (i) determinagdo dos vetores de Burgers, (ii)
determinacao dos planos nos quais as deslocagdes se propagam e (iii) indicacdo das rotagcdes da
rede cristalina em dominios com extin¢do ondulante e/ou bandas de deformac¢do. Os sistemas de
deslizamento mais comuns nos cristais de quartzo sao aqueles que usam os €ixos-<a>, <c¢> ou 0

vetor <ct+a> como direcdo de deslizamento principal ¢ os planos basais (0001), prismas de

primeira ordem m {lOiO} , prismas de segunda ordem a {1 150} e romboedros 7 {lOil} ez {Olil}

atuando como os planos de deslizamento intracristalinos principais.

2.3.2 A influéncia da temperatura no desenvolvimento das orientagdes

cristalograficas

A determinacdo do tipo de sistema de deslizamento a ser ativado em um cristal depende
de fatores como o fator de Schmid, a tensdo cisalhante critica resultante ¢ das condi¢des de
temperatura para ativagdo. Para a iniciagdo de um deslizamento em determinado plano cristalino,
¢ necessario que a tensdo cisalhante resultante exceda a TCCR para uma dada condicdo de
temperatura, ¢ no geral essa tensdo diminui com a a¢do de temperaturas mais elevadas (e.g.
Hobbs 1972). Por exemplo: em cristais de quartzo, o deslizamento basal na diregdo <a> ¢ mais
facil de ocorrer do que na dire¢@o prismatica <a>, em condi¢des de baixas temperaturas. J& em
condicdes de altas temperaturas a situagdo € inversa. Modelos como os apresentados na Figura
2.3 mostram que essa relacdo de importancia entre os diferentes sistemas de deslizamento em
determinadas condi¢des de temperatura podem ter um efeito marcante no tipo e na intensidade do

desenvolvimento das orientagdes preferenciais (e.g. Lister & Paterson 1979).
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Dados sobre os valores absolutos da tensdo cisalhante critica resultante para cristais de
quartzo sdo bastante escassos (e.g. Baéta & Ashbee 1969) e sua utilizagdo para previsao das
resisténcias relativas dos sistemas de deslizamento em condigdes geologicas ¢ bastante duvidosa,
pois tais valores foram determinados em cristais sintéticos de quartzo (ao invés de cristais
naturais) em condicdes de pressio ambiente e taxas de strain muito altas (>107 s™). Dessa forma,
os dados de TCCR relativos para cada sistema de deslizamento sdo escolhidos de modo a
produzir orientagdes cristalograficas tanto como as encontradas nos experimentos de deformacgao
experimental, quanto em rochas deformadas naturalmente (e.g. Lister et al. 1978; Lister & Hobbs

1980; Kunze 1991; Takeshita et al. 1999).

2.3.3 O tipo de fluxo e o desenvolvimento de orientacdes cristalograficas

A partir do estudo de orientagdes cristalograficas preferenciais, ¢ possivel também
determinar o tipo de strain ao qual um cristal ou um agregado policristalino de quartzo foi
submetido, como mostra a Figura 2.7. Nessa figura, sdo apresentados diagramas de polo para
orientacdes cristalograficas geradas por fluxo de deslocagdes em um modelo numérico baseado
na analise de Taylor-Bishop-Hill (Lister et al. 1978; Lister & Hobbs 1980). Essas OPRs tedricas
sao verificadas tanto em rochas deformadas experimentalmente (e.g. Tullis et al. 1973; Tullis
1977; Gleason et al. 1993) quanto em quartzitos deformados naturalmente (e.g. Price 1985;
Schmid & Casey 1986). Em condi¢des de compressdo ou extensdo uniaxial, os eixos-<c>
distribuem-se ao longo dos pequenos circulos da rede estereografica, perpendiculares ao plano de
foliagdo do sistema de referéncia (foliagdo E-W vertical, paralela ao plano XY e lineagdo
horizontal E, paralela a X). Em condi¢des de strain plano, essas guirlandas de pequeno circulo
sdo interconectadas por uma guirlanda reta central em Y, produzindo uma guirlanda cruzada do
tipo I (¢f- Schmid & Casey 1986). Ja guirlandas cruzadas do tipo II, desenvolvem-se no campo
constricional do diagrama de Flinn. Orienta¢des de eixos-<c> paralelas ou subparalelas ao eixo-Y
do sistema de referéncia ndo foram demonstradas nos modelos de Lister ef al. (1978) e Lister &
Hobbs (1980) , mas sdo caracteristicas de rochas deformadas em condigdes de facies anfibolito

superior a granulito, como demonstrado por Schmid & Casey (1986) e Jessell & Lister (1990).
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2.3.4 Condicoes de strain e o desenvolvimento de orientacdes cristalograficas

Teoricamente, o aumento do strain em condi¢des de fluxo e temperatura estaveis ¢ capaz
de tornar o padrdo de orientagdo cristalografica mais evidente, sem fazer com que o tipo geral da
distribui¢ao dos eixos cristalograficos mude significativamente. Entretanto, em muitos quartzitos
deformados naturalmente, o que se observa ¢ uma transi¢cdo espacial de padrdes de guirlandas
cruzadas para guirlandas unicas assimétricas, refletindo diretamente num aumento das condigdes
nao coaxiais da deformagdo (Fig. 2.8). O limite dessa transi¢do entdo, marcaria o strain finito
geral no qual orientacdes desfavoraveis para a continuagdo da deformagdo sao progressivamente
substituidas por orientagdes mais propicias. Isso ocorre, principalmente, pela acdo da
recristalizagdo, facilitando assim a acomoda¢do da deformacao. Esse tipo de transi¢do também ¢
previsto em modelos numéricos (e.g. Etchecopar & Vasseur 1987; Jessell 1988; Jessell & Lister
1990) e experimentais (e.g. Dell’Angelo & Tullis 1989 e na Fig. 2.8), sendo ligeiramente

diferente daquele observado em rochas deformadas naturalmente.

sistema de
referéncia

A Z
eixos-<a>
guirlanda
partida
@ eixos-<a>

eixos-<c>
€iX0s-<c>

guirlanda cruzada
doTipo |

XY

@

deformacao por
constricao

deformagao por
achatamento

a 5,

\e) Y/Z k=o>

eixos-<c>

Figura 2.7 — Figura esquematica do diagrama de Flinn mostrando as relagdes tedricas (deformagdo coaxial) entre
a forma do elipséide de deformag@o e a distribuicdo de eixos-<c> e eixos-<a> em cristais de quartzo. Modificado
a partir de Lister & Hobbs (1980), Schmid & Casey (1986) e Passchier & Trouw (1996).
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Autor Material Microestruturas Condigoes Sistemas de Meétodo de
deslizamento identificacdo
identificados
Christi | Cristais de quartzo | Bandas de deslizamento na T=500-700°C Basal <a> Otico (linhas de
1{r} superficie Pc=20kbar deslizamento e
eetal | /<ot> Lamelas de deformagdo basal | t=23-38 min. lamelas de
e=1-10% deformagao)
1964
Baéta Cristais Linhas de deslizamento T=500-700°C | Basal <a>; Otico (linhas de
sintéticos de Pc=20kbar Prismatico <a>; deslizamento)
& quartzo t=23-38 min. Prismatico <c>;
1fr}, 1{m} e=1-10% {a}<c>;
Ashbee /I<a>, //<c> Prismatico<a+c>;
//<o+> Romboédrico<a>;
1969 70° p/ <c> Romboédrico
30° p/ <a> <a+c>
Ardell Cristais de T=700-1000°C B=<a> Microscopio
quartzo Pc=atmosf. Eletronico de
et al naturais e =272? B=<c> Transmissiao
sintéticos e=107-107" (vetor de
1974 L{r}
Burgers)
Twiss Cristal Bandas de deslizamento Natu/Sinté. Prismatico <a>; | Microscopio
sintético de T=750/500°C Prismatico <c> | Eletrdnico de
1974 quartzo Pc=5/2-5 kbar Transmissao
+ir} ts—_"l??; 10" (orientagdo das
X bandas de
deslizamento)
Blacic Cristais de Bandas de deformagio; T=600-800°C Basal <a>; Otico (bandas e
quartzo Lamela de deformagio Pc=1.3-7 kbar lamelas de
1975 naturais e basal; =27?7. Prismatico<c>; deformagéo)
sintéticos Lamela de deformagdo £=8x10s
1{r} prismatica {a}<c>
//<o+>
Morris Cristais Bandas de deformagao T=475-900°C Basal <a>; Microscopio
sintéticos de basal; Prismatico <a>; Eletronico de
on- quartzo Bandas de deformagéo Pc=3kbar Prismatico <c>; Transmissio
prismatica; —973_ i taj<c>;
Smith Lir} Extingdo ondulante; 72338 min. Prismatico <at+c>; (vetor de
Lamela de deformagio e=107s" Romboédrico <a> Burgers)
et al romboédrica;
Lamela de deformagdo
1976 prismatica;
Bandas indeformadas

Tabela 2.1 — Resumo dos dados de estudos experimentais com diagndstico de sistemas de deslizamento ativos
durante a deformag@o, onde T=temperatura, Pc=pressdo confinante, t=tempo do experimento ¢ €=taxa de strain e
b=vetor de Burgers. E importante lembrar que os cristais sintéticos de quartzo possuem aproximadamente 5 vezes
mais agua que um cristal natural, acarretando em diferengas no comportamento das amostras naturais para aquelas
dos experimentos.



Capitulo 2 — Orientagdes cristalograficas e anisotropia sismica 24

Figura 2.8 — Representagdo esquematica de uma zona de alta deformagao e a interpretagdo das transigdes dos
dados de eixo-<c> de quartzo produzidos em strain plano (k=1) com sentido de cisalhamento dextral. A
componente de rotagdo aumenta da esquerda para a direita e a linha tracejada nos estereogramas representa o
plano de foliagdo do sistema de referéncia. Adaptado de Schmid & Casey (1986) e Passchier & Trouw (1996).

y=2.1 ¥=2.9
£=50% £=60%

Figura 2.9 — Figuras de polo de eixos-<c> de quartzo de amostras de quartzito deformadas em uma combinag¢ao
de cisalhamento com compressdo uniaxial por Dell’Angelo & Tullis (1989). A linha horizontal ¢ o plano de
foliagdo do sistema de referéncia e a linha tracejada representa o limite da zona de cisalhamento (quando a
mesma ndo € coincidente com a foliagdo). Dados de eixos-<c> obtidos através de medidas oticas. Modificado de
Dell’ Angelo & Tullis (1989).

No trabalho de Dell’Angelo & Tullis (1989), a amostra com menor strain mostra cristais
achatados, lamelas de deformagdo, pouca recristalizacdo e uma guirlanda cruzada do tipo I com
simetria ortorrombica em relagdo ao plano de foliacdo do sistema de referéncia. Com um
incremento fraco das condigdes de strain, o padrao de orientacdo preferencial ainda mostra essa
mesma simetria (Fig. 2.9 b). O méximo apresenta-se inclinado no sentido oposto ao sentido de
cisalhamento, e ndo simétrico em relacao ao plano de foliacdo, como mostrado na Figura 2.9 a.
Com o progressivo aumento do strain (Figs. 2.9 ¢ & d), um maximo tnico fracamente inclinado
em relagdo ao sistema de referéncia ¢ formado, provavelmente desenvolvido pela rotagao dos

planos basais do quartzo em dire¢do ao plano de cisalhamento e pela dire¢do de deslizamento
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orientada paralelamente a diregdo de cisalhamento (Burg & Laurent 1978; Wenk & Christie
1991). Como se pode observar, transi¢des entre tramas devido ao aumento progressivo nas
condigdes de deformacdo de uma rocha ocorre de maneira distinta em experimentos quando

comparadas aquelas mudancgas observadas na rochas deformadas em condigdes naturais.

2.3.5 Recristalizacdo dinamica e o desenvolvimento de orientacgdes cristalograficas

As orientacdes cristalograficas preferenciais de quartzo mais bem desenvolvidas sdo
geralmente encontradas em quartzitos parcialmente ou totalmente recristalizados dinamicamente.
A recristalizacdo dinamica envolve a formagdo e/ou migracdo de limites de grdo durante a
deformacgao (Nicolas & Poirier 1976; Poirier 1985; Urai et al. 1986) como objetivo principal de

diminuir as energias livres internas dos minerais.

O controle exercido pelos processos de recristalizacdo dindmica no desenvolvimento de
orientagdes cristalograficas preferenciais ¢ um assunto bastante controverso. Uma das principais
questdes que permanece sem resposta € se o processo responsavel pelo desenvolvimento das
OPRs em rochas recristalizadas ¢ o mesmo que atua nas rochas ndo-recristalizadas. Uma
comparacdo entre as tramas cristalograficas feita por Price (1985) entre amostras sem
recristalizagdo significante com rochas completamente recristalizadas demonstrou que as mesmas
eram bastante similares. Nessa mesma linha de raciocinio, White (1976) e Lister & Price (1978)
mostraram que a recristalizagdo ndo ¢ tdo importante, na maioria dos casos, € que o fluxo de
deslocagdes permanece como principal mecanismo de reorientacdo. Por outro lado, alguns
autores sugerem que a migracao de limites de grao induzida por strain permite o crescimento dos
minerais as custas dos cristais vizinhos, resultando em orientagdes diferentes daquelas formadas
exclusivamente pelo alinhamento de deslizamento intracristalinos (e.g. Schmid & Casey 1986).
Para uma melhor compreensdo a esse respeito, serdo discutidas as principais abordagens
utilizadas no entendimento do papel da recristalizacdo no desenvolvimento de orientagdes

preferenciais.
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2.3.5.1 Modelos numeéricos sobre o efeito da recristalizacdo dindmica no

desenvolvimento de orientacgoes cristalogrdficas

A modificagdo do modelo de Taylor-Bishop-Hill para o fluxo de deslocagdes, realizada
por Jessell (1988 a & b) e Jessell & Lister (1990 — Fig. 2.10) através da incorporagdo do fator
migragdo de limites de grdo e nucleagdo de novos grdos (substituindo a rotagdo de subgrdos),
indicaram que as orientagdes preferenciais evoluem progressivamente com a deformagdo. Sao
formadas primeiramente, guirlandas cruzadas que evoluem para guirlandas unicas e
concentragdes maximas pontuais, para uma dada geometria e condigdes de deformacgao
constantes. Os resultados apresentados nesses trabalhos sugerem que a atuagdo do par
recristalizagdo dinamica com deslizamento de deslocacdes pode produzir uma variagdo maior de
orientagdes cristalograficas preferenciais do que aquelas previstas nos modelos que consideram
apenas o fluxo de deslocacdes como a causa para a rotacdo da rede cristalina (e.g. Lister et al.
1978). Isso ocorre principalmente pela substituicdo e ativagdo de sistemas de deslizamentos
favorecidos pelas condi¢des dadas de deformacao devido ao efeito da migragdo dos limites de

grao.

2.3.5.2 Dados experimentais de recristalizacdo dindmica e seu efeito no

desenvolvimento de orientacgoes cristalogrdficas

Gleason et al. (1993) exploraram o efeito da recristalizacdo dinamica na formagao de
orientagdes cristalograficas preferenciais em amostras deformadas experimentalmente em trés
regimes diferentes de fluxo de deslocacdes (e.g. Hirth & Tullis 1992). Esses estudos indicaram
que, em temperaturas relativamente baixas ¢ em altas taxas de strain, a recristalizagdo por
migragdo de limites de grao ¢ favorecida e ocorre em porcdes isoladas nas amostras. O
crescimento de cristais ¢ fracamente orientado por deslizamento intracristalino, resultando em

uma orientacdo preferencial de eixos-<c> subparalela a G;. J4 em condigdes de temperaturas

intermediarias ¢ taxas de strain mais baixas, o mecanismo de recristalizacdo dominante ¢ a

rotacdo de subgraos.
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A orientacdo cristalografica das porgdes recristalizadas ¢ bem semelhante aos cristais nao
recristalizados, refletindo o baixo angulo entre esses cristais e o cristal pai. Em temperaturas
ainda mais altas ou em taxas de deformacdo mais baixas, a rotacdo de subgrdos ¢
progressivamente substituida pela rapida migracao dos limites de graos, sem o favorecimento de
nenhuma orientacdo cristalografica em especial (Fig. 2.11). Entdo, nas condi¢des de mais alta
temperatura, as OPRs sdo novamente similares as por¢des nao-recristalizadas. Esses resultados
sdo bastante coerentes com as microestruturas observadas na natureza, mas sua extrapolagdo
literal deve ser cuidadosa, principalmente em relacdo ao material utilizado nos experimentos e a

resposta obtida.

J& Hobbs (1968) wverificou o efeito da recristalizagdo dindmica na orientagdo
cristalografica em monocristais de quartzo. O autor observou que, nas condi¢des intermedidrias
de temperatura (regime dois de Hirth & Tullis 1992, Gleason et al. 1993), a recristalizagdo
provoca o desenvolvimento de novos graos cujos eixos-<c> se orientam em angulos variaveis
entre 30° e 50° em relacdo ao cristal encaixante adjacente (resultado semelhante foi obtido por
Wheeler et al. 2004). Segundo o referido autor, existe um forte controle exercido pela tensao
aplicada nesses novos graos, visto que os eixos-<c> também tendem a se alinhar em um angulo

de 50° com ©j, ndo interessando a orientacdo inicial dos eixos cristalinos no experimento e a

quantidade de strain.

2.3.5.3 Orientagoes cristalogrdficas em rochas recristalizadas dinamicamente em

condicoes naturais

Um estudo de detalhe sobre a evolugdo das OPRs em veios quartzosos deformados ao
longo de uma zona de cisalhamento com temperaturas variaveis entre 250°C e 700°C foi
desenvolvido por Stipp et al. (2002). Nesse estudo, as mudangas progressivas de temperatura
levaram ao desenvolvimento de microestruturas relacionadas a recristalizagdo dinamica como
aquelas descritas para os quartzitos deformados experimentalmente por Hirth & Tullis (1992) e

Gleason et al. (1993) em diferentes condi¢des de temperatura e taxas de strain.

Nas condig¢des de temperaturas mais baixas, as orientagdes cristalograficas sao fortemente
controladas pelas orientacdes preferenciais dos reticulos dos porfiroclastos, com o

desenvolvimento dos maximos de eixos-<c> orientados perpendicularmente em relagdo ao plano
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de foliacdo do sistema de referéncia. J4 em condi¢des varidveis de temperatura entre 440°C e
510°C (£30), os processos de recristalizacdo dindmica tornam-se mais pervasivos, sendo
controlados pela rotacdo de subgrdos. Nessas rochas, as orientagdes preferenciais mostram

guirlandas cruzadas ou Unicas assimétricas (Fig. 2.12).

Modelo de Taylor-Bishop-Hill + DRX | Taylor-Bishop-Hill

Baixas temperaturas

eixos-<c>

eixos-<a>

D

DD (BE

Altas temperaturas

eixos-<c>

eixos-<a>

D@

Figura 2.10 — Orientagdes cristalograficas preferenciais previstas através do modelo de Jessell & Lister (1990)
para uma deformagdo cisalhante igual a 5 demonstrando as diferengas entre as tramas caso a recristalizagdo
dindmica seja um parametro adicional. A coluna da esquerda foi contornada de acordo com a concentragdo e com
o tamanho de grdo, enquanto a coluna do meio e da direita mostram apenas as orientagdes dos eixos. Modificado
de Jessell & Lister (1990).

O comportamento contrastante entre os padrdes de orientagdo apresentados pelos referidos
autorers ¢ resultado da rotag@o progressiva de subgraos, que parece ser um mecanismo efetivo na
geragdo de novas orientagdes em condigdes intermediarias de temperatura. Os porfiroclastos

formados em condigdes de baixas temperaturas com orientagdes desfavoraveis para o
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desenvolvimento de deslizamentos basais sdo recristalizados primeiramente, favorecendo o

enriquecimento de porfiroclastos com deslizamento ao longo desses planos.

Contudo, com o aumento da temperatura, através de deslizamento basal sdo
progressivamente substituidos por cristais recristalizados com deslizamentos prismaticos em <a>,
fazendo com que seus eixos-<c> se orientem paralelamente ao eixo Y do sistema de referéncia

(Fig. 2.12) (Schmid et al. 1981; Mainprice et al. 1986; Kruhl 1996).

Fenocristais de quartzo achatados e recristalizados totalmente por mosaicos de novos
graos foram estudados por Shelley (1971). Esses novos cristais recristalizados nao possuem
microestruturas internas, como extin¢ao ondulante ou subgraos, e a distribuicao da orientacao de
seus eixos-<c> formam guirlandas cruzadas do tipo II com angulos de abertura de
aproximadamente 40° em todas as amostras analisadas. Segundo o referido autor, essa orientagao
estavel, mesmo em condigdes de deformagdo contrastantes, pode ser explicada pelo
desenvolvimento de novos cristais devido exclusivamente ao crescimento dos mesmos através de
novas nucleagdes, como demonstrado por den Brok & Spiers (1991) em quartzitos deformados

experimentalmente.

O processo de recristalizagdo por rotagdo de subgrios parece ser o mais influente na
preservagao/desenvolvimento de orientagdes cristalograficas preferenciais. No geral, os novos
graos formados por esse processo possuem os mesmos eixos de rotagdo que aqueles dos cristais
precursores desses novos graos. Caso haja a atuacdo de apenas um sistema de deslizamento, os
limites de subgrdo deverdo ser do tipo inclinado e serdo basicamente formados por deslocagdes
em cunha (Nicolas & Poirier 1976; Poirier 1985). Se este fosse o caso, o eixo de rotagdo devera
ser caracteristico para um determinado sistema de deslizamento ativo (¢f. Neumann 2000).
Contudo, analises detalhadas de EBSD demonstraram que os eixos de desorientagdo entre o novo
cristal € o seu encaixante nem sempre coincidem para sistemas de deslizamentos comuns

previstos, sendo diferentes dos eixos de desorientacao dentro dos cristais mais antigos.
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Figura 2.11 — Resumo esquematico de alguns dados apresentados por Gleason et al. (1993) sobre o efeito da
recristalizacdo dindmica em orientacdes cristalograficas preferenciais. Os graficos a esquerda referem-se a

orientagdo dos eixos-<c> (densidade de po6los X angulo (®) com G}, enquanto as figuras de pdlo inverso mostram
a relagdo de o, com as coordenadas do cristal para a mesma amostra. Todos os diagramas referem-se a quartzitos

deformados experimentalmente. Dados compilados de Gleason et al. (1993).
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Figura 2.12 — Representa¢do esquematica mostrando as rela¢des entre tamanho dos cristais recristalizados,
orientagdes cristalograficas e a temperatura de formagdo dos novos grdos dos quartzo-milonitos de Tonale. RMS
refere-se a recristalizagdo por migragdo de saliéncias (baixa temperatura), RRS refere-se a recristalizagdo por
rotagdo de subgrdos (regime de temperatura intermedidrio) e RMLG a recristalizagdo por migracao de limites de
grdo ss. (alta temperatura). Modificado de Stipp et al. (2002) e Mancktelow & Pennachioni (2004).

Assim, parece que as orientacdes cristalograficas nao levam em consideracdo os primeiros
incrementos de deformagdo no inicio da historia deformacional de uma rocha, pois registram
somente seus estagios mais tardios (Lister & Price 1978). Outro motivo dessa ndo coincidéncia
de eixos poderia ser a atuacao de processos diferentes de recristalizacao por rotacdo de subgraos e
migragdo de limites de grao (Leiss & Barber 1999; van Daalen et al. 1999; Bestmann & Prior
2003), como nucleagdo de novos cristais, deslizamento ao longo de limites de grao associados a

difusdo ou mesmo quebra do material com rotacao passiva dos elementos.

2.3.6 A influéncia da agua na formacao das orientagdes cristalograficas

A presenca de fluidos em rochas submetidas a deformagao possui uma forte influéncia no
comportamento reoldégico dos minerais e pode apresentar-se de diversas maneiras (e.g. como

fluido intergranular; como moléculas de hidroxila intracristalinas; como agente colaborador nos
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processos difusivos de mais baixa temperatura, entre outros). Um exemplo classico desse
comportamento ¢ demonstrado na deformagdo experimental de cristais de quartzo. Em condig¢des
anidras, esses monocristais sdo extremamente resistentes a deformagao (den Brok 1992) e, no
geral, apresentam apenas o desenvolvimento de lamelas de deformagdo quando deformados
experimentalmente (e.g. Drury 1993). Dessa forma, a maioria desses experimentos relacionados
ao quartzo sao hidratados, a fim de permitir uma grande quantidade de deformagao e a formagao

de orientagdes cristalograficas (e.g. Tullis ef al. 1973; Hirth & Tullis 1992; Gleason ef al. 1993).

A agua ndo atua propriamente na formagdo das orientagdes cristalograficas, e sim (i) na
acomodag¢do de deformacao através de reagdes quimicas com a estrutura cristalina dos materiais e
(i1)) no favorecimento de mecanismos de dissolugdo/precipitagio que podem auxiliar no

desenvolvimento de cristais com orientacdes da rede cristalina.

A presenga de dgua ¢ uma caracteristica bastante comum na crosta continental e em
alguns casos parece ser o fator controlador da deformacdo localizada em determinados tipos
litologicos. Por exemplo, um veio de quartzo recristalizado deformado em condi¢des de facies
xisto-verde na presenca de fluidos abundantes foi investigado por Takeshita & Hara (1998).
Como o esperado para a deformacdo nessas condi¢des, os referidos autores encontraram
microestruturas marcantes formadas por dissolu¢do/precipitacdo. Determinou-se que os cristais
com angulos de desorientagdo maiores que 90° foram formados por esses mecanimos, € nao pela
progressiva rotagao de subgraos, sendo, nesse caso, apenas responsavel pela formagao de angulos

relativamente pequenos de desorientacao.

Ja Mancktelow & Penacchioni (2004) investigaram qual o efeito da auséncia de 4gua no
desenvolvimento de orientagdes cristalograficas em quartzo. Os autores sugerem que a auséncia
de fluidos, especialmente a agua, impede ou torna mais lento o processo de transi¢do entre a
migracao de limites de grao lenta (menores temperaturas) e rapida (maiores temperaturas). Essa
restricdo na mobilidade dos limites de grao faz com que a taxa de recuperacdo de estruturas
endurecidas por strain seja bastante limitada, fazendo com que a deformacao seja acomodada por
outros mecanismos de deformagdo. Todavia, sua influéncia no fluxo de deslocacdes

intracristalinas parece ser bem limitada.
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2.3.7 O papel da recristalizacio estatica nas orientacdes cristalograficas

Griggs et al. (1960) foram os primeiros autores a investigar o papel da recristalizagdo
estatica na formacdo ou ndo de orientagdes cristalograficas preferenciais. O primeiro autor
deformou experimentalmente uma rocha calcitica, enquanto o segundo baseou seus estudos em
cristais de galena. Em ambos trabalhos, o material foi deformado em condi¢des de temperatura
ambiente e posteriormente recristalizado estaticamente em condigdes de alta temperatura. Ambos
autores verificaram que, ap0s o annealing das rochas, as orientacdes cristalograficas preferenciais
possuiam um padrao de distribui¢do randéomico e concluiram que, ao contrario da recristalizagao
dinamica, a recristalizacdo estatica tenderia a produzir orientagdes aleatdrias. Contudo, tais
autores ndo levaram em consideragdo que ambos materiais foram deformados em temperatura
ambiente, ocasionando fraturamento e formacao de zonas de cataclase, além de maclamento dos
minerais, fato interpretado como possivel orientagdo cristalografica. Dessa maneira, a orientacao
aleatoria observada nao reflete o processo de recristalizagao estatica, e sim a deformacao de baixa

temperatura, que gera uma distribui¢do randomica dos elementos.

Estudos posteriores demonstraram que o efeito da recristalizagdo estatica € minimo na
distribui¢do das orientagdes cristalograficas em rochas deformadas em condi¢des de temperaturas
mais altas e posteriormente recristalizadas estaticamente. Covey-Crump (1997) demonstrou que o
annealing em temperaturas entre 500°C e 700°C em marmores -calciticos previamente
deformados em temperaturas de ~ 420°C ndo provocou mudancas significativas nas orientagdes
cristalograficas dessas rochas, registradas predominantemente pela orientacdo dos porfiroclastos.
O autor ainda demonstrou que, durante o processo inicial de amnealing, ocorrem poucas
mudangas microestruturais visiveis. Essas se estendem por um periodo denominado de

incubacao, precedente ao inicio da recristalizagdo, que ocorre de maneira relativamente rapida.

O efeito da recristalizagdo estatica na orientagdo preferencial de rochas ricas em quartzo
parece ser semelhante ao descrito por Covey-Crump (1997). Heilbronner & Tullis (2002)
demonstraram o efeito de annealing nas OPRs de amostras deformadas nos diferentes regimes de
fluxo de deslocagdes sugerido por Hirth & Tullis (1992) em experimentos compressionais e de
cisalhamento simples. Segundo os autores, a recristalizacdo estdtica ndo modifica

significativamente as texturas das amostras deformadas nas diferentes condi¢des de temperatura e
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taxa de strain apresentados em Hirth e Tullis (1992) para amostras deformadas uniaxialmente.
No caso das amostras deformadas no regime um, onde a orientacdo cristalografica ¢
predominantemente resultante da orientacdo preferencial dos porfiroclastos e o efeito da
recristalizagdo dindmica ¢ minimo, o padrdo de OPR permanece o mesmo. E, porém,
ligeiramente enfraquecido pela recristalizagdo estatica, fruto provavelmente da substitui¢do dos
porfiroclastos pelo annealing (Fig. 2.13). J4 em rochas deformadas em condi¢cdes de mais alta
temperatura e baixa taxa de strain (regime trés), a OPR ¢ dada pelos cristais recristalizados que

dominam as amostras, sendo o efeito de annealing nas mesmas minimo.

A auséncia de efeito devido a atuacdo de recristalizacdo estatica fica mais clara nas
amostras deformadas por cisalhamento simples, nas mesmas condi¢des de temperatura e taxas de
strain que as amostras deformadas por compressdo uniaxial. As amostras deformadas nos
regimes de mais alta temperatura possuem orientacdes cristalograficas que refletem a orientacao
preferencial das porgdes recristalizadas. O efeito do annealing ¢ de enfraquecer determinadas
concentracdes. Seus eixos-<c> sdo distribuidos ao longo de guirlandas Unicas assimétricas
subperpendiculares ao plano de foliagdo do sistema de referéncia (Fig. 2.13 d-g). Isso evidencia
que rochas deformadas em condigdes de alta temperatura com a extensa atuacdo de
recristalizagdo estatica preservam suas caracteristicas de deformacao intracristalina, podendo ser
utilizadas na determinagdo tanto da geometria da deformagado prévia (i.e. forma do elipséide de

deformagao finita), quanto do sentido de cisalhamento atuante.

2.4 Orientacdes cristalograficas em muscovitas

Em comparagdo ao quartzo, a quantidade de dados de orientagdo cristalografica e de
deformagdo experimental da muscovita ¢ relativamente menor. Os primeiros estudos sobre o
comportamento mecanico de rochas ricas em moscovita foram desenvolvidos em folhelhos,
ardosias, xistos e gnaisses (e.g. Donath 1961; Paterson & Weiss 1966; Shea & Kronenberg 1993)
formando a base tedrica para o entendimento do comportamento reoldgico de agregados

policristalinos ricos nesse mineral. No entanto, dados relacionados a deformagao experimental de
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monocristais de moscovita sdo ainda mais limitados (e.g. Kronenberg 1990; Mares & Kronenberg

1993).

Micas de um modo geral, e moscovitas especificamente, sdo bastante comuns em rochas
de crosta continental. Esses minerais sdo pouco resistentes a deformacao se comparados a outros
silicatos e sdo os controladores do comportamento mecanico, reoldgico e anisotropico de rochas
quando presentes em propor¢des modais maiores que 12-15% do volume total da rocha. O
deslizamento intracristalino principal ocorre dentro dos planos basais desses cristais, cujas
ligagdes quimicas sdo mais fracas, dando origem a uma forte clivagem paralela a (001), bem
caracteristica desse mineral. Estudos experimentais indicam que a resisténcia desse plano ao
deslizamento pode variar de acordo com a temperatura e a taxa de strain aplicado, mas o efeito da
pressdo confinante ¢ nulo no aumento ou diminuicao de sua resisténcia (Mares & Kronenberg

1993).

Os principais sistemas de deslizamento observados nas muscovitas sao (001)<110> e
(001)[100]. Estruturas de fraturamento, extingdo ondulante, kink bands e microdobras sao
bastante comuns, sendo seu desenvolvimento controlado a partir da relagao entre a orientagdo do
elipsoide de tensdo e o plano basal desses cristais. O fraturamento associado a inflexdes ao longo
dos planos basais da muscovita em condigdes de temperaturas mais baixas pode levar a formagao
de cristais em forma de barra, em forma de peixe ou at¢é mesmo em degraus de clivagem
(Passchier & Trouw 1996) Esse efeito ¢ incomum em cristais de biotita, por serem menos
resistentes a deformagdo. Em condi¢des de temperaturas médias a altas, a recristalizagdo por
migragdo de limites de grao torna-se um mecanismo importante na reorganizacao interna desses
minerais, sendo seu efeito melhor observado em sec¢des paralelas aos planos de clivagem desse

mineral.

A distribui¢do dos eixos cristalograficos de muscovita no sistema de referéncia onde a
foliagdo ¢ vertical E-W e a lineacao ¢ horizontal E-W ¢ relativamente simples para uma amostra
onde ocorra apenas uma foliagdo e esta seja marcada/salientada por esse mineral. O méaximo de
eixos (001) ocorre perpendicularmente ao plano de foliagdo do sistema de referéncia (paralelo a
Z), enquanto os p6los de (100) e (010) distribuem-se ao longo de todo o plano da foliagdo desse

sistema (Fig. 2.14).
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Figura 2.13 — Figuras de polo de distribui¢ao de eixos-<c> de amostras deformadas por compressdo uniaxial e
por cisalhamento simples (marcados pelas setas brancas no canto superior esquerdo das figuras) em diferentes
regimes de temperatura e taxas de strain e posteriormente recristalizadas estaticamente. A densidade maxima ¢
dada pelo nimero no canto inferior direito de cada estereograma. Modificado de Heilbronner & Tullis (2002).

Nesse ultimo caso, a distribuigdo nao ¢ uniforme, pois existe uma tendéncia dos polos
(010) ocorrerem mais concentrados proximos ao eixo-X de referéncia, enquanto os eixos (100)
ocorram mais dispersos ao longo de toda a foliagdo. Essa distingdo entre as concentragdes

maximas dos polos (100) e (010) indicam a existéncia de orientacdo preferencial desses planos
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além da mostrada ao longo dos planos de foliagdo, que podem ser observadas nos diagramas de

polos de (-114) e (025), como sugerido por Ullmeyer et al. (2000).

Em algumas figuras de distribui¢dao de p6los dos planos cristalograficos de muscovita em
filonitos e ultramilonitos (O’Brien et al. 1987), € possivel observar uma assimetria bastante fraca
dessa distribuicao em relagdo ao sistema de referéncia da amostra. Essa assimetria ¢ atribuida a
componente rotacional presente durante a deformagdo das rochas analisadas e, segundo os
autores, poderia ser utilizada como um indicador do sentido de cisalhamento para essas rochas.
Contudo, a relagdo angular entre os polos de maior concentracdo dos eixos da muscovita em
relacdo aos eixos e planos do sistema de referéncia ¢ bastante baixa (3° - 5°). Assim, erros de
calibragao do método escolhido para obtencdo das medidas ou da propria orientagdo precisa da
amostra poderiam ocasionar essas pequenas variagdes angulares. Dessa forma, nessa tese
preferiu-se ndo adotar a assimetria das tramas de muscovita como um indicador cinematico de

uso exclusivo, sendo sempre relacionada a assimetria das tramas de quartzo.
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Figura 2.14 — Figuras de pdlo de distribuicdo de eixos (100), (010), (001), (-114) e (025) para cristais de
muscovita em uma das amostras de muscovita-quartzo milonitos estudada nessa tese. Hemisfério inferior, figuras
de pblo apresentadas como multiplos de distribui¢do aleatéria, MAD (mean angular deviation)=1, sistema de
referéncia com foliacdo vertical E-W e linea¢do horizontal E-W.
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2.5 As propriedades fisicas anisotropicas das rochas

O estudo dos efeitos de anisotropia sismica foi, até 1960-1970, delegado ao segundo
plano por ser considerado um efeito de ordem secundéria na propagacao desse tipo de ondas.
Dessa maneira, as diferentes por¢des internas da Terra eram consideradas isotropicas e, apenas as
variagdes laterais (i.e. crosta/manto/nucleo), eram distinguidas na época. Isso ocorreu
primeiramente, porque o pressuposto de descricdio do planeta formado por camadas
aproximadamente isOtropas conseguia explicar razoavelmente bem a propagacdo das ondas
sismicas, nao existindo, nessa época, ferramentas capazes de realizar os complexos calculos
inerentes a esse efeito. Essa propagacao dita isotropica refletia a organizagdo predominantemente
aleatoria dos materiais por onde se propagavam (principalmente na crosta), com amostragens
pontuais de por¢des anisotropicas, que eram desconsideradas. Contudo, variagdes azimutais de
ondas P, discrepancias de dispersdo simultanea de ondas de superficie e o efeito de
birrefringéncia em ondas S ndo eram explicaveis através dos modelos de isotropia dos materiais
por onde as ondas se propagavam. Dessa forma, alguns modelos teoricos foram propostos sendo
capazes de explicar satisfatoriamente essas variacdes utilizando os pressupostos iniciais de
anisotropia (e.g. Hess 1964; Crampim 1984).

Diferentemente de um meio isotropo, que apresenta uma distribuicdo randomica dos
elementos que o compdem, a anisotropia de qualquer material se caracteriza por refletir algum
tipo de organizagdo interna da matéria dentro de um determinado volume de material, estando
intimamente ligado as variagdes laterais presentes na Terra. Na crosta superior, a polarizacao das
ondas sismicas ocorre predominantemente pela presenca de fraturas e falhas alinhadas em uma
dire¢do preferencial (Crampim & Booth 1985). Em escala de maior detalhe, esse efeito pode estar
relacionado a presenca de acamamento entre rochas sedimentares, ao alinhamento preferencial
de poros ou mesmo ao crescimento de minerais orientados e/ou precipitados a partir de solugdes
(Valcke 2003). No manto superior, a causa das diferengas de velocidade e direcao de propagacao
das ondas sismicas estd relacionada com o desenvolvimento de orientagdes cristalograficas
preferenciais devido a deformagao plastica de olivinas e piroxénios (Nicolas & Christensen 1987,
Mainprice & Nicolas 1989; Zhang & Karato 1995; Mainprice et al. 2000; Pera et al. 2003). Essa

organizacdo ocorre de maneira pervasiva nas rochas mantélicas, sendo a forte orientagdo
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preferencial capaz de induzir efeitos anisotropicos de grande escala, tanto em ondas
compressionais P quanto em ondas de cisalhamento S. Nas por¢des média e inferior da crosta, a
presenca de fortes anisotropias em determinadas regides parece ser também reflexo da
deformagdo plastica dos minerais e conseqliente formagdo de orientacdes cristalograficas
preferenciais (e.g. Mainprice et al. 1990; Burlini et al. 1998; Khazanehdari ef al. 1998 Mainprice
et al. 2000; Bascou et al. 2001; Lloyd & Kendall 2005). Contudo, a compreensdo do efeito da
anisotropia sismica em rochas crustais ¢ bem menos avancada do que em rochas mantélicas. Isso
ocorre primeiramente porque as regides que possuem algum tipo de organizacao intrinseca (e.g.
zonas de cisalhamento) sdo limitadas a zonas mais estreitas, com espessuras que, no geral, sdo
menores que o comprimento de ondas sismicas comuns. Isso faz com que o efeito de anisotropia
seja nulo ou muito fraco em se tratando das ondas sismicas que possuem grande comprimento de
onda. Além disso, a presenca de fases mineraldgicas mais variadas e dominantemente menos
simétricas cristalograficamente, bem como o controle estrutural exercido por dobras que afetam
essas por¢des com organizagdo interna, fazem com que a interpretacdo dos resultados seja bem
mais complexa (cf. Mainprice ef al. 1990).

Nas regides mais profundas do globo (i.e. manto inferior, niicleo) a anisotropia de ondas
sismicas ¢ muito discutida. Observacdes de dados de sismica de profundidade demonstraram que
o manto inferior ¢ isétropo, com exce¢ao da camada D’’ (¢f. Kendall 2000), enquanto o nucleo
interno parece ser sismicamente anisotropico, embora a origem da anisotropia ndo seja bem clara
(e.g. Singh et al. 2002).

Outras causas importantes de anisotropia sismica incluem o efeito de orientagdes de
forma de cristais prismaticos e lamelares, dando origem a estruturas pervasivas lineares e
planares respectivamente, e a anisotropia intrinseca dos monocristais. Esse ultimo fator possuira
um reflexo importante em uma assembléia mineral onde cada um desses elementos ¢ dotado de
uma anisotropia distinta com velocidades e direcdes de propagagdao de ondas também diferentes.
Essa anisotropia intrinseca dos minerais ¢ dominantemente reflexo de sua cristalografia, isto &,
quanto mais simétrico cristalograficamente for esse cristal, menor serd sua anisotropia. Nas
rochas da crosta oceanica, o efeito de anisotropia também pode ser o resultado do alinhamento de
bolsdes ou bolhas de material parcialmente fundido orientados em uma determinada direcao

preferencial (Mainprice 1997).
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A principal evidéncia de anisotropia sismica ¢ o efeito de birrefringéncia causado pela
propagacdo de ondas de cisalhamento em um meio anisotropico. Esse efeito ocorre pela
decomposi¢ao de uma onda de cisalhamento primaria em duas ondas de cisalhamento ortogonais
com diferentes velocidades de propagagdo (e.g. Vinnik ef al. 1989; Barruol & Mainprice 1993;
Gaherty & Jordan 1995). Apesar de ndo sofrer o efeito de decomposi¢do como o apresentado
acima, a propaga¢do de ondas compressionais em um meio anisotrépico faz com que suas
direcdes e velocidades variem de acordo com o grau de anisotropia do material, corroborando o
efeito apresentado pelas ondas S (Fig. 2.15). Outros dois efeitos bastante comuns na propagagao
de ondas sismicas no manto anisotropico incluem a discrepancia apresentada pela propagacao das
ondas Rayleigh-Love (anisotropia de polarizagdo) e a variagdo azimutal da velocidade de fase
dessas ondas de superficie (¢f. Montagner & Guillot 2004).

O estudo das propriedades sismicas anisotropicas possui um papel importante no
entendimento dos processos geodindmicos atuantes na Terra. A partir do efeito dessas
propriedades, € possivel determinar com maior precisdo as raizes dos continentes, as regioes de
desacoplamento da litosfera, fornecendo até mesmo, informacdes a respeito dos processos
convectivos do manto (e.g. Silver 1996). Ja em niveis crustais, as propriedades anisotropicas
podem auxiliar no entendimento dos processos de acomodacdo ao longo de zonas de alta
deformagdo, gerando dados com vistas a estabelecer as profundidades de atuacdo das mesmas
(zonas de cisalhamento transcrustais versus translitosféricas — Vauchez & Tommasi 2003 e Fig.
2.16).

A determinagdo das propriedades elasticas e das velocidades de propagagdo de ondas
sismicas em monocristais ou agregados policristalinos pode ser feita de duas maneiras principais.
A primeira ¢ determinar experimentalmente esses dados através da propaga¢do de ondas
acusticas de freqiiéncia conhecida (e.g. variacdes de ressonancia natural, fendmeno de
espalhamento foton-foton e propagacao de ondas ultra-sdnicas) nesses monocristais € agregados
policristalinos, medindo a velocidade e dire¢des de saida dessas ondas, a elasticidade geral do
agregado e o modulo de cisalhamento do mesmo. Esses experimentos sdo realizados em
condigdes controladas de pressdo e temperatura para simular as condigdes internas da Terra e seu
efeito na propagacao das ondas sismicas (Liebermann et al. 1998; Stixrude 2000). O outro modo
de se determinar as propriedades sismicas anisotrdpicas de um agregado ¢ através do célculo da

contribui¢do de cada uma das fases minerais que compde o mesmo ao efeito global de anisotropia
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e de velocidade de propagacdo das ondas. Para isso, consideram-se: constantes elasticas dos
minerais, propor¢ao modal dos mesmos dentro do agregado, distribuicao desses elementos dentro
da rocha (i.e. presenga ou ndo de orientacdo preferencial da rede cristalina ou orientagdo de
forma) e densidades de cada uma dessas fases.

Os métodos de calculo dessas propriedades sdo revisados por Mainprice & Humbert
(1994) e Mainprice et al. (2000) e por se tratar da metodologia utilizada na presente tese para o
calculo das propriedades sismicas anisotrdpicas, serd descrito em maior detalhe nesse capitulo.

Quando uma onda sismica se propaga em um meio cristalino, em escala infinitesimal,
essa propagac¢do gera, dentro do material, uma deformacao nao-permanente de curta duragdo. Isso
se deve ao fato de que quando o esforco aplicado ¢ retirado, os elementos internos do material
voltam as suas posi¢des originais. Essa deformacgao reversivel pode ser descrita através de uma
derivacao da lei de Hooke, onde o tensor de elasticidade (Cijkl) faz a correlacdo direta entre uma
determinada tensdo aplicada (0jj) e a deformagdo resultante (€) em um corpo anisotropico
através da equacgado linear 2.2

0, =CyEy (2.2)

onde 1, j, k, 1 =1, 2, 3 e onde a deformacgao infinitesimal ¢ dada através da equagao 2.3

i(a_a_J 23)
2 8Xl 8Uk

onde Uk e Ul s3o os deslocamentos e Xk ¢ X1 sdo as coordenadas cartesianas espaciais.
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Vpz

Figura 2.15 —Figura mostrando as orientacdes das ondas compressionais (P) e de cisalhamento (S) medidas no
sistema de referéncia estrutural (X,Y e Z) em uma amostra ciibica. Vpx representa a medida das velocidade da onda
P ao longo da diregdo X e Vsxy representa a medida das velocidades da onda de cisalhamento polarizada dentro do
plano XY com direg¢@o de propagagdo paralela a Y. Modificado de Barruol & Mainprice (1993)

Dessa maneira, o tensor de quarta ordem Cjj resulta em uma matriz de 81 elementos,

como demonstrado na equagdo 2.4.
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1311 C2111

1111 1211 2211 2311 3111 3211 3311
C1112 C1212 C1312 C2112 C2212 C2312 C3112 C3212 C3312
C1113 C1213 C1313 C2113 C2213 C2313 C3113 C3213 C3313
Cl 121 C1221 C1321 C2121 C2221 C2321 C3121 C3221 C3321
Cl 122 C1222 C1322 C2122 C2222 C2322 C3122 C3222 C3322 (24)
Cl 123 C1223 C1323 C2123 C2223 C2323 C3123 C3223 C3323
C1131 C1231 C1331 C2131 C2231 C2331 C3131 C3231 C3331
Cl 132 C1232 C1332 C2132 C2232 C2332 C3132 C3232 C3332
Cl 133 C1233 C1333 C2133 C2233 C2333 C3133 C3233 C3333
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onda de cisalhamento (S) defasada

litosfera

Orientacao
preferencial de
olivinas

[100] [010] [001]

=

Vv

Onda de cisalhamento
polarizada em propagacao

Figura 2.16 — Desenho esquematico mostrando a defasagem de uma onda de cisalhamento apds sua propagagdo ao
longo de uma zona de cisalhamento litosférica, mostrando a orientagdo preferencial dos cristais de olivina de um
peridotito sub-continental. Observa-se na seta da figura de p6los [100] o mesmo comportamento de propagagdo de
onda observado na propagagao desta onda na litosfera. Modificado de Vauchez & Tommasi (2003).

Devido a simetria entre os tensores de stress e strain, relagdes do tipo Cijg = Cjig = Cijie =
Cii sdo dependentes entre si, de modo que o nimero de coeficientes independentes dessa matriz
]

reduz-se de 81 para 36 elementos, fazendo com que a Lei de Hooke se torne (Eq. 2.5)

o =C..c. (2.5)

t g

resultando em uma matriz 6 x 6 (Eq. 2.6)
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ondeiejsdoiguaisal, 2, 3,4, 5, 6, obtidos através das transformagdes de Voigt para os indices

i, ], kel, como segue:

Tensor: 11 22 33 23 32 13 31 12 21

Matriz: 1 2 3 4 4 5 5 6 6

A propagacdo de ondas sismicas em um meio isotropo independe da dire¢do de
propagacao da onda, e possiveis polarizacdes da mesma sdo relacionadas a sua natureza e nao ao
meio no qual ela se propaga. Por outro lado, se essas ondas se propagam em um meio
anisotropico, além de se considerar o tipo de onda, é necessario que se conhecam as diregdes
locais de propagagdo e a simetria local das constantes elésticas (Lloyd & Kendall 2005).

Segundo Nye (1957), C;; = Cjiconsiderando-se as propriedades elasticas sendo, em termos
de energia e trabalho, os elementos independentes dessa matriz reduzidos para 21, no sistema
cristalino menos simétrico (triclinico). Com o aumento da simetria cristalina, ocorre a progressiva
diminui¢do dos mddulos de elasticidade C; independentes, de modo que minerais do sistema
monoclinico possuem 13 moddulos independentes, os do sistema ortorrombico 9, os de simetria
trigonal 7 ou 6, os tetragonais 6, os hexagonais 5 e os minerais ctibicos 3 modulos elasticos
independentes.

O primeiro passo para calcular as velocidades de propagacdo e a anisotropia das ondas
sismicas em um material anisotropico ¢ calcular suas constantes eldsticas. Em um agregado
policristalino, a constante elastica efetiva ¢ representada pela soma de todos os componentes de
tensao e deformacao em fungdo de suas posi¢des dentro desse agregado. Contudo, ¢ virtualmente
impossivel fazer esse tipo de determinacdo em uma amostra real, visto que nesse tipo de material
os tensores de tensdo e deformacao variam rapidamente e aleatoriamente devido a heterogenidade
do mesmo. Dessa forma, ¢ necessario o estabelecimento de um pressuposto onde esses tensores
reais sejam substituidos por tensores de tensdo e deformagdo de uma amostra que ¢
estatisticamente uniforme. Dessa maneira, a variagdo desses elementos em cada ponto de
orientacdo da amostra ird variar lentamente e continuamente. A partir disso, pode-se estabelecer a
conexao entre essas duas variaveis através do médulo C* obedecendo a lei de Hooke para a

elasticidade (Eq. 2.7)
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cho— L Q2.7)
<o >.<&>

onde <G> e <€> sdo os tensores médios de tensdo e deformagao em uma amostra estatisticamente

uniforme, dados pelas equagoes 2.8 ¢ 2.9, onde V representa o volume.

<o >= % j o (r).dr (2.8)

<g>= % [ e(r)dr 2.9)

Além disso, para a determinagdo das propriedades sismicas de um agregado € necessario
saber como as diferentes fases minerais sdo distribuidas e organizadas dentro da rocha. Em
rochas deformadas ductilmente, determina-se a distribuicdo das orientagdes cristalograficas
preferenciais, que pode ser realizada através de diferentes metodologias (e.g. Platina Universal,
Goniometria de Raios-X, EBSD), para cada uma das fases minerais de um agregado. A
orientacdo de um cristal geralmente ¢ dada pela matriz de rotagdo que permite que as
coordenadas do cristal sejam rotacionadas para o sistema de referéncia da amostra. Essa
orientacdo, a qual se atribui a letra g (Mainprice et al. 2000), pode ser descrita pelos angulos de
Euler (@1, @, ¢y), seguindo a denominagdo de Bunge (1985). Dessa forma, surge a idéia da
Funcdo de Distribuicdo de Orientacdo, que ¢ a fragdo volumétrica de orientagdes de uma
determinada fase mineral com orientagdes variaveis entre g e g + dg dentro do Espacgo de Euler,
que contém todas as orientagdes possiveis medidas na amostra.

Assim, a partir dessas orientacdes e da utilizagdo do pressuposto descrito acima, €
possivel fazer a determinagdo das propriedades elasticas do agregado. Para esse calculo,
primeiramente ¢ necessario que para cada orientagdo g de uma determinada fase mineral, a
constante elastica do monocristal dessa fase seja rotacionada para as coordenadas da amostra,

usando a matriz de rotagdo g;;, como demonstrado na equagdo 2.10
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ijl (g) = gip 'gjp 'gkr 'glt'cpqrt (go) (210)

onde Cijji(g) € a constante eldstica nas coordenadas da amostra, gj refere-se a orientagdo
cristalografica no sistema da amostra e Cpg (") sdo as propriedades elasticas nas coordenadas da
amostra. Assim, a constante elastica do agregado vai ser dada pela integracdo ou soma de todas
as constantes elasticas de um determinado volume desse agregado com uma dada orientagdo g,

como mostram as equagdes 2.11 e 2.12.

< C[/kl >"= J‘C[/klm (2).f(g).dg (2.11)

<Cyy >"=D"Cp" (8)-v(g) (2.12)

Nessa equacao, <Cijkl> refere-se a propriedade eldstica do agregado do mineral m e v(g)
representa a fragdo volumétrica de um cristal com orientacao g.

A partir desses resultados calcula-se a média das constantes elasticas do agregado
levando-se em consideracdo as constantes elasticas de cada uma das fases minerais que possuam
uma determinada orientacdo. Geralmente, utilizam-se os método de Voigt (1928 apud Mainprice
et al. 2000), Reuss (1929 apud Mainprice et al. 2000) ou Voigt-Reuss-Hill (Hill 1952). A média
de Voigt ¢ calculada a partir do pressuposto que a deformagdo na amostra seja constante (Eq.
2.13), enquanto a média de Reuss considera a tensdo como constante dentro do volume de rocha
(Eq. 2.14). De maneira geral, a estimativa da primeira média fornece valores maiores que a
segunda. Na maioria dos calculos das propriedades sismicas de um agregado, utiliza-se o método
de Voigt-Reuss-Hill, que consiste no célculo da média aritmética desses dois valores e que

fornece resultados mais proximos das determinacdes experimentais (Mainprice et al. 2000).

C~C"8 = [ZiVi.C(gi)] (2.13)

cra o =[S Vis(ei) | (2.14)
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O ultimo passo para a obtencdo das velocidades se da através da resolugdo do
determinante da equagdo de Christoffel (e.g. Nye 1957; Mainprice 2000), demonstrado na
equacao 2.15.

det|C,, X, X, ~3,pV| =0 (2.15)

Nessa equagdo, Cjjq representa o tensor de proporcionalidade de quarta ordem que faz a
relacdo entre os tensores de stress e strain, X; ¢ a expressao da dire¢do de propagac¢do de uma
onda (Cija.X;. X € a matriz de 3 x 3 de Christoffel), du ¢ o delta de Kronecker, p ¢ a densidade do
meio ¢ V ¢ a velocidade de fase em uma determinada diregdo. A resolugdo dessa equagao fornece
trés respostas, uma que representa a velocidade da onda compressional (P) e duas que
representam as duas ondas de cisalhamento ortogonais, uma mais rapida e outra mais lenta (S; e
S, respectivamente). Se a constante elastica é simétrica, entdo a matriz de Christoffel também ¢
simétrica, de modo que cada uma dessas trés solugdes possuird um vetor de deslocamento que ¢
mutuamente perpendicular aos outros dois.

O calculo de anisotropia ¢ realizado posteriormente, ap6s a obtencdo das velocidades
maximas e minimas de propagacdo dentro do agregado. Como a propagag¢do de ondas de
cisalhamento em um meio anisotrépico decompde essa onda em duas, entdo € possivel calcular a
anisotropia absoluta para cada uma dessas ondas resultantes e a anisotropia geral para as ondas de
cisalhamento (AVs). Essa relacdo matematica ¢ apresentada na equagdo 2.16, onde as AVs

referem-se a anisotropia de ondas de cisalhamento (Mainprice & Silver 1993).

AVs% =100(Vs1—-Vs2)/[(Vs1+Vs2)0.5] (2.16)
A diferencga absoluta entre as ondas de cisalhamento (dVs) é dada pela equacao 2.17.
dVs =Vsl—Vs2 (2.17)

Para calcular as anisotropias absolutas para as ondas P e para cada uma das ondas de

cisalhamento (S; e S;), substituem-se os valores maximos ¢ minimos de Vp (velocidade de ondas

compressionais), Vsl (velocidade da onda de cisalhamento mais rapida) e Vs2 (velocidade da
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onda de cisalhamento mais lenta) em Vsl e Vs2 na equagdo 2.16, respectivamente. Nao ¢
possivel determinar as direcdes de maior anisotropia de cada uma dessas ondas isoladas, mas sua
determinacdo numérica fornece um dado indicativo que mesmo a propagagdo dessas ondas

isoladas dentro de um material anisotrépico também resulta em um efeito de anisotropia.



CAPITULO TRES

A TECNICA DE DIFRACAO DE ELETRONS
RETROESPALHADOS (EBSD) EM UM
MICROSCOPIO ELETRONICO DE VARREDURA
(MEYV)

“...I went to see the doctor of philosophy
With a poster of Rasputin and a beard down to his knee
He never did marry or see a B-grade movie
He graded my performance, he said he could see through me
1 spent four years prostate to the higher mind, got my paper
And I was free...”

Emily Saliers — “Closer to Fine” —
Indigo Girls, 1989
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Capitulo 3

A técnica de difracido de elétrons retroespalhados (EBSD) em um

microscopio eletronico de varredura (MEV)

3.1 O que é difraciao?

Difracdo ¢ um fendmeno de interferéncia que causa o espalhamento de ondas devido a um
obstaculo presente na trajetdria de propagagdo de uma onda. E um fendmeno que pode ocorrer

com qualquer tipo de onda (sonoras, mecanicas, ou ondas elétro-magnéticas) .

A difracdo de raios-X ¢ um importante fenomeno fisico utilizado para a determinagdo e
entendimento de estruturas cristalinas e das posi¢des que os atomos ocupam nessas estruturas. A
difragdo de elétrons ¢ mais conhecida como uma das técnicas de analise no microscopio
eletronico de transmissdo, onde a propriedade de “onda-particula” dos elétrons ¢ mais utilizada.
Porém, ¢ possivel obterem-se padrdes de difracdo dos elétrons retroespalhados em um

microscopio eletronico de varredura (MEV), técnica essa descrita em detalhe neste capitulo.

3.1.1 Difracao por cristais

A difracdo por cristais foi primeiramente observada por Max Von Laiie em 1912, cujo
experimento consistia na passagem de um feixe de raios-x por um cristal de sulfato de cobre e
que posteriormente deu origem as equagoes para difragdo de Laiie e de Bragg (Randle 1992).

Segundo a lei de Bragg, o espalhamento de raios-x, causado por todos os pontos da rede, e
o espalhamento provocado pelos planos sucessivos hkl devem estar em fase para que ocorra
difragao.

A figura 3.1 mostra a geometria da difragdo, onde um feixe incidente ¢ difratado por dois
planos hkl sucessivos, cuja distancia interplanar ¢ dada por dpg. A diferengca no caminho oOtico
para os feixes entdo ¢ dado pela formula AB+BC=2 dyx senb, o que significa que a condi¢do para

difracdo ¢ dada por (Eq. 3.1)
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2d,,sin@ =ni (3.1)
Onde dpi € 0 espago interplanar entre as camadas da rede cristalina, 6 representa o angulo
de incidéncia desviado devido ao efeito de um desses planos da rede, n é um numero inteiro e
refere-se a ordem de difracdo e A ¢ o comprimento dos elétrons (Fig. 3.1). Essa entdo sera a
“condicdo de difragdo”, cujo significado estd no fato de que existira uma fonte de elétrons

difratados longe dos planos também em um angulo 6.

(hkl)

Figura 3.1 — Ilustragdo esquematica para a condi¢do da reflexdo de Bragg, a partir de planos 4kl com espagamento
dy- A diferenca de caminho entre raios—x “refletidos” a partir de planos sucessivos ¢ dada por AB+BC (a).

3.2 Formacao de um padriao de Kikuchi

Para que se entenda a formacdo de um padrao de Kikuchi, é necessario compreender o
comportamento de um feixe de elétrons ao atingir a amostra. Segundo as simula¢des de Monte
Carlo (Fig. 3.2), quando esse feixe atinge um material com arranjo atdmico altamente ordenado,
seu efeito ¢ a producdo de uma fonte de elétrons dentro da amostra, onde essas particulas sdao
espalhadas em todas as dire¢des e sentidos possiveis em um determinado volume no qual o feixe
incide. Dessa maneira, ¢ muito provavel que algumas dessas particulas atinjam os planos
cristalinos segundo o angulo de Bragg, satisfazendo a equagdo 3.1. Nessa equacdo, A representa o

comprimento de onda do feixe de elétrons, que pode ser calculado pela relagao

A= (3.2)

h
p
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onde % ¢ a constante de Planck e p é o momentum do elétron ja corrigido dos efeitos relativisticos
(Dingley et al. 1995).

Como os elétrons viajam em todas as diregdes possiveis a partir da sua fonte, para cada
conjunto de planos intracristalinos, a condi¢do de Bragg serad satisfeita por elétrons que se
aproximem desses planos, em dire¢des que estejam adjacentes ou internas a um “cone’ cujo €ixo
¢ perpendicular ao plano. Dessa forma, as fontes de elétrons difratados devem estar posicionadas
em um cone que, novamente, devera ter seu eixo perpendicular ao plano. Além disso, como esses
cones sdao gerados tanto na parte superior quanto inferior de um determinado plano cristalino,
havera dois cones para cada conjunto de planos do cristal na amostra (Fig 3.3). Esses cones sdao

captados na tela de fosforo, indexados segundo sua cristalografia e armazenados.

Interagao feixe de elétrons - amostra cristalina
Simulagéo de Monte Carlo para um cristal de ferro

feixe de elétrons - 15 keV

amostra inclinada
70°

um

Figura 3.2 — Simulacdo de Monte Carlo mostrando a interagdo do feixe de elétrons dentro da amostra, cuja
inclinacdo é de 70°, a mesma geralmente utilizada na obtencdo de padrdes de EBSD. Essa simulagdo ¢
provavelmente baseada em um cristal de ferro ou em algum mineral cujo nimero atdmico médio seja semelhante ao
do ferro.

Para o caso considerado, tanto (A) quanto (#) sdo continuamente varidveis dentro da fonte
de elétrons divergentes, que deverd gerar um conjunto de cones com diferentes angulos (180°-
20°) para cada conjunto de planos cristalinos, satisfazendo a equacdo 3.1 para diferentes valores
de (A). Contudo, esses cones nao possuem intensidades iguais. Apos atingirem uma amostra, 0s
elétrons que escapam podem ser separados em dois grandes grupos: aqueles que virtualmente nao

perdem nenhuma energia (sofrem colisdes inelasticas) e aqueles que retornam a superficie com
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energias muito baixas (resultado de colisdes elasticas), mais conhecidos como elétrons

secundarios (e.g. Goldstein et al. 1984; Reed 1996)

feixe de elétrons
incidente v

tela
fosforescente

cones de
Kossel

amostra  { ¢ = . = Linhas de
inclinada . Kikuchi

\ planos da rede
cristalina {(hkl}

" 4

Figura 3.3 — Desenho esquematico da formagao dos cones duplos de Kossel por difragdo de um feixe de elétrons nos
planos intracristalinos e sua resposta como os padrdes ou linhas de Kikuchi

Esse efeito duplo acontece geralmente porque o feixe primario ¢ espalhado precocemente
e perde energia rapidamente ao penetrar na amostra, fazendo com que seus elétrons sejam
absorvidos pelo alvo. Dessa maneira, os elétrons com energias varidveis entre baixas a
intermedidrias t€ém um livre caminho médio relativamente pequeno, o que significa que se mesmo
que esses tendessem a sair da amostra, ndo o conseguiriam fazer.

Desse modo, os elétrons que voltam a superficie possuem a forte tendéncia de interagao
proxima a superficie da amostra, retornando tanto com baixas como altas energias. Contudo, os
elétrons de baixa energia sdo ineficientes para provocar luminescéncia na tela fosforescente, ou
seja, ndo conseguem contribuir de nenhuma forma na geracdo de um padrao de Kikuchi. Assim,
somente os elétrons de mais alta energia ¢ que irdo contribuir significativamente na formagao de
um padrdo de difracdo de elétrons retroespalhados (Randle 1992; Dingley et al. 1995; Prior et al.
1999).

O padrao de difragdo final serda o resultado dos elétrons difratados ao longo da rede
cristalina e que voltam a superficie da amostra com alta energia, somado a uma espécie de ruido
na imagem, que ¢ ocasionado por elétrons de alta energia que escapam da amostra sem serem

difratados ou por elétrons de baixa energia. Geralmente as razdes entre o padrao propriamente
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dito e esse background ¢ menor que 0,1; e sdo fortemente controladas pelo angulo entre o feixe
incidente e a amostra, e pela disposi¢ao da camera para captagdo dos elétrons.

Experimentos realizados concluiram que o angulo entre o feixe e a amostra deve ser de
60° a 80° (Fig. 3.4), pois mesmo com as corre¢des de foco ¢ praticamente impossivel, com esse
angulo, obter imagens nitidas. Dessa forma, a tela de captacdo dos elétrons difratados deve ser

montada paralelamente a diregdo do feixe (Figs. 3.6, 3.7 e 3.8).

1,00
° 4 Ferro (Fe)=— =—
v S . 080 Aluminio (Al)=— .
v E5 1 7z
££ 2 060 -
TZD -
229 . -
g “.c;% 0,40— -
VoS 1 e = -
2 020
L0 T 1 T 1 T T
0 30° 50° 70°

Inclinagdo da amostra

Figura 3.4 — Grafico mostrando as relagdes entre o coeficiente de elétrons retroespalhados pela amostra e o angulo
de inclina¢do da mesma em relagdo ao feixe de elétrons para ferro e aluminio.

Também deve-se considerar a distribuicdo espacial e angular dos cones de difragdo e suas
intensidades relativas. A Figura 3.5 mostra a representacdo de um reticulo reciproco de um cristal
do sistema cubico. Nesta representacdo, uma esfera (denominada de esfera de Fermi) ¢ desenhada
sobre a origem com raio (R) igual a 2/ A, onde A é o comprimento de onda da radiagdo difratada.
Os cones formados pela difracdo do feixe primério na amostra possuem eixos normais ao plano
da amostra. No caso de um espago reciproco, essas linhas perpendiculares representam a diregao
dos pontos reciprocos da rede. Assim, para construir os cones nos quais o feixe difratado esta
posicionado, um plano ¢ desenhado através de cada ponto reciproco da rede perpendicularmente

ao vetor reciproco da rede definindo o ponto.



Capitulo 3 — A técnica de EBSD em MEV 55

Diffracted beam

Incigent

>

0
Origin of the
reciprocal
lattice

beam

Crystal at
the centre
of the sphere

\Reflecting sphere

Figura 3.5 — Figura esquematica em 2 dimensdes da formagao do reticulo rede reciproca a
partir da difragdo de um feixe de elétrons por um cristal.

Assim, esses planos sdo extendidos para cortar a esfera de Fermi em um circulo. Os
vetores da origem da rede reciproca até esse circulo definem entdo os cones de difragdo. O angulo
entre um gerador desses cones € um plano através de um ponto reciproco de reticulo ¢ dado pela

equacgao 3.3

0 = arcsin (—W onde sin

g g8 _%8l
R

3.3
R 2d ¢

onde g ¢ o vetor da rede reciproca, sendo igual a //d, onde d ¢ a distancia interplanar da rede
cristalina responsaveis pela difracdo. Como R=2/4, entdo conclui-se que a condi¢do de Bragg
apresentada na equacgao 3.1 ¢ satisfeita. Portanto, os geradores desses cones de difracdo definem
tanto as dire¢des do feixe incidente quanto do feixe difratado (Randle 1992, Dingley et al. 1995).
Desse modo, deverdo ser produzidos dois cones para cada conjunto de planos cristalinos,
correspondendo aos vetores reciprocos da rede (+g) e (-g). Esses dois cones (Fig. 3.3) serdo
simetricamente relacionados, e a distancia angular entre ramificacdes correspondentes do cone ¢
dada por (26). A medida dessa distancia vai permitir a obtengao dos angulos de Bragg e com isso
os espacos da rede poderao ser calculados.

Cada par de cones gerado pela difragdo do feixe primario por um conjunto de planos
cristalinos apresentara um plano mediano, que representa o proprio plano cristalino que difrata o
feixe. Ou seja, cada par de cones captados pela tela fosforescente possuem a mesma orientagcao na

amostra e a distribui¢do geométrica dos cones devera ser idéntica aquelas apresentadas pelo
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cristal em si, o que fard com que o padrdo mostrado na tela exiba todas as caracteristicas de
simetria do cristal analisado.

A instrumentagdo basica utilizada para a obtengdo dos dados de EBSD em um MEV ¢
constituida por um sistema de TV de captagdo de baixas luminosidades, interligada a uma tela
fosforescente de captacdo dos elétrons difratados. A amostra ¢ inclinada a alto angulo e os
padrdes sdo vistos em tempo real em um monitor, sendo diretamente analisados em programas de
computador especialmente projetados para essa fungdo (Figs. 3.6, 3.7 e 3.8). Para tornar a técnica
de EBSD prética, foi implementada uma rotina de calibragdo do sistema. Essa calibragdo consiste
ainda hoje da montagem de um cristal de orientagdo padrdo conhecida em um porta-amostra
inclinado precisamente a um angulo pré-determinado. Esse mesmo angulo entdo devera ser usado
na analise de outras amostras, 0 que permite um arranjo de geometria idéntico em relagdo a
camera. Esse processo ¢ descrito na se¢do 3.3.1 e em Randle (1992).

A montagem, tanto das cameras quanto dos equipamentos que captam o sinal dos elétrons
difratados, pode variar de equipamento para equipamento. No geral, a tela fosforescente acoplada
a camera de baixa luminosidade ¢ montada na parte de tras da coluna do MEV, sendo inserida na
camara de vacuo somente quando a técnica de EBSD ¢ utilizada. A orientagdo do sistema
tela/camera de captacdo € paralela a orientagdo do feixe e conseqiientemente obliqua a amostra,
ou seja, a coluna formada pelo sistema de aquisigdo de dados de EBSD ¢ montada
horizontalmente no MEV (Figs. 3.7 e 3.8).

Apesar de atualmente ja serem construidos microscopios destinados exclusivamente a
aplicacdo das técnicas de EBSD, a instalacdo desse sistema com a configuragdo horizontal pode
apresentar problemas. Isso deve-se principalmente aos fatores fisicos limitantes, como o tamanho
da coluna do microscépio e a posicdo de entrada da amostra na camara de vacuo, além da
presenca de outros equipamentos ja ligados na coluna, como espectrdmetros e outros detectores.

Um problema constante em qualquer obtencao de um sinal de EBSD ¢ a razao entre sinal
real e o efeito de “background” ocasionado pela emissdo de sinais mais fracos oriundos da
interferéncia maior do feixe com a matéria (Fig. 3.9). Isso ocorre devido a baixa corrente do feixe
(Randle 1992), ou mesmo devido a interferéncia de defeitos na amostra (naturais ou artificiais,

como os ocasionalmente gerados durante os processos de polimento descritos a seguir).
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Figura 3.6 — Desenho esquematico do MEV mostrando as principais caracteristicas de um sistema de aquisi¢do de
dados de orientagdo cristalografica por difragdo de elétrons retroespalhados (¢ & €) ou por tunelamento de elétrons (b
e d). Em ambos casos, os dados podem ser analisados automaticamente em um sistema computacional (f) para a
producdo dos diagramas de petrotrama.
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A geometria de um sistema de EBSD

1) Feixe de Elétrons: varidvel entre 15-25 keV; 0,01 - 50 nA;

2) Distancia de trabalho (working distance - DT): 8 mm - 45 mm - ird
determinar a resolucéo espacial dos padroes de difracdo e a drea maxima da
amostra;

3) Distancia entre a amostra e a tela fosforescente (SS) - entre 10 mm e 40
mm - vai determinar o angulo sélido (varidvel entre 60 e 90); quanto maior
esse angulo, menor SS.

Feixe de elétrons

MEV pole piece

tela fosforescente -

DT = 44 mm diametro - 30mm -50 mm

amostra

E\(()gg?\lem tela de cristal liquido
inclinada 70° de baixa luminosidade

tela fosforescente

Detector de elétrons
frontalmente espalhados

Figura 3.7 — Desenho esquematico da geometria de um sistema MEV/EBSD para a aquisi¢do de dados de orientagdo
cristalografica, mostrando os equipamentos basicos para a captagdo dos elétrons retroespalhados. Modificado de
Mainprice (2005).

Um maior contraste desses padrdes pode ser obtido através da passagem do sinal original
por um sistema de intensificagdo do mesmo, uma ferramenta bastante comum utilizada
principalmente em minerais cujo efeito de “background” é grande (e.g. micas). Por outro lado, os
constantes aperfeicoamentos das telas de captagdo, das cameras e dos programas que fazem as
identificagdes das formas cristalinas nos padroes de difragdo, tém permitido que mesmo padroes
com alto ruido sejam precisamente indexados e armazenados (e.g

http://www.hkltechnology.com).
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Figura 3.8 — Detalhe interno da camara de vacuo do MEV, mostrando a fonte de elétrons, a amostra inclinada em
angulo de aproximadamente 70° e a tela de captacdo dos elétrons retroespalhados.

Figura 3.9 — Padrdes de difragdo de elétrons retroespalhados (ou de Kikuchi) mostrando o efeito de background (a)
geralmente presente na obteng@o desses dados reais (b) e o efeito de corre¢do, cujo objetivo é tornar as linhas de
Kikuchi mais nitidas para uma aquisi¢do mais precisa de dados.

3.3 Aquisicao de dados de difraciio de elétrons rétroespalhados
3.3.1 Calibracao para obtencio de dados de EBSD
A aquisicdo confidvel e reconhecimento dos padrdes de Kikuchi utilizando o par

MEV/EBSD, basicamente ¢ dependente da qualidade do polimento das amostras e do processo de

calibracdo realizado durante a instalacio do mesmo. Existem trés parametros de referéncia que
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devem ser obtidos previamente ao inicio de medidas sistematicas utilizando o par MEV/EBSD,
que sdo: a posi¢ao exata da fonte do padrdo (SP — source point), ou seja, o ponto, na amostra,
onde ¢ gerado o padrdo; a posi¢ao do centro do padrao (PC — pattern center) na tela, ou o centro
do padrao de Kikuchi; e a distdncia entre esses dois pontos (L) (Fig. 3.10). No geral, esses
padroes sdo obtidos pelo método da Orientagdo Conhecida, que utiliza um monocristal de silicio
para gerar a orientagdo de referéncia (Randle 1992). Para a calibragdo precisa, esse cristal,
juntamente com o porta-amostra, sdo posicionados no microscopio de forma que a normal do
porta-amostra e a normal do cristal coincidam (a amostra ¢ montada “deitada” no porta amostra),
sendo o sinal formado na tela em magnificacdo alta. O plano [011] desse cristal ¢ posicionado
paralelamente ao eixo X do microscopio, ou seja, no sentido esquerda-direita (horizontal) do
estagio do MEV.

Durante o processo de calibragdo, devem ser definidos sistemas de referéncia ortogonais
de trés eixos para a amostra, para o microscopio e para o padrao de difracdo na tela que, durante a
calibragdo, sdo devidamente correlacionados. No procedimento padrdo, (Fig. 3.10) utilizam-se
(Xs, Ys e Zs) como os eixos de referéncia da amostra, (Xm, Ym € Zn) como o sistema do

microscopio e (X, y, z) para o padrao gerado na tela.

Figura 3.10 — Figura esquematica mostrando os eixos de referéncia e os pardmetros padrdo da configuragdo do
sistema MEV/EBSD com tela vertical. Xm, Ym e Zm so os eixos do microscopio eletronico de varredura, enquanto
Xs, Ys e Zs sdo os eixos da amostra e X, y e z os eixos da tela. SP refere-se a “fonte” do padrdo, enquando PC refere-
se ao centro desse padrdo na tela (a origem para os eixos X, y € z). L ¢ a distancia entre SP e PC.

O eixo Xs localiza-se no plano de superficie e € paralelo a Xm (ou seja, paralelo a uma

linha horizontal da esquerda para direita), Ys, perpendicular a Xs, também no plano (em uma
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linha vertical) e Zs perpendicular tanto a Xs e Y, e consequentemente perpendicular a superficie
da amostra. No caso do cristal usado para calibragdao, Xs ¢ [110], Ys ¢ paralelo a [1-10] e Zs
orientado paralelamente a Zs. O SP e os eixos de referéncia da amostra em relagdo aos eixos do
microscopio sdo os mesmos para o cristal usado para calibragdo do sistema, ou seja, a geometria
do porta-amostra ¢ invariavel entre esses dois fatores. Além disso, o sistema de coordenadas na
amostra deve ser correlacionado com o sistema de coordenadas da imagem gerada pela difragdo
dos elétrons na tela. Essa relagao ¢ feita através dos eixos do microscopio, como demonstrado na
Figura 3.11. Os eixos do microscopio e da amostra sdo correlacionados em um angulo de
inclina¢dao de 70,5° em relagdo ao seus eixos-X comuns, de modo que Ym, Zm, Ys e Zs sejam
coplanares (Randle 1992).

No sistema de EBSD, a tela fosforescente e a camera geralmente sdo montadas
paralelamente ao feixe de elétrons (Figs. 3.7 e 3.8). Nesse caso, o centro do padrdo ¢ [114],
devido ao angulo de inclinagdo da amostra: o angulo entre [001] e [114] ¢ 19,5°, que € o
complemento do angulo de inclinagdo da amostra (70,5°) em relacdo a horizontal. Assim, a
distancia L ¢ a distancia entre o ponto “fonte” do padrdo e [114].

Com a obteng¢ao do padrao do cristal de referéncia corretamente calibrado no microscopio,
¢ entdo necessaria a identificacdo de alguns eixos cristalograficos para a finalizagdao do processo
de calibragdo. Primeiramente, localiza-se [001], facilmente reconhecido nesses padrdes por sua
simetria de rotacdo quadrupla como demonstrado diretamente no padrao de difragdao de um cristal
de silicio na Figura 3.11. Além disso, ¢ necessaria a identificagdo de [112] que, como [114],
ocorre paralelamente ao eixo Y do cristal de calibragdo, o que significa que um dos dois deve ser
utilizado para para definir o eixo Y na tela. Geralmente, da-se preferéncia ao eixo [112], devido a
sua maior definicdo na tela e conseqiiente identificagdo facilitada, além do que o angulo entre
[001] e [112] € maior do que entre [001] e [114], o que minimiza os erros nas medidas (Randle
1992).

A distancia entre SP e PC na configuragdo de MEV/EBSD, geralmente utilizada, ¢ fixa,
pelo menos nas altas magnifica¢des, onde a varredura do feixe € pequena. A posi¢ao do PC ird
mudar se houver mudanga na distancia de trabalho. Se essa distdncia aumentar, o PC aparecera

em uma posi¢ao mais inferior na tela.
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3.3.2 Reconhecimento dos padroes e determinacio das orientacées cristalograficas

ApoOs a preparagao da amostra e o processo de calibragdo do MEV, tanto em relagao as
suas condi¢des operacionais quanto a obtengdo correta de dados de EBSD, o sistema,
teoricamente, esta pronto para coleta e armazenamento dos dados. O Uinico processo que devera
ser aplicado a cada nova amostra ¢ a correta localizacdo dos eixos externos de referéncia da
amostra em relagdo aos eixos do microscopio e, no caso de minerais ndo pertencentes ao sistema
cubico, os parametros cristalograficos (simetria cristalina, pardmetros da rede e angulos
intereixos). No geral, as amostras sao montadas com sua dire¢do principal paralela ao eixo X do

microscopio.

Os programas de computador utilizados para a identificagdo dos eixos cristalinos e,
posteriormente, das suas orientagdes, geralmente necessitam que o operador do sistema saiba
reconhecer nos padrdes alguns eixos cristalinos principais. Para obtencdo de medidas em
minerais do sistema cubico, por exemplo, ¢ necessario que o usuario localize dois dos seguintes
eixos cristalograficos: (001), (011), (101), (111), (112), (113), (114) ou (012). Além disso, €
necessario informar ao programa a distancia de trabalho. A determinagdo precisa desses eixos
requer um conhecimento bésico de cristalografia, pois muitas vezes 0s mesmos possuem
geometrias semelhantes entre si, e sua diferenciacao s6 pode ser feita através da analise cuidadosa

de quais linhas de Kikuchi sdo responsaveis pela materializagdo dos mesmos.

A identificagdo das zonas de eixos, ou seja, as regides de cruzamento entre as projecdes
dos cones de difracdo na tela fosforescente, gerados pela difragdo do feixe de elétrons no material
cristalino, geralmente ¢ feita pela sua posi¢do relativa a outros eixos € por sua simetria. Uma
ferramenta bastante utilizada, ainda atualmente na identificagdo dessas zonas, ¢ um “mapa” de
Kikuchi que seja composto de duas unidades triangulares, com os principais planos

intracristalinos e zonas de eixo previamente identificados.
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Figura 3.11 — Padrfo de difra¢do de elétrons retroespalhados em um cristal de silicio com os eixos de simetria 2mm,
3m e 4mm além dos planos de espelhamento m. As zonas de eixo [001], [112] e [114] sdo as utilizadas geralmente
para o processo de calibragdo e centralizagdo do sistema MEV/EBSD. Padrio de Kikuchi extraido de
http://www.mineralsocal.org/micro/images/ebsdfig2.gif e indexado com auxilio do simulador de padroes HKL
Simulator (http://www.hkltechnology.com)

No caso da obten¢do de dados de orientagdo cristalografica utilizando tunelamento de
elétrons ou microscopia eletronica de transmissdo, seria necessdria a montagem de varias
imagens para obten¢do do mesmo padrdo usando MEV/EBSD, devido a um recobrimento angular
muito menor por essas duas técnicas acima. Em alguns casos, € possivel a constru¢do de um
mapa de Kikuchi sobre uma esfera (Fig. 3.12) fazendo com que as distor¢des intrinsicas ao
rebatimento de um elemento esférico para uma superficie plana sejam eliminadas. No caso de
minerais cubicos essa distor¢do ¢ quase minima, porque apenas 1/24 da esfera ¢ considerada,
embora aumente progressivamente em minerais de simetria mais baixa. Esses mapas podem ser
gerados a partir de programas de computador (Fig. 3.13), todavia apresentam alguns problemas
devido a dificuldade de simular a intensidade das linhas visiveis em um mapa gerado a partir da
difragdo real. Contudo, sdo interessantes pelo fato de que mapas tridimensionais sdo gerados sem
necessidade da obtengdo de dados reais, principalmente em minerais ja estudados e que nao

necessitam de verificacdes sobre a correta cristalografia do modelo.
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Figura 3.12 — Mapa de padro de difragdo por tunelamento de elétrons (método semelhante a difragdo de elétrons
retroespalhados), cobrindo inteiramente o tridngulo cristalografico unitirio para o mineral. A figura é o globo
original para o quartzo, construido a partir de um mosaico de amostras cortadas a partir de um cristal de um veio
hidrotermal de quartzo. Ele se extende do eixo (0001) no p6lo N até o plano basal (equador) em uma dispersdo

angular de 120°. Maiores detalhes em Lloyd & Fergunson (1985) ¢ Lloyd ef al. (1987).

E interessante observar que os padrdes de Kikuchi podem apresentar diferengas mesmo
sendo obtidos para materiais pertencentes ao mesmo sistema cristalino. Por exemplo, dois
padrdes obtidos para cristais do sistema cubico sdo idénticos em relagdo aos seus angulos
interplanares e intrazonais, mas a razao entre as espessuras das bandas ¢ variavel entre os dois. A
razao principal para isso ¢ a operagdo das leis que controlam o centro da rede, resultando na
auséncia de algumas linhas em cada um dos padrdes obtidos (Randle 1992). Em um padrao
obtido para um cristal cubico de face centrada, a linha mais proeminente ¢ a gerada pela difragao
ao longo do plano [111], enquanto em um cristal ctibico de corpo centrado essa linha passa a ser a
referente ao plano [110]. Isso sera importante durante o processo de calibragdo, pois no primeiro
caso, 0s eixos mais convenientes a serem determinados pelo operador sdo 114 e 112 (menos
visiveis nos cristais de corpo centrado), enquanto que no segundo caso 113 e 102 sdo mais
proeminentes. Além disso, essa presenca/auséncia de bandas mais difusas podem solucionar
muitos dos problemas inerentes a técnica de EBSD (se¢do 3.3.5).

Ap6s a selecdo dos eixos para a calibragao, onde também deve-se levar em consideracao o
fator de quiralidade do cristal (Phillips 1971, Randle 1992) e a altura da amostra, o programa de
computador automaticamente calcula o angulo entre os dois polos selecionados e faz a indexagao

das linhas de Kikuchi antes de armazena-lo no arquivo de dados. A verificacdo desse angulo
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previamente a indexacdo das linhas permite acurar as medidas e determinar se os poélos

escolhidos no padrdo foram os corretos.

9

Figura 3.13 — Simulag@o via HKL Simulador de padrdes de difragdo em cristais de quartzo (a & b, com diferentes
orientagdes do cristal, sistema trigonal), cianita (c, sistema triclinico) e olivina forsterita (d), pertencente ao sistema
ortorrombico. Esse programa permite a identificagdo em tempo real dos eixos e planos cristalinos representados no
padrao.

3.3.3 Obtenc¢ido de dados para minerais do sistema nao-cibico

Os processos de calibracdo, de aquisi¢ao e processamento dos dados de EBSD no sistema
MEV/EBSD foram desenvolvidos primeiramente em materias metalicos pertencentes ao sistema
cristalino cubico (e.g. silicio, cubico de face centrada utilizado como semi-condutor). Contudo,
tanto os equipamentos utilizados pelo MEV para a captacao dos feixes de difragdo, bem como os
softwares disponiveis para aquisi¢do, armazenamento e processamento permitem a realizacdo de
medidas de orientacdo cristalografica em materias cristalinos em qualquer um dos sete sistemas
cristalinos (Randle 1992; Prior et al. 1999). Porém, é importante que o usuario possua uma maior
experiéncia na identificagdo dos padrdes de Kikuchi para minerais ndo pertencentes ao sistema
cubico, tendo em vista que o tridngulo esterografico unitario ¢ maior para esses minerais (com a
tendéncia a se tornar cada vez maior quando os materiais s30 menos simétricos).

Na pratica, porém, os padrdes de Kikuchi de minerais tetragonais, ortorrdmbicos,

trigonais, monoclinicos e triclinicos possuem muitas complexidades que, associadas as distorgdes
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introduzidas pelas projecdes gnomonicas, tornam muitas vezes sua identificacdo ambigua. Essas
distor¢des gnomonicas provocadas pela projecdo esférica em um plano bidimensional sdo
impossiveis de serem corrigidas, mesmo em equipamentos modernos, por ser uma caracteristica
inerente a esse tipo de projecdo. Contudo, a continua modernizagao das telas fosforescentes, cada
vez mais sensiveis, tem permitido a identificacdo de linhas de Kikuchi que até entdo apareciam
totalmente difusas junto com o background.

Outro problema nao abordado que aparentemente nao interfere nas medidas de minerais
dos sistemas cubicos, desde que se tenha a correta identificacdo desse mineral, ¢ a questao acerca
de minerais isomorficos. Nesses casos, minerais de diferentes composigdes possuem a estrutura
e/ou forma cristalografica igual ou variando continuamente em decorréncia da substitui¢do
diadécica de elementos de raio idnico semelhante. Esses minerais podem formar uma série
isomorfica continua ou quase continua, sendo os minerais de composi¢des intermediarias dentro
dessas séries geralmente chamados de solucdo solida dos termos extremos. Dois exemplos
classicos de séries isomorficas sdo as do grupo das olivinas, nas quais ocorre a variagdo entre o
termo magnesiano (forsterita) e férrico (fayalita), e o grupo dos plagioclédsios, no qual o termo
sodico (albita) torna-se progressivamente mais calcico até atingir o termo anortita.

No caso dos plagioclasios, se essa mudanga de composi¢ao se reflete 6ticamente, podendo
ser utilizada na identificacdo da composicdo desse mineral, entdo ¢ correto admitir que essa
diferenca devera apresentar-se nos padroes de difracdo de elétrons retroespalhados. Se esse
pressuposto é correto, entdo torna-se necessario que para cada variagdo de composi¢do de
plagioclasios exista um “padrdo de referéncia”, utilizado para a correta indexacdo desses
minerais. Segundo G. Lloyd (comunicagdo pessoal) existem, em principio, 5 (e possivelmente 6)
diferentes padrdes de referéncia para plagiocldsios com composigdes variaveis do teor de anortita
nesses sistemas. Isso ocorre porque as mudangas progressivas nas composicoes dessas solugdes
solidas provocam mudangas nos parametros das redes intracristalinas como: grupo pontual,
espagamento interplanar, relacdes angulares entre os planos, entre outros. Dessa maneira,
dependendo do mineral que se deseja analisar, ¢ importante primeiramente obter sua
caracteriza¢do quimica precisa (geralmente utilizando dados de microssonda eletronica) para que,
durante a obten¢do das medidas usando o EBSD, consiga-se determinar precisamente qual padrao

de referéncia sera utilizado (Prior & Wheeler, 1999).
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3.3.4 Indexacio e as transformadas de Hough

Um estagio importante na determinacgao das orientagdes cristalograficas através da analise
dos padrdes de difragdo de elétrons retroespalhados ¢ a identificacdo de feigdes caracteristicas
dentro dos mesmos, como as larguras das bandas e os angulos que as mesmas fazem umas com as
outras. Contudo, essa analise ndo ¢ feita diretamente a partir do padrdo de difragdo em si, mas
sim através de algoritmos de processamento de imagem que simplificam esses padrdes e
permitem a identificagdo das propriedades cristalograficas dos mesmos com maior velocidade e
grande precisdo. Essa andlise de imagem ¢ feita através da transformada de Hough, que permite a
identificagdo das principais feicdes de cada uma das imagens de difragdo de elétrons
retroespalhados, utilizando para isso imagens preto-e-brancas.

Em linhas gerais, a imagem ¢ transformada através de uma funcdo matematica para o
denominado espaco de Hough. No caso dos padroes de EBSD, essa funcao ¢ dada pela equagao

3.5

p =xsin(8)+ ycos(0) (3.5)

que permite a transformagdao de um ponto com coordenadas (X, y) em um espaco real em
uma curva de cosseno (p, 8) no espago de Hough (NORAN EBSD School, 2001). A continuagao
desse processo e a resultante soma de todos os pontos da imagem ird gerar uma linha no espago
real, que, no espaco de Hough, representara um ponto de alta intensidade (Fig. 3.14). Dessa

forma, as coordenadas (p, 6) desse ponto sdo as coordenadas polares da linha no espago real.
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Figura 3.14 — Desenho esquematico da transformag@o de uma imagem de pontos simples para o espaco de Hough.
Extraido de NORAN EBSD School (2001).




Capitulo 3 — A técnica de EBSD em MEV 68

Esse algoritmo ¢ entdo aplicado para toda imagem, de modo a determinar as principais
feicdes em cada um dos padroes analisados. Uma vez identificados cada um desses pontos na
transformada de Hough, os espacamentos entre as as bandas sdo determinados pelo espacamento
radial entre os picos, e os angulos interplanares através do espagamento angular entre os mesmos

(Fig. 3.15)
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Figura 3.15 — Desenho esquematico mostrando a transforma¢do de um padrdo de EBSD no espago real em linhas
paralelas no espaco de Hough. Extraido de NORAN EBSD School (2001).

3.3.5 Fontes de erro na utilizacio da técnica de EBSD para orientagio cristalografica

Apesar da obtencdo de dados de orientacdo cristalografica utilizando o par MEV/EBSD
ser simples e praticamente ndo envolver muitos erros intrinsicos a ela, algumas possiveis fontes
de geracdo de erros podem prejudicar bastante as medidas. Uma das principais causas de erro
acontece pelo mau posicionamento da amostra no porta-amostra. A posi¢ao dos eixos da amostra
em relagdo ao porta-amostra s6 nao ¢ importante se as orientagdes a serem obtidas ndo possuirem
relacdo com a geometria da amostra, como por exemplo, a diferenca de angulos entre limites de
graos.

Outro erro bastante comum ¢ devido a inexperiéncia dos operadores na localizagdo
precisa com o cursor dos eixos de zona, ou seja, do cruzamento das linhas de Kikuchi nos
padrdes. O treinamento de precisdo ¢ extremamente necessario, tendo em vista que o angulo
tipico entre as linhas de Kikuchi ¢ de aproximadamente 2°, o que implica que o cursor, no
momento da indicagdo exata da zona de eixo, esteja no maximo a 0,25° de erro.

Erros ndo lineares inerentes a camera podem produzir distor¢cdes tipo “almofada de
alfinete” que sdo distor¢des acumuladas nos limites da tela da TV. O nivel de erro inerente a cada

imagem pode ser verificado através do imageamento ortogonal de uma grade, como um pedago



Capitulo 3 — A técnica de EBSD em MEV 69

de papel milimetrado. Se a distor¢do for excessiva, existe no proprio sistema de EBSD uma rotina
de corregao que podera ser aplicada.

Contudo, a maior fonte de erros na medida de orientacdes cristalogéaficas estd associada
com os processos de calibragdo, tendo em vista que a localizagao precisa do centro do padrio, ¢ a
distancia entre o ponto fonte do padrdo e o centro do mesmo sdo essenciais para as medidas
posteriores. Erros de calibragem podem introduzir pequenos erros a cada medida, o que pode
resultar, no final, em erros de orientacdo na ordem de 0,5°. Assim, as medidas mais precisas
devem ser realizadas o mais préximo da altura de calibragem.

Além disso, a interacdo do feixe de elétrons em regides com orientagdes cristalograficas
distintas (e.g. limites de subgrdos) ou em regides onde o cristal ¢ extremamente fino pode
ocasionar a superposi¢cdo de dois padrdes distintos em um mesmo padrao de Kikuchi. Nesses
casos, os padroes distintos ndo podem ser separados e, com isso, ndo devem ser indexados.
Contudo, a utilizacdo da indexa¢do automatica (no caso de grandes numeros de medidas) ndo
leva isso em consideragdo ¢ automaticamente armazena esse padrdo, podendo fornecer um
resultado errado, principalmente se o nimero de medidas for pequeno.

Outra fonte possivel de erro pode ser relacionada aos casos de minerais que possuem
padrdes de difracao extremamente parecidos, ndo podendo ser diferenciados devido a um eixo de
rotacdo aparente de n-graus. O quartzo, por exemplo, mostra um comportamento pseudo-
hexagonal devido a uma rotacdo de 180° em torno do seu eixo-<c>, o que faz com que seus
romboedros positivos e negativos ndo possam ser identificados, pelo menos nos padrdes de
EBSD com indexagdo automatica. Esse mesmo comportamento ¢ ocasionado pelas maclas de
Dauphiné e podem ocasionar problemas de nao-indexagdo das orientagdes ou mesmo indexagdes
incorretas, principalmente no modo automadtico, tendo em vista que essa separagao s6 pode ser
feita pela indexagdo manual de linhas difusas no padrao.

Outro problema bastante comum ¢ a indexagdo errada ou nao-indexacao de minerais com
estruturas e/ou composi¢cdes muito similares, particularmente aqueles pertencentes as séries de
solucdes solidas. Apesar das bandas mais nitidas de difracdo serem semelhantes para 2 minerais
distintos, ¢ a presenga ou auséncia de certas bandas menos nitidas que sdo responsaveis pela
distincdo da simetria dos mesmos. Isso tem sérias implicacdes, principalmente na utilizacdo da
indexagdo automatica dos dados de orientacdo, sugerindo-se um certo cuidado na utiliza¢ao dos

mesmos. Se forem tomadas as devidas precaucdes para que os erros sejam minimizados ou
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eliminados, ¢ possivel obter-se uma precisao de 1°-2° para as medidas de orientagdes, com

pequenos erros de 0,5° para orientacdes relativas.

3.4 Preparac¢ao de amostras para EBSD

Uma das principais vantagens da técnica de difracdo de elétrons retroespalhados ¢ a
preparagdo relativamente facil das amostras. O procedimento de polimento tem um importante
aspecto na precisdo de aquisi¢do de dados de EBSD, pois a mesma ¢ extremamente sensivel a
qualquer dano superficial presente na amostra no momento da leitura. Contudo, procedimentos
detalhados de preparagdo de amostras geodlogicas sao raramente descritos, seja para amostras de
geoquimica e petrologia, geologia isotopica ou para obtengdo de orientagdes cristalograficas.
Com isso, torna-se importante que essas metodologias sejam devidamente registradas, de modo
que outros investigadores tenham acesso facil a um procedimento funcional que necessite apenas
ser aperfeicoado, evitando-se a criagdo de uma nova metologia.

No caso da técnica de EBSD, o objetivo principal da preparagdao ¢ eliminar todos os
efeitos de distor¢do e contaminacdo dentro da profundidade de penetragdao do feixe de elétrons,
que ¢ aproximadamente 20 nm, deixando a amostra o mais plana possivel, ou seja, virtualemente
livre de qualquer espécie de relevo (Fynn & Powell 1979). Com isso, qualquer tipo de
contaminacao na superficie da amostra, como uma camada finissima de qualquer impureza, ou
mesmo uma impressdao digital, devem ser removidas. No caso das deformacgdes superficiais,
sejam elas de origem natural ou artificial, ¢ dificil fornecer uma medida exata de “quanto” de
deformagdo superficial € aceitavel para medidas usando EBSD. Portanto, o treinamento visual
para o reconhecimento desses defeitos nas amostras € essencial A principio, niveis médios de
deformacdo sdo aceitaveis, mas nesses casos, o padrao geral podera ser degradado porque o feixe
de elétrons também estara interagindo com a superficie defeituosa. Além disso, grande parte dos
elétrons que sdo difratados e retroespalhados sdo gerados nos primeiros 20 nanometros da
superficie, o que faz com o polimento deva ser o mais perfeito possivel. Contudo, a posi¢ao
verdadeira dos eixos como o ponto “fonte” do padrdo e o centro deste ndo mudam de posicao, o
que torna possivel a orientagdo do padrao, at¢ mesmo quando este ¢ bastante difuso devido a uma

alta presenga de background (Fig. 3.9).
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Abaixo, descreve-se detalhadamente o procedimento para o polimento de amostras de
moscovita-quartzo milonitos e biotita granitos milonitizados. No geral, segue-se esse mesmo
procedimento para rochas de composi¢do silicatica, mas rochas com mineralogia andmala, com
variagdo extrema entre as durezas relativas entre os minerais e presenca de minerais hidrofilicos
podem apresentar problemas durante o processo de abrasdo fisico-quimica. Em um caso
especifico de uma rocha composta por halita, o problema foi solucionado utilizando uma solugao
coloidal salina no processo final de polimento (R. Marshall, University of Leeds, comunicagdo
pessoal). O tempo de polimento em cada uma das etapas também pode variar, dependendo da
velocidade de rotacao das politrizes, da pressao exercida pelo suporte de fixagdo das amostras, do
grau de intemperismo das mesmas, da presenca de minerais de baixa dureza e/ou friaveis, dentre
outros fatores. Desse modo, os tempos fornecidos aqui sdo uma generalizagdo, e a cada passo
deve ser feita uma checagem visual para verificacdo. Todo esse procedimento foi desenvolvido
pelo doutorando durante seu Estdgio Sanduiche na School of Earth and Environment da

University of Leeds (Reino Unido) sob a orientacao do Dr. Geoffrey E. Lloyd e Dr. Martin Casey.

3.4.1 Procedimento para corte e polimento de amostras

O primeiro passo do procedimento ¢ dado ainda na coleta da amostra, em campo. A
amostra devera ser orientada precisamente (em um plano qualquer) e dados como a foliagdo
(bandamento gnaissico, foliagdo milonitica) e lineagdo (estiramento mineral) deverdo ser
medidos, se ndo na amostra propriamente dita, em uma area bastante proxima desta, cuja
orientacdo no afloramento seja geometricamente consistente com a orientagdo das mesmas
estruturas na amostra. Esses dados estruturais sdo de extrema importancia em estudos de
orientagdo cristalografica em rochas porque, através dos mesmos, poder-se-do rotacionar os
dados de orientacdo cristalografica para suas posi¢des espaciais originais apds a leitura. Isso se
deve ao fato de que normalmente os dados sdo obtidos e plotados em um sistema de coordenadas
que apresenta uma foliacdo vertical de dire¢do E-W e uma lineagdo horizontal com a mesma
direcdo (e.g. Passchier & Trouw 1996), ndo representando, a principio, a posi¢do espacial
original de uma amostra. Dessa forma, quando se torna necessaria a rotacdo desses dados para
suas coordenadas geograficas, ¢ importante que esses dados medidos em campo sejam precisos e

intimamente relacionados a amostra na qual obtiveram-se os dados de orientacao cristalografica.
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ApOs isso, seleciona-se o corte da amostra, sempre levando em consideragdo os objetivos
a se atingir com a identificagdo da trama cristalina. Geralmente, utiliza-se o corte paralelo a
lincagcdo de estiramento ¢ perpendicular a foliagdo (superficie XZ). Contudo, existe a
possibilidade das medidas serem realizadas em outros planos (e.g. XY, YZ) e posteriormente
serem rotacionadas para XZ com a utilizagdio de programas de computador. E importante
lembrar, contudo, que o corte em XZ, além de permitir as medidas diretas, também permite a
visualizagdo dos indicadores cinematicos microscopicos, a grande maioria das microestruturas,
além da mineralogia e mecanismos de deformacdo (esses dois Ultimos também possiveis de
serem descritos em outras superficies). Também ¢ importante saber a orientacdo geografica dessa
superficie XZ, em relacdo as outras superficies medidas em campo. A determinagdo dessa
superficie pode ser realizada apds o corte da amostra, reorientando a mesma em uma caixa de
areia/massa de modelar, ou geometricamente utilizando uma rede estereografica de igual area,
determinando-se o grande circulo que contenha o pdlo da foliacdo e a diregdo de caimento da
lineagao.

O tamanho da amostra para sua utilizagcdo em EBSD vai depender do tamanho de grao
que a amostra apresenta (e que se deseja analisar), do tipo e tamanho do porta amostra do MEV e
se € necessario ou nao sua impregnacao antes da analise. Geralmente as amostras sdo fatiadas em
blocos de 10 mm x 10 mm x 4 mm (altura), o que resulta em uma superficie de analise de 1 cm®.
Para amostras com tamanho de grdo mais grosso geralmente sdo produzidos cilindros com
aproximadamente 13 mm de raio e aproximadamente mesma altura. No geral essas amostras sao
montadas em um molde de poliéster cilindrico de cerca de 15 mm de raio e 14 mm de altura,
tanto para os blocos quanto para as amostras cilindricas (Fig. 3.16 a). Devem-se passar as
orientagdes da amostra para o bloco cortado e deste para o molde onde a amostra ficard apos a
secagem da resina. A amostra deve ser centralizada no interior da resina para evitar sobre-
polimento nas extremidades do molde de poliéster. Amostras fridveis ou muito porosas deverao
sem impregnadas com uma resina epoxi em vacuo.

Apo6s o processo de corte e montagem da amostra no molde, deve-se comegar o processo
de polimento. Como esse ¢ um procedimento critico para a analise de EBSD e o mesmo possui

muitas variaveis, os procedimentos serdo descritos a seguir:
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1)

2)

3)

4)

)
6)

7)

Apo6s a secagem do molde de poliéster, passar rapidamente a amostra em uma
politriz de disco de ferro (Fig. 3.16 b), utilizando carbeto de silicio (um material
sintético binario de carbono e silicio, de dureza aproximadamente 9, utilizado
amplamente como abrasivo) com tamanho de grao variavel entre 47 e 53um
(230 Grit). Esse processo serve para expor totalmente a amostra, que
possivelmente ficou recoberta pela resina de poliéster;

Nesse mesmo tamanho de grdo, fazer uma espécie de chanfrado na borda do
molde, de modo que este permita um maior deslizamento da amostra durante o
processo de polimento;

Limpar a amostra em banho de ultra-som e lavar a amostra em agua corrente,
para eliminar qualquer resquicio desse abrasivo de grao grosso;

Utilizando o carbeto de silicio de tamanho de grao variavel entre 13,3 ¢ 10 um
(500/600 Grit), passar novamente a amostra em um outro disco de metal (se for
utilizado o mesmo disco, deve-se limpar cuidadosamente o mesmo, de modo a
retirar todos os restos de abrasivo de grao mais grosso — Fig. 3.16 c);

Lavar novamente em um banho de ultra-som e apds, em agua corrente;

O passo seguinte ¢ o polimento com pasta de diamante de 9 pum em uma
superficie de tecido sintético ndo entrelagado, usando um diamond based oil
como lubrificante (Fig. 3.16 d). Nessa etapa a amostra deve permanecer entre 15
e 30 minutos na politriz. Deve-se cuidar a quantidade de pasta de diamante
utilizada, pois além de ser um material de alto custo, sua utilizagdo em excesso
acaba interferindo no polimento, pois a amostra acaba nao sofrendo atrito com a
superficie de tecido. Também ¢ importante que a partir desse estagio a politriz
permita a rotagdo aleatoria das amostras, de modo que o dano causado pelo
processo de polimento seja distribuido homogeneamente por toda superficie. No
caso de s6 se ter disponivel uma politriz, ¢ importante que exista uma superficie
de tecido para cada tamanho de grao do abrasivo, evitando assim possiveis
contaminacgdes fisicas entre os abrasivos de grao grosso e fino;

Repete-se os passos 3 e 5, e em seguida, verifica-se a amostra em um

microscopio de luz transmitida. Nessa verificagdo ¢ importante discernir o dano
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8)

9)

10)

11)

12)

causado devido ao processo abrasivo com esse tamanho de grdo dos danos
causados pela abrasao anterior;

Polir com pasta de diamante de 3 pm em uma superficie de mesmo tipo como a
descrita no passo 6, utilizando o mesmo lubrificante. Em geral, as amostras
devem permanecer de 15 a 30 minutos na politriz nesse estagio (Fig. 3.16 e);
Novamente, banhar a amostra no ultra-som, depois em 4gua corrente e verificar
os danos no microscopio de luz refletida.

O ultimo estagio de polimento mecanico utiliza pasta de diamante de lpum em
uma superficie de tecido ndo-trangado, utilizando etanodiol como lubrificante
(Fig. 3.16 1).

Por ultimo, lava-se a amostra no ultra-som, em agua corrente e se faz a tltima
verificagdo no microscopio de luz refletida. Coloca-se a amostra a secar e
posteriormente armazena-se a mesma em um dessecador. Com isso, encerra-se
0 processo mecanico de polimento;

Finalmente, a amostra devera passar pelo ultimo estagio de polimento, um
processo quimico-fisico que utiliza como abrasivo uma solugdo alcalina de
silica coloidal (particulas de 20 nm) conhecida como SYTON (Fynn & Powell
1979), em uma politriz de baixa rotagdo em um tecido ndo-trangado (Fig. 3.16
g). Se todas as etapas anteriores forem bem executadas, esse ultimo processo
devera deixar a amostra quase que completamente livre de danos (a0 menos na
escala do MEV), podendo ser utilizado em quase todas as espécies de silicatos,
embora alguns destes sejam dissolvidos rapidamente por esse fluido (alguns
tipos de micas e de feldspatos potéssicos e todos argilo-minerais hidratados).
Além disso, minerais de dureza muito baixa, como galenas, alguns sais, etc.,
podem apresentar problemas de preparagdo. Para rochas quartzo feldspaticas o
tempo estimado por amostra nesse Ultimo estdgio de polimento ¢ de 10 a 18

horas.
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Figura 3.16 — Exemplo de polimento progressivo de um conjunto de amostras (a), passando por todos os
estagios fisicos e quimico-fisico de abrasdo (tltima amostra). As figuras (b, ¢, d, e & f) referem-se as politrizes
utilizadas nos diferentes tamanhos de grdo de abrasivo (230 grit, 50 grit, pasta de diamante de 9, 3 ¢ 1 pm,
respectivamente). A foto (g) mostra a politriz utilizada no processo quimico-fisico de ataque com silica coloidal

(SYTON).
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Apo6s o final do polimento, deve-se armazenar as amostras em um lugar extremamente
limpo, pois a presenca de qualquer particula na superficie das mesmas poderd projetar uma
sombra durante a aquisi¢cdo dos padroes de difragdo, fazendo com que parte da amostra e seus
detalhes fiquem escondidos nas imagens. Efeitos de topografia na amostra, ocasionada
principalmente durante os processos de corte e polimento fisico com abrasivos de grao grosso,

podem ocasionar o mesmo efeito.



CAPITULO QUATRO

ORIENTACOES CRISTALOGRAFICAS
PREFERENCIAIS DE QUARTZO E MOSCOVITA:
PARALELISMO ENTRE LINEACOES DE
ESTIRAMENTO E LINHAS DE CHARNEIRA DE
DOBRAS EM ZONAS DE ALTA DEFORMACAO

“Great things are done when men and mountains meet.”

William Blake (1757 — 1827)
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Capitulo 4

Orientacées cristalograficas preferenciais de quartzo e moscovita:
paralelismo entre lineacoes de estiramento e linhas de charneira de dobras em

zonas de alta deformacao

4.1 Introducio

Dobras com eixos paralelos/subparalelos a uma dada lineagdo de estiramento sdo fei¢des
bastante comuns em zonas de cisalhamento e cinturdes miloniticos € podem representar o caso
extremo de modificagdo da geometria de dobras no interior das mesmas. Na grande maioria
dessas zonas, a deformacdo ocorre predominantemente por cisalhamento simples, com algum
cisalhamento puro (e.g. Ramsay & Graham 1970; Ramsay 1980; Ghosh 1993).

Contudo, a simples teoria sobre mecanismos de dobramento, onde o efeito de rotacdo das
linhas de fluxo nao ¢ levado em consideragao, indica que as dobras devem inicialmente formar-se
com os eixos orientados paralela e/ou obligiiamente ao eixo-Y do elipsodide de deformacao finita.
Isso ocorre em resposta a uma compressao local na direcdo de seu eixo-Z, que é acompanhada
pela amplificagdo dessas estruturas paralelamente ao eixo-X (Ramsay & Huber 1987; Ghosh
1993).

As lineagdes de estiramento materializam, de um modo geral, o eixo-X de maior extensao
desse mesmo elipsoide e também pode ser definido como a expressao da dire¢do de cisalhamento
de uma foliagdo ou mesmo a direcdo principal de transporte tectonico em uma determinada
regido (Nicolas & Poirier 1976; Ramsay & Hubert 1987; Passchier et al. 1990; Ghosh 1993).
Desse modo, existe uma discrepancia entre o pressuposto tedrico basico dos mecanismos de
dobramentos e a geometria comumente observada em dobras de zonas de alta deformagao.

Essa discrepancia entre os modelos teoricos e o que realmente ¢ observado na natureza
pode ter diversas explicagdes. Geralmente o paralelismo entre os eixos das dobras e as lineagdes
de estiramento ¢ explicado pela nucleagdo das dobras com os eixos paralelos a uma lineagao
mais antiga. Neste caso, as estruturas lineares mais antigas funcionariam como uma anisotropia

mecanica (e.g. Hudleston 1973) que favorece o desenvolvimento de dobras mais novas com eixos
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paralelos as lineagdes. As principais implicagcdes de assumir-se que os eixos das dobras nucleiam
invariavelmente paralelos a uma lineacdo pré-existente sdo de ordem da cinemadtica da
deformagdo e consequentemente das direcdes de tensdo aplicadas. Isso teria uma série de
decorréncias para a interpretagdo da evolugdo estrutural de situagdes tectonicas em cinturdes
orogénicos, visto que qualquer dobra com charneira paralela a uma lineacdo mais antiga
representaria no minimo dois eventos deformacionais distintos, o que frequentemente nao ¢ o
caso (e.g. Cobbold & Quinquis 1980; Grujic & Mancktelow 1995; Ghosh & Sengupta 1984;
Casey & Williams 2000; Lebit et al. 2002).

Uma segunda explicacdo seria o caso de dobras com linhas de charneira paralelas a uma
lineacdo de estiramento terem sido formadas concomitantemente ao processo de dobramento.
Mecanicamente esse também é um cenario possivel, mas pouco provavel de ocorrer, visto que o
mesmo requer mecanismos de dobramento altamente especificos e incomuns na natureza de
modo a explicar o abundante paralelismo entre charneiras de dobras e lineagdes de estiramento
em zonas de alta deformagdo (e.g. Cobbold 1976; Cobbold & Quinquis 1980; Ghosh 1993;
Gruijic & Mancktelow 1995). Assim, essa segunda explicacao € possivel mas pouco provavel.

A terceira possibilidade surge se imaginarmos dobras cujas linhas de charneira tenham
sido formadas a um determinado angulo com a lineagdo de estiramento e tenham sido entdo
mecanicamente rotacionadas até atingirem o paralelismo com a lineagdo durante um processo de
deformacgdo progressiva. Essa situacdo € possivel e provavel de acontecer, e essa idéia basica €
amplamente utilizada para explicar a grande ocorréncia de dobras com eixos paralelos as
lineagdes de estiramento (e.g. Carreras et al. 1977; Bell 1978; Berthé & Brun 1980; Lacassin
1984, 1987; Mies 1991).

Além dessas trés primeiras possibilidades, existe ainda o fato de que no interior de uma
zona de cisalhamento a deformacdo predominante pode ser particionada e ndo representar uma
deformagdo apenas por cisalhamento simples. Localizadamente, isso pode favorecer o
desenvolvimento de dobras com linhas de charneiras de diversas orientagdes (e.g. Stiinitz 1991;
Alsop 1992; Alsop & Holdsworth 2004; Casey & Williams 2000; Lebit et al. 2002).

A terceira e quarta situagdes parecem ser as hipoteses que explicam de maneira mais simples
as questdes acerca da modificagdo de dobras em zonas de alta deformagdo. Contudo, a
observacao puramente descritiva da orientagdo das linhas de charneira revela muito pouco

sobre a historia evolutiva de dobras modificadas.
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Com isso, faz-se necessario o uso de outras metodologias para acessar em maior detalhe
os processos atuantes durante a evolugdo de determinado conjunto de dobras e como essas
estruturas foram mecanicamente modificadas. Como na maioria dos estudos especificos sobre
mecanismos de dobramento, a chave para a solugdo de muitas dessas questdes encontra-se na

propria geometria e no perfil dessas estruturas (plano normal ao eixo das dobras).

O estudo de orientacgdes cristalograficas ao longo de camadas/bandas dobradas permite a
identificagdo das relacdes cinematicas e temporais entre os mecanismos de dobramento e os
processos de deformacgdo geral que afetaram determinado volume de rocha. A literatura sobre o
estudo de tramas cristalograficas em diversos minerais e suas relagoes genéticas com diferentes
tipos de estruturas ¢ abundante. No entanto, ndo ¢ o objetivo do presente capitulo fazer uma
revisdo extensiva, discussao ou mesmo adi¢cdo de dados sobre o assunto. O que se pretende nesse
trabalho ¢ demonstrar que a utilizacdo de dados de orientagdo cristalografica pode ser uma
ferramenta util no entendimento dos processos responsaveis pela evolugdo dessas dobras. Dessa
forma, o presente capitulo apresenta primeiramente uma descrigdo qualitativa detalhada sobre a
geometria de dobra com linha de charneira paralela a uma lineagdo de estiramento, juntamente
com a interpretacdo de medidas de campo dessa estrutura e de outras genéticamente e/ou
espacialmente relacionadas com a mesma. Além disso, apresenta-se uma descri¢ao
microestrutural detalhada das rochas afetadas por essa dobra com o objetivo de (i) determinar os
mecanismos de deformagdo atuantes durante a formacdo dessa estrutura, (ii) a cinematica da
deformagdo, bem como (iii1) verificar possiveis mudangas texturais/microestruturais ocorridas nos
flancos e da charneira dessas dobras..

Para a realizacdo das medidas de orientagdo cristalografica foram coletadas cinco
amostras orientadas ao longo de camadas de moscovita-quartzo milonitos dobradas. Essas
amostras entdo foram cortadas perpendicularmente as suas foliagdes e paralelamente as lineagdes
de estiramento. A partir dessas se¢des foram confeccionadas ldminas delgadas para a analise
Otica das microestruturas, além de blocos de dimensdes varidveis de area (cf. Tab. 4.1) para a
obtencdo das medidas de orientagdo cristalografica utilizando o par MEV/EBSD. A metodologia
de polimento das amostras, bem como os processos fisicos envolvidos e a configuracdo do MEV
para a obtengdo das medidas por difracdo de elétrons rétroespalhados sdao explicados

detalhadamente no Capitulo 3.
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Essas medidas de orientagdo cristalografica preferencial foram realizadas no
Microgeodynamics Laboratory da School of Earth and Environment, University of Leeds (Reino
Unido), utilizando um microscépio eletronico de varredura CamScan série 4 com um sistema
automatico de obten¢do de dados de EBSD (HKL Technology) e de captagdo de elétrons
frontalmente espalhados. Esse sistema de captacdo e indexacdo dos dados de EBSD ¢ feito
através do programa Channel 5® (http://www.hkltechnology.com). As condi¢des operacionais do
microscopio eletronico de varredura para a realizagdo dessas medidas foram as seguintes:
voltagem de aceleracdo: 20kV; distancia de trabalho: 24 mm (+ 2 mm); corrente do feixe: =13
nA; inclinagdo do estagio do microscopio de varredura: 70°. Outros dados de interesse sdao

sumarizados na Tabela 4.1.

DETALHES PF-6 PF-7 PF-8 PF-9 PF-10
Localizagao na
dobra flanco superior flanco superior charneira flanco inferior flanco inferior
Dimensoées
(mm x mm) 10x 15 8 x17 10x 15 10x 15 10x 15
Numero de pontos 136.778 152.188 160.909 135.119 128.410
Stepsize (um) 30 30 25 30 30
Tempo por amostra 47 h 52 h 69 h 46 h 44 h

Taxa de indexagao
(EBSP/seg.) 0,81 0,81 0,64 0,97 1,21

Minerais indexados qzo/moscovita qzo/moscovita qgzo/moscovita gzo/moscovita gzo/moscovita

MAD utilizado para

figuras de podlo 1 1 1 1 1
% indexagao 80 78 80 81 77
% quartzo indexado 84,05 72,67 79,84 72 72,47

% moscovita
indexada 15,95 27,33 20,16 28 27,53

Tabela 4.1 — Sumario do processo automatico de obtengdo de dados de EBSD nas 5 amostras da regido de Saas Fee,
Alpes Internos do Oeste. Stepsize refere-se a distancia horizontal e vertical onde cada um dos pontos foi medido, e
MAD refere-se a mean angular deviation, ou seja, a diferenca de angulo entre um padrio medido diretamente na
amostra e um padrdo ideal, utilizado para indexag@o.
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Esses dados de orientacdo sdo descritos em termos do sistema de referéncia das figuras de
polo, onde a foliagdo ¢ vertical com diregcdo E-W e a lineagdo ¢ horizontal E-W. Esses dados sao
utilizados na analise da evolug¢do cinematica e temporal das dobras em relagdo aos processos de
milonitizacdo responséaveis pela deformagao principal exibida pelas amostras. Finalmente, todos
esses resultados sdo discutidos/comparados com as interpretagdes apresentadas por outros autores
que utilizaram metodologias semelhantes no estudo das relagdes entre eixos de dobras e lineagdes
de estiramento. Em particular, ¢ dada énfase a comparagdo dos nossos resultados com os
trabalhos de Lacassin (1984, 1987) ¢ Williams (1997) que estudaram em detalhe as dobras da
regido de Saas Fee — Mattmark, nos Alpes Internos do Oeste, de onde provém as amostras

estudadas na presente tese.

4.2 A utilizagdo de dados de orientacio cristalografica no estudo da

modificacdo de dobras

Grande parte das teorias sobre o desenvolvimento de orientacdo da rede cristalina ¢é
oriunda principalmente de resultados obtidos a partir de modelagens numéricas e experimentais
(cf. Capitulo 2 e referéncias). Essas teorias sugerem que quando um sistema de deslizamento
intracristalino ¢ dominante em uma rocha monomineralica, e esse agregado ¢ submetido a uma
deformagdo por cisalhamento simples, os planos de deslizamento desse mineral devem alinhar-se
paralelamente ao plano de fluxo principal dessa rocha, enquanto a dire¢do de deslizamento ird
tender ao paralelismo com a direcdo de fluxo principal do agregado. No caso de rochas ricas em
quartzo, onde os sistemas de deslizamentos intracristalinos basais sdo dominantes até condigdes
de temperaturas de 650° C, os eixos-<c> irdo se alinhar perpendicularmente ao plano de fluxo e
os eixos-<a> tenderdo ao paralelismo com a dire¢do de fluxo. Se assumirmos entdo que o plano
de foliagdo desse agregado ¢ exatamente paralelo ao plano XY do elipsoide de strain finito, e
dessa forma ndo-paralelo ao plano de fluxo principal, entdo a assimetria da trama cristalografica
em relacdo a foliagdo pode ser interpretada como: (i) um indicador de deformagao ndo-coaxial, e
(i1) como uma medida do sentido de cisalhamento dessa rocha (e.g. Lister & Williams 1979).

Contudo, a observagdo criteriosa das orientacoes das redes cristalinas obtidas em
tectonitos deformados naturalmente demonstra caracteristicas que diferem dos dados obtidos a

partir de modelagens experimentais e numéricas (e.g. Schmid & Casey 1986). Isso ocorre porque
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¢ praticamente impossivel simular matematicamente ou experimetalmente a quantidade de
variaveis atuantes durante um processo de deformagdo em condigdes naturais. Por exemplo, se
considerarmos a trama cristalografica de quartzo de um agregado monominerélico deformado em
condigdes de cisalhamento simples, teremos que: (i) os eixos <m> alinham-se paralelamente a
lineagdo do sistema de referéncia, ou seja, paralelo a direcdo de cisalhamento no plano de
foliagdo; (ii) os eixos <c> geralmente formam uma guirlanda Unica bastante forte cuja assimetria
permite uma estimativa do sentido de cisalhamento; (iii) os eixos-<a> formam maximos de
concentracdo geralmente no circulo primitivo da figura de pdlos, com um angulo geralmente
maior que 30° com a lineacdo do sistema de referéncia (Fig. 4.1). No geral, ¢ observada uma
assimetria em relagdo aos eixos do sistema de referéncia tanto para os eixos-<a> quanto <m>, 0s
quais podem fornecer um indicativo do sentido de cisalhamento, concordando com a estimativa
proporcionada pelos eixos-<c>. Através dessa abordagem empirica de interpretagdo das
orientagdes cristalograficas preferenciais de quartzo e moscovita ¢ que serdo discutidas as
relagdes de paralelismo, cinematicas e temporais entre as lineagdes de estiramento e as linhas de

charneira.

eixos-<c> eixos-<m> eixos-<a>

&/

/Ilneagao sistema de coordenadas
i —
cisalhamento = da amostra

I;)()

foliacao

Figura 4.1 — Figuras de pdlo empiricas para orientacdes preferenciais de quartzo. Através das observagdes dessas
tramas em tectonitos deformados por cisalhamento simples em condigdes naturais, temos que: (i) os eixos-<m>
tendem a se alinhar paralelamente a lineagdo (paralelamente a diregdo de cisalhamento no plano da foliago); (ii) os
eixos-<c> formam guirlandas inclinadas com kinks cuja assimetria permite estimar o sentido de cisalhamento geral e
(iil) os eixos-<a> formam maximos de distribui¢do ao longo do circulo primitivo da rede, geralmente em angulos
>30° com o eixo-X de referéncia. Nesse ultimo caso, um dos conjuntos de maxima concentragdo se sobrepde sobre o
outro, e também indica o sentido de cisalhamento.
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O estudo de orientagdes cristalograficas preferenciais em cristais de quartzo tem sido
bastante utilizado no estudo de dobras. Os primeiros trabalhos utilizando unicamente dados de
eixo-<c> foram realizados com o objetivo de demonstrar que as dobras poderiam ser desdobradas
(e.g. Sander 1930; Jones 1959; Ball 1960; Gangopadhyay & Johnson 1962). Contudo, foram os
trabalhos pioneiros de Hara (1971) e Hara & Paulitsch (1971) que fizeram uso dos dados de
orientagdo de eixos-<c> com o0 objetivo de obter maiores informacgdes a respeito dos mecanismos
de dobramento e também da distribuicdo do strain ao longo dos perfis de superficies dobradas.
Estudos posteriores entdo utilizaram as informagdes cinematicas obtidas a partir desses dados de
trama cristalografica para determinar as relagdes cinematicas e idades relativas entre os processos
de dobramento e a deformagdo penetrativa que afeta as rochas estudadas (e.g. Carreras et al.
1977; Brunel 1980; Price 1981; Lacassin 1984 & 1987, Stiinitz 1991; Williams 1997; Lebit et al.
1999; Hongn & Hippert 2001).

4.3 Contexto geoldgico das amostras estudadas

As cinco amostras de moscovita quartzo milonitos estudadas foram coletadas no extremo
nordeste da Nappe de Monte Rosa. Essa estrutura de escala regional situa-se no macico cristalino
mais ao norte dos Alpes Internos do Oeste e esta localizado no limite entre a Italia e Suica (Fig.
4.2). A Nappe de Monte Rosa consiste basicamente de uma seqiiéncia de rochas do embasamento
Herciniano retrabalhado durante a orogénese alpina, que incluem anfibolitos, mica xistos e
paragnaisses metamorfisados em condi¢des da facies anfibolito. Essas rochas foram intrudidas
por granitdides durante o Paleozodico Superior (Fig. 4.3). A Zona de Furgg, que separa as
unidades de embasamento da Nappe de Monte Rosa da seqiiéncia de Portengrat (Ring & Merle
1992), compreende uma mélange complexa formada por paragnaisses, marmores e calco xistos,
além da abundante presenca de anfibolitos e boudins de eclogito e serpentinitos intercalados com
rochas metassedimentares (Wetzel 1972).

O papel da Zona de Furgg dentro da evolugao dos Alpes Internos ¢ bastante discutido.
Algumas interpretagdes incluem essa unidade como parte do embasamento pré-Mesozdico,
relacionado com a Nappe de Monte Rosa (Bearth 1957) ou como a cobertura sedimentar
desacoplada dessa nappe (Jaboyedoff et al. 1996) ou ainda como uma melangé ofiolitica

representando uma zona de sutura colisional (Frontzheim 2001).
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Todas essas unidades sdo recobertas, ao longo de uma incorfomidade, por uma espessa
seqiiéncia vulcanoclastica permo-carbonifera denominada de Zona de Gornengrat, que
provavelmente representa a cobertura desacoplada da Nappe de Monte Rosa. Tectonicamente
sotopostas a essas unidades ocorre a seqiiéncia de empurrdo ofiolitico de Zermatt-Saas Fee,
dentro da qual ¢ possivel identificar serpentinitos, xistos peliticos de fundo oceanico (schistes
lustrés) e gabros metamorfisados em condigdes da facies eclogito e, localizadamente, xisto azul,
além de enxames de diques deformados e lavas em almofada. Essas unidades litodémicas foram
derivadas do antigo oceano Linguriano e suas por¢des marginais (um dos proto-oceanos que
separava a margem continental Européia da Margem Adriatica), o que ¢ claramente indicado pelo
tipo de sedimentacdo (pré-metamorfismo/deformagdao), bem como pela presenca comum de

radiolaritos nessas seqiiéncias (Bearth 1952, Frontzheim 2001).

MONTE ROSA

Unidades tect6nicas principais

Ofiolitos e sedimentos oceénicos

Zona de Sesia (sul) e Nappe
Dent Blanche (norte)

Nappes Austroalpinas

Unidades Alpinas do sul

rochas intrusivas sin-a pos-tectonicas

sedimentos pés-tecténicos da
planicie de Po e da crosta continental
Européia

Figura 4.2 — Principais unidades tectonicas dos Alpes oeste e central, mostrando a localizagdo da Nappe de Monte
Rosa. A crosta continental (amarela) pode ser subdivida em macigos internos (Dora Maira (DM), Gran Paradiso
(GP), Monte Rosa), e macicos externos (Pelvoux (P), Belledonne (Bell), Mont Blanc (MB) e Aar, além das Nappes
de Briangonnais e Lepontine. Modificado de Lacassin (1987).

As rochas de embasamento da Nappe de Monte Rosa foram metamorfisadas e deformadas
em dois eventos tectono-termais principais (Platt 1986). O primeiro ocorreu em condi¢des da

facies eclogito e pode ser separado ainda em dois sub-eventos. O evento principal ocorreu em
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condicdes de alta pressdo (+ 15kbar) e apresenta idades em torno de 110 Ma (Chopin & Monié
1984; Moni¢ 1985). J& o segundo desses sub-eventos ocorreu por volta de 70-60 Ma em
condigdes de pressdo mais baixa (7-8 kbar). As assembléias minerais originadas nos dois eventos
foram retrometamorfisadas e deformadas em condi¢des da facies xisto verde superior ha
aproximadamente 40 Ma. Esse ultimo evento parece estar relacionado com o final do estagio de
deformacgdo ductil responsavel pelo soerguimento e exumagdo dessas rochas durante o Eoceno

(Chopin & Moni¢ 1984; Lacassin 1987).

OFIOLITOS

Figura 4.3 — Mapa regional de lineagdes da parte norte da Nappe de Monte Rosa, onde as mesmas sdo representadas
pelas setas. Esse mapa também ilustra as principais unidades aflorantes na regido. O presente trabalho foi
concentrado na unidade quartzitica da zona de Gornergrat (G.z). Também sdo marcadas as zonas de Portjengrat
(Portj.), Fiirg (F.z.) e a Nappe de Dent Blache (D.B). O retangulo préximo a regido de Saas Fee mostra a regido onde
foram coletadas as amostras (Fig. 4.4).

A posicao paleogeografica das rochas da Nappe de Monte Rosa durante os processos
colisionais responsaveis pela formagdo dos Alpes internos ainda permanece controversa,
principalmente em relagdo ao niimero exato de bacias oceancias intercaladas com fragmentos
continentais entre as antigas margens do continente Adridtico e Europeu (Platt 1986; Stampfli et

al. 1998). Contudo, a maioria das hipoteses assume que a Nappe de Monte Rosa possui uma
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origem mais interna dentro do cinturdo alpino, seja como parte do Terreno Briangonnais (Escher
et al. 1997), como a margem do continente Adriatico (Stampfli 1998) ou como um fragmento
crustal que divide uma dessas bacias oceancias em duas (Platt 1986). Contudo, Frontzheim
(2001), sugere uma origem mais externa para a formagao da Nappe de Monte Rosa em relagao ao
sistema de Nappes de Bernhard, que representa o Terreno Briangonnais sensu stricto (Argand
1911; Platt 1986; Ballevre & Merve 1993; Escher et al. 1997; Stampfli et al. 1998).

As amostras foram coletadas ao longo de uma camada dobrada na regido de
Plattjen, localizada acima de Saas Fee (Figs. 4.4 e 4.5), regido esta onde dominam rochas da Zona
de Gornergrat, uma seqiiéncia vulcano-sedimentar permo-carbonifera a mesozoica que recobre o
embasamento Herciniano da Nappe de Monte Rosa. Da base para o topo, a zona de Gornergrat
corresponde a sedimentos vulcanoclasticos, xistos, conglomerados e quartzitos, cujas idades
variam entre permianas e triassicas. Essas rochas sdo sobrepostas por marmores, Xistos margosos
e xistos peliticos de fundo ocednico, com idades jurdssicas e cretaceas. A seqiiéncia da zona de
Gornergrat ¢ interpretada como depositada na margem continental passiva européia
anteriormente aos intensos processos de retrabalhamento responsaveis pela construcdo da

orogenia Alpina a partir do meio do Cretdceo Médio (e.g. Platt 1986; Lacassin 1987; Stampfli
1998).

4.4 Dados Estruturais

Os dados estruturais foram coletados ao longo da secdo de Plattjen (Fig. 4.6). A maioria
desses dados ¢é oriunda das unidades quartziticas e, em menor quantidade, das unidades
carbonaticas e micaceas que ocorrem intercaladas aos quartzitos. Apesar dessas rochas ocorrerem
no flanco inferior de uma grande sinforme reclinada e tendo sua foliagdo pervasiva claramente
afetada pelas dobras, em uma escala de maior detalhe as medidas podem ser perfeitamente
separadas entre regides mais e menos afetadas por dobras. Dessa maneira, a descricdo das
foliagdes dobradas e ndo dobradas pode ser relacionada as dobras de escala métrica observadas
nessa exposi¢do e nao estdo relacionadas com as estruturas de grande porte que controlam

regionalmente a distribui¢do das rochas na regido.
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4.4.1 Foliacao laminar nao dobrada

O estereograma mostra a distribuicdo dos polos da foliagdo ndo dobrada nas regides onde
a mesma apresenta um padrdo mais laminar, dominantemente na por¢do norte dessa segdo
mostrada na Figura 4.6. Os dados mostram uma concentragdo razoavel com uma quantidade
moderada de dispersdo desses polos, que descreve uma foliagdo de baixo angulo de direcdo NNE

mergulhando para WNW (Fig. 4.7 e).

4.4.2 Foliacao dobrada — flancos das dobras

Os polos da foliagdo afetada pelas dobras descrevem um grande circulo na rede
estereografica, com apenas uma quantidade moderada de dispersao desses pdlos proximos a esse
grande circulo (Fig. 4.7 d). Isso poderia sugerir que essas dobras sdo cilindricas. Contudo, devido
a presenca marcante de dobras em bainha nas rochas da Zona de Gornergrat (Lacassin 1987;
Williams 1997; Lebit ef al. 2002), principalmente aquelas observadas na regido de Mattmark, ¢
arriscado tomar apenas esse estereograma como indicativo de uma dobra cilindrica. Isso ocorre
porque no afloramento essas dobras permitem apenas a visualizagdo de uma pequena parte do
comprimento da sua linha de charneira, e as medidas de foliacdo tém que ser tomadas em um
perfil proximo a essas linhas. Desse modo, o referido estereograma pode tanto representar uma

dobra cilindrica sensu stricto quanto o segmento cilindrico de uma dobra com eixo curvo (Fig.

4.6).

O plano virtual que contém os polos desses planos possui uma orientagao média 016°/71°,

0 que permite projetar um eixo virtual para essa dobra com caimento de 19°/286°.

4.4.3 Lineacgoes

A lineacdo de estiramento ¢ marcada pelo alinhamento dos cristais de quartzo alongados e
salientada pela orientagdo de forma das lamelas de moscovita, sendo bastante forte em toda a

secdo estudada. O estereograma mostra uma certa quantidade de concentracdo de lineagdes na
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com caimento de baixo angulo na direcio WNW, apesar de haver um certo grau de dispersao das

mesmas nas diregdes WSW e NW. A lineagdao média ¢ 19°/284° (Fig. 4.7 b).
4.4.4 Planos axiais

Os planos axiais dessas dobras mostram um vasto agrupamento de seus pélos com uma
quantidade moderada de dispersdo na rede estereografica. O plano axial médio dessas dobras ¢
subparalelo aos planos de foliagdo nao afetados pelas dobras e, nesse caso, subparalelos ao plano

de cisalhamento (Fig. 4.7 c).

Figura 4.6 — Aspecto de campo da dobra 5-II, localizada na figura anterior, onde foram coletadas as amostras
estudadas no presente estudo. O tracejado preto foi utilizado para salientar a zona de fechamento dessa estrutura.
Foto tirada na direcdo NW, martelo possui 25 cm. Nessa estrutura, a linha de charneira possui uma orientagdo de
29°,299°, o plano axial de 235°29° e o angulo interlimbo é de 54°, e a estrutura possui espegamento da zona de
charneira, podendo ser classificada como uma dobra de classe 2. As amostras PF-6 e PF-7 foram coletadas no
flanco superior, a PF-8 na zona de charneira e a PF-9 e PF-10 no flanco inferior dessa dobra.
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4.4.5 Linhas de charneira das dobras

A dire¢ao de caimento dos eixos dessas dobras varia entre W ¢ NW, onde a maioria dos
dados pode ser plotado entre quadrantes WNW e NW da rede estereografica, com caimento
baixo. Individualmente, essas linhas de charneira sdo subparalelas as linea¢des de estiramento

local (Fig. 4.7 a).

4.4 Descricao das microestruturas dticas

As amostras coletadas ao longo da camada de moscovita-quartzo milonito dobrada
(dobra SII) sdo bastante semelhantes em termos de composi¢do mineral e microestrutural. Nao
apresentam diferengas texturais e estruturais significativas da zona de charneira em relagdo aos
flancos da mesma (Fig. 4.8 a-f). Além de quartzo, essas rochas apresentam uma quantidade
modal relativamente alta de moscovita (£ 20%), além de alguns cristais isolados de zircao e
apatita. O tamanho de grdo dos cristais de quartzo varia entre 0,015 e 1,5 mm. Em geral os
cristais possuem limites de grdos retilineos e na maioria dos cristais pode ser observada extin¢do
ondulante bem como subgraos. Nos cristais maiores, ¢ comum a presen¢a de subgraos (Fig. 4.9
a), cujas dimensdes sdo bastante semelhantes as encontradas nas por¢des de grao mais fino.
Também ¢ bastante comum a ocorréncia desses limites de subgrdos com duas orientagdes
perpendiculares distintas, sendo uma geralmente paralela ao maior eixo visivel do cristal outra
perpendicular a essa orientagdo (Fig. 4.9 b). Devido a grande quantidade de cristais de quartzo, a
maioria dos contatos entre graos ¢ do tipo quartzo-quartzo (Fig. 4.9 c). Na superficie XZ
observa-se também o desenvolvimento de mica-fish (Fig. 4.9 d), os quais indicam sentido de
cisalhamento destral nas amostra PF-6 e PF-7, enquanto no flanco inverso da dobra 51I o sentido
¢ aparentemente reverso sinistral. Como o aspecto textural dessas rochas ¢ bastante diferente de
um milonito tipico e se assemelha mais a um agregado recristalizado dinamicamente, as razoes
axiais nos cristais de quartzo na superficie XZ varia entre valores de 1,5:1 a 2:1 até valores

isolados de 7:1 e 8:1, sendo estes ultimos nos cristais mais grossos.
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N
@) (b)
eixos de dobras - N=39 linea¢des de estiramento - N=72
N N
(©) (d)
pdlos de planos axiais de dobras - N=54  pdlos dos planos de foliagcao afetada por dobras - N=66
N
(e)
polos de foliagao laminar - N=30

Figura 4.7 — Dados estruturais coletados no perfil esquematico da figura anterior, nas seqiiéncias de dobras em
Plattjen, Saas Fee. A grande maioria dos dados foi medida nas unidades quartziticas, mas também nas rochas
carbondticas e micaceas. Dados plotados no hemisfério inferior da rede de igual area de Schmidt. N=ntumero de
medidas.
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As lamelas de moscovita mostram duas tramas principais, que sao refletidas nos dados de
orientagdo cristalografica desse mineral (item 4.5.2), e podem ser descritas como: (i) um forte
alinhamento de forma, materializando mais visivelmente os planos de foliacdo principal dessas
rochas e (ii) uma trama obliqiia a perpendicular em relacdo ao plano de foliacdo mais pervasivo,
ocorrendo tanto nos flancos, mas muito mais freqiientes na zona de charneira da dobra. Dados
qualitativos de difragdo de raios-X nao indicaram diferengas quimicas significativas entre os
cristais dessas duas tramas divergentes, bem como ndo foram observadas relagdes de idades
(corte/sobrecrescimento) entre essas duas tramas. Dessa forma, pode sugerir-se que essa trama
obliqiia mais evidente na zona de charneira dessa dobra seria uma trama mais antiga preservada.
Contudo, dependendo do mecanismo de dobramento atuante, ¢ possivel que essa maior
concentracao seja reflexo da propria distribuicdo da deformacdo no interior das camadas

dobradas (Ramsay & Huber 1987; Ghosh 1993; Hatcher 1994).

Em ambas as tramas, os cristais de mica sao alongados e apresentam dimensdes varidveis
entre 0,1 e 1,5 mm. Em geral mostram extin¢do ondulante e nas se¢des XY ¢ possivel identificar-
se limites de subgraos bem desenvolvidos (Figs. 4.9 e & f). Os contatos das micas com os cristais
de quartzo sdo geralmente retilineos e ndo possuem feicdes de corrosdo ou outro tipo de
alteracdo. As razoes axiais dos cristais de moscovita medidas na superficie XZ dessas amostras
geralmente sdo altos e chegam a atingir valores de 9:1. Outra caracteristica importante nessas
rochas ¢ que a trama de quartzo ndo mimetiza o alinhamento das lamelas de moscovita de

nenhuma das duas tramas acima descritas.

As imagens de contraste de orientagdo obtidas com o auxilio do microscopio eletronico de
varredura nao adicionaram muitas informagdes a respeito das microestruturas gerais dessas
rochas. A Figura 4.10 mostra algumas dessas imagens, onde os cristais de quartzo sao
representados pelos diferentes cristais com niveis de cinza contrastantes enquanto as lamelas de
moscovita sdo os cristais mais brancos. Essas imagens mostram os agregados de quartzo com

texturas aproximadamente equigranulares com limites de grao bastante retilineos e sem a
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linha de charneira
29/299

vista das
angulo interlimbo=54" (" fotomicrografias

Figura 4.8 — Fotomicrografias em luz polarizada dos moscovita-quartzo milonitos estudados na presente tese,
com a localizagdo de cada uma das se¢des marcadas esquematicamente na dobra 5-I1 (a), juntamente com a
direcdo de visualizagdo dessas fotos. Nota-se que ndo ocorrem mudangas mineraldgicas e texturais das amostras
dos flancos (b, ¢, e & f) em relacdo a zona de charneira (d). Maiores detalhes no texto.
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Figura 4.9 — Fotomicrografias em luz polarizada ilustrando algumas das microestruturas mais comumente
observadas nos moscovita-quartzo milonitos. Dentre essas, destaca-se a presenca de limites de subgrdos nos
cristais mais grossos (a), sendo que em cristais isolados esses limites possuem duas diregdes distintas (b). Além
disso, limites de grao ondulados sugerem uma componente de recristalizagcdo por migragdo de limites de grao (c),
enquanto “peixes” de moscovita podem ser usados como indicativos do sentido de cisalhamento nessas rochas
(d). Na superficie XY dessas rochas, paralelamente ao plano de foliagdo, ¢ possivel observar a presenga de
limites de subgrao em cristais de moscovita (fotos e & f). As quatro primeiras fotos referem-se as superficies XZ
dos tectonitos.
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presenca relativamente comum de cristais mais grossos, como pode ser observado nas figuras 4.8
e 4.9. Isso ocorre porque essa ¢ uma técnica qualitativa, onde a mudanga de contraste ao longo de
limites de grdo de baixo angulo ¢ refletido da mesma maneira que limites de grao de alto angulo.
Isso faz com que limites de subgraos ou graos possuam tons de cinza semelhantes, o que faz com
que o tamanho de grao geral do agregado seja aparentemente menor do que o real (Trimby &
Prior 1999). Assim, nas amostras estudadas as imagens por contraste de orientagdo possuem uma
utilidade limitada na determinagdo geral da natureza e seqiiéncia de desenvolvimento das
microestruturas. Contudo, na andlise detalhada de subgraos em um determinado agregado essas
imagens podem fornecer informagdes valiosas a respeito das formas dos subgraos, seus limites, e
suas dimensdes. Além disso, essas imagens sdo essenciais para a coleta de dados de textura
cristalografica por EBSD, pois permitem que as medidas de orientacdo preferencial sejam

diretamente correlacionadas as microestruturas observadas.

Caracteristicas como cristais mais ou menos equigranulares com tamanho de grao
relativamente grosso, limites de graos retos e estaveis, e presenga constante de extingdo ondulante
e subgraos sdo evidéncias de que essas rochas sofreram deformacdo plastica com importante
atuacdo de recristalizacdo dinamica. Essa recristalizacdo deve ter se desenvolvido a partir da
reorientagdo progressiva dos subgraos, associada secundariamente a migragao de limites de grao,
como indicam a presen¢a de alguns limites de grdo entre cristais de quartzo com formas

levemente encurvadas (Fig. 4.9c¢).

4.5 Dados de orientacio cristalografica

4.5.1 Trama cristalografica de quartzo

Os dados de orientacdo cristalografica sdo detalhadamente descritos para termos de
comparag¢do com as tramas cristalograficas geralmente encontradas em quartzo milonitos. Além
disso, a descri¢do de texturas cristalograficas de minerais micaceos ¢ escassa na literatura (e.g.

O’Brien et al. 1987), e seu detalhamento aqui torna-se importante.
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Figura 4.10 — Imagens de contraste de orientagdo de um microscopio eletronico de varredura das amostras
estudadas. As fotos a, b, ¢, d & e referem-se respectivamente as amostras PF-6, PF-7, PF-8, PF-9 & PF-10.
Nota-se que nessas imagens a variagdo do tamanho de grdo ¢ menor do que a mostrada nas fotomicrografias, pois
tanto limites de grdo de baixo como de alto dngulo sdo representados apenas pela variagdo no tom de cinza. Em
principio, variagdes nesses tons representam variagdes na orientagdo cristalografica dos minerais. A imagem f é
apresentada apenas para termos ilustrativos, visto que fraturas intergranulares como essas podem ser facilmente
confundidas com limites de grao em um microscopio comum.
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A distribuicdo de eixos cristalograficos de quartzo em ambos os flancos da dobra e em sua
zona de charneira descrevem um padrao de dispersdo contrastante com os padrdes de orientagao
cristalografica sugeridos através de modelagem numérica e da andlise de milonitos ricos em
quartzo deformados naturalmente (Schmid & Casey 1986; Law et al. 1990; Law 1990; Lloyd et
al. 1992 e Fig. 4.1). Esse contraste de distribui¢do pode ser melhor descrito em relagdo ao sistema
de referéncia (S.R.) utilizado para a sua analise. Esse SR utiliza uma foliacao vertical E-W como
plano principal (marcando o plano XY) e uma lineagdo horizontal também de orientagdo E-W,
que marca o eixo X desse sistema. Se a foliacdo ¢ E-W vertical, entdo seu podlo localiza-se no
circulo primitivo da rede estereografica, onde se encontra a marcacdo de N ou eixo Z do SR

(detalhe da Fig. 4.12).

Devido a utilizagdo do método automatico de coleta dos dados de orientagdo
cristalografica pelo sistema de EBSD, foi possivel gerar mapas de orientacdo, de qualidade dos
padrdes, e de fases minerais presentes para cada das amostras estudadas (Fig. 4.11). Nos mapas
de orientacdo (Figs. 4.11 a, b, e, f, 1, j, m, n, q, r), cores semelhantes representam, em principio,
orientagdes cristalograficas semelhantes. Para a utilizacdo desses mapas, ¢ importante sempre
apresentar o mapa sem o efeito de filtragem das “solu¢des zero”, denominacao utilizada para os
locais onde padrdes de EBSD nao foram adquiridos e/ou indexados. Isso permite demonstrar a
qualidade geral do mapa e da percentagem de indexagdo desses padrdes. Na Figura 4.11, estes
mapas sao representados pelas imagens a, e, i, m & g, enquanto os mapas com a eliminacao dos
pontos nao indexados sdo mostrados nas figuras b, f, j, n & r. Os mapas de qualidade dos padrdes
de EBSD sao mostrados na Figura 4.11 ¢, g, k, o, s, onde quanto mais claro o nivel de cinza,
melhor a qualidade do padrdo indexado. Ja os mapas de fase sdo apresentados nas figuras 4.11 d,
h, 1, p & t, onde a cor vermelha refere-se aos cristais de quartzo, enquanto a cor amarela reflete os
padroes de difragdo indexados como moscovita. Em todos os casos, mas principalmente nos

mapas de orientacdo nao filtrados, os pontos pretos referem-se as solugdes zero obtidas.
4.5.1.1 Flanco normal

No flanco normal da dobra, a distribuicao de eixos-<a> ocorre ao longo de uma guirlanda,
continua ou parcialmente descontinua, levemente inclinada em relagdo a foliagdo, cujos maximos
de concentragdo localizam-se proximos a lineagdo do sistema referéncia, fazendo com esta um

angulo geralmente que ndo excede 25°, e que diminui da amostra PF-6 para a amostra PF-7 (Fig.
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4.12). Os minimos de concentracdo localizam-se em posi¢des intermediarias entre o plano de
referéncia e seu polo, localizado ao norte. A assimetria mostrada pelos diagramas sugere sentido

de cisalhamento destral.

Os padroes de distribuigao de eixos-<m> no flanco normal da dobra estudada sdo bastante
simétricos em relacdo aos padrdoes de eixos-<a> e também se dispersam ao longo de uma
guirlanda continua ou parcialmente descontinua, levemente inclinada em relagdo ao plano de
foliagdo do sistema de referéncia (Fig. 4.13). Diferentemente dos eixos-<a>, os maximos de
concentracdo de eixos-<m> estdo bem mais proximos do eixo-X de referéncia e geralmente sdo
subparalelos a esse. A inclinagdo dos méximos de concentracdo em relagdo aos eixos do sistema

de referéncia tende a diminuir na amostra PF-7, em relacdo a amostra PF-6.

Em relagdo a distribui¢do dos eixos-<c>, as duas amostras mostram um comportamento
levemente diferente. Na amostra PF-6, os eixos-<c> aparecem distribuidos ao longo de uma forte
guirlanda unica, assimétrica, continua, centrada em Y. A assimetria indicada pela inclinagdo de
aproximadamente 10° dessa guirlanda em relacdo ao polo da foliagdo sugere um sentido destral
de cisalhamento (Fig. 4.14). O pdélo méaximo de concentragdo também faz um angulo de
aproximadamente 10° com o pdlo da foliagao e o pdlo de concentragdo minima ¢ paralelo ao poélo
de concentragdo maxima de eixos-<m> dessa amostra. Na amostra PF-7, os eixos-<c¢> também
distribuem-se ao longo de uma guirlanda Unica centrada em Y, com a diferenga que nessa
amostra a guirlanda possui uma kink proximo ao eixo Y de referéncia sendo igualmente menos
inclinada que a da amostra PF-6. O minimo de concentra¢do dos eixos-<c> na amostra PF-6 ¢
subparalelo a maxima concentragdo de eixos-<m>, enquanto na amostra PF-7 essa relagdo de

simetria parece ser verdadeira mas ocorre em lados opostos do estereograma (Figs. 4.13 & 4.14).

A distribuigdo dos polos de romboedros {r} apresenta comportamento distinto nas duas
amostras do flanco normal dessa dobra. Na amostra PF-6, a distribuigdo desses ocorre de duas
formas principais (Fig. 4.15). A primeira ocorre como uma forte concentracdo a SE do
estereograma, com o polo de maxima probabilidade no limite do circulo primitivo da rede. A
segunda forma de ocorréncia ¢ como uma guirlanda continua estendendo-se de NE para SW com
concentragao menor de eixos de romboedros <r>, e cujo pdlo € o eixo de maior concentracao de
<r>. A regido de menor probabilidade de ocorrerem eixos-<r> ¢ paralela a maior concentracao

dos eixos dos prismas de primeira ordem <m>. Na amostra PF-7, a distribui¢do ocorre sob a
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forma de: (1) uma guirlanda continua de grande circulo que com dispersao de NE para SW,
tocando o circulo primitivo a SE e (ii) uma zona de concentracdo maior 8 NW, onde estd o polo
de maior concentracdo, em uma regido intermediaria entre a foliagdo do SR e seu polo (Fig.
4.15). Assim como a amostra PF-6, a menor concentragdo dos eixos dos romboedros dessa

amostra esta orientada paralelamente a maxima concentragdo dos eixos-<m>.

No amostra PF-6, os eixos-<z> estdo concentrados em trés regides principais do

estereograma isoladas entre si, a NW, ENE e SSW (Fig. 4.16).

A zona de menor concentracao estd localizada a SE, bem préxima ao circulo primitivo da
rede estereografica sendo exatamente paralelo a maxima concentracdo de eixos de prismas de
segunda ordem <a>. A amostra PF-7 mostra uma distribui¢do distinta, onde os eixos-<z> tendem
a se alinhar em torno do pdlo da foliacdo ao longo de duas guirlandas principais, uma a sul e
outra a norte da rede (Fig. 4.16). A maior concentracdo de eixos<z> ocorre em uma posi¢ao
intermedidria, em um contorno a NE do estereograma, enquanto a menor probabilidade de

ocorrerem polos romboedros <z>, nessa amostra, ¢ paralelamente a foliacao.
4.5.1.2 Zona de charneira

A distribui¢@o dos eixos dos prismas de segunda ordem <a> na zona de charneira ocorre
ao longo de uma guirlanda semi-continua, obliqua em relagdo ao plano de foliacdo do SR, cuja
inclinacdo, de aproximadamente 30°, sugere um sentido de cisalhamento sinistral para essa
amostra (Fig. 4.12). A maior concentragdo de eixos-<a> localiza-se em cima do plano de foliagdo
do SR, a uns 15°-20° da lineagdo do mesmo. O minimo de concentragdo de eixos-<a> ocorre a

SSE, ao longo do circulo primitivo do estereograma, a uns 30° do eixo-Z do SR.

Os prismas de primeira ordem <m> apresentam uma distribuicdo ao longo de uma
guirlanda simétrica a guirlanda de p6los de prismas de segunda ordem {a} (Fig. 4.13). Os eixos
desses prismas alinham-se preferencialmente nas vizinhangas do circulo primitivo do
estereograma, a ENE, situando-se a quase 10° em relagdo ao eixo-X do SR. Assim como os
eixos-<a>, a assimetria apresentada por essa guirlanda em relagdo aos eixos do sistema de
referéncia sugerem um sentido sinistral para a componente de cisalhamento simples apresentado.
A menor probabilidade de encontrarmos planos prismaticos <m> nessa amostra ¢ paralelamente a

foliagdo do SR (Fig. 4.13).



,Em_oéa_uﬂ:a&oa%
OpdezITnn v wod sopesdd sedejyl wriE ap 107 SLNSOUR §essap Ojuamreadew
0 exed opezznn a215dais () 0Ty $TT 0T-Ad 61T €T :6:dd *606'SST 8-dd
981°7S1 “L-Ad ‘SL0'9€ ] :9-dd :on30s onb 0 9 vnSOWE BPEI WD |= QY
TN TWOI SOPIPaTH S01U0d 3P [€10) IWNU () "SAUISAI BITAISOT 3P
Se[owe] $e apuodsariod ofareure o oyuenbua ‘07)7enb O 38-AIAJAI RYAUIA
10D Y/ "SPASOWE SBP BUIN BPRO OP ONUOP SIBIOULUL SISL) SEP OBINQLISID %
v owwnsow 4 9 d 7y ‘p semSy sy -opepyenb exieq sww dp opdexapur oeSeUBLIo op sedew sop
RUIN TTRT}SOUT TN STRUT BZULD AP SUO} 0juenbua ‘opdexapur op apepirend mmuma.mmn_o spogseip duple FS=oquiaiul ojnbue
2 BWIN © A8-WOTRJAI SOTRTD ST RZUID 2P SUO) ‘SeanSyy sessoN (S
ap spoiped sop opdexapur op apepijenb B wensow (s 9 0 Yy § 2) 150400
pupq ap senyy sepp 4 u o g sedeur S0U SOURYIAWRS 2100 Ap IuAsAId
fed epensow ‘Sensowre se Sepo} we AuasaId edRISOMRISL OpdeUALI0
JU0J © UdURIR[ siew eziensia [a1ssod 9 ‘opdejodionur op sountoSe
9p OB3BZINN BD SPARIR ‘SONQJOP $9SSOP WOFen|) B WOD) “Sensours
PSSP 0INIWOINE OjudIedeW 0 AueIN (S P $eIped Sop opdexapur
9p exe) BIe pwn wensow 9 (sojud sojuod) 050z $905N[0S, SB OWOD
‘SOpII 0P WASEALY B WS 0pdIUILI0 op sedewr so 0vs b o w1 2 ‘v sedeur
§() "289) 1USSAId T SEPRPNISd SLIISOTE G Sup STRIAUTW SOSL] AP @ (ISE 3p
sa01ped sop apeprenb ‘earperSoeIsd opdeuanio op sedey - T eamdig

o

662/62
EIlRUIRY) 3P RYUI|

01 SBIQOP 9p 0BILOIJIPOW d SeolJeIS0[eISLId SA0SBIUALI)) — § o[nyide)



LSO'€6=N & =Asuequno peg = AusueQ xe m I8T L6=N oy =AMisusquino €5z = Ausus XN m

('lun x) sinojuon

og5e0)

e

op5eaul]

epuiajel sp ewsisis

gz =Ausua@uN O

('lun x) sinojuod

oe5ejuaLio ap sedew so

0B5eAISS]O Sp OB3RdIp

662/6C
BJIBUIRYD 3P BYUY|

06S°01T1=N
£g° = AusueQun o vb'g =Aisueaxenm

9S6v11=N

= Asusg'xe|\ m

er'e

('lun x) sinojuoD

£01

('lun x) sinojoy

*(500¢ QotduteA)
guyoyd ewei3dord o wod sopelold seweideiq
‘sepipewl 9p  orownu=N ‘eindyg ep Jorradns
opIonbso opey Op SOPERISOI OBS BIGOD BP 0BILIUALIO
9P Sopep SO ‘BIQOP BP OSUO] OB [QABLIEA BINOUIISSE
op 0pnudS (£1'y 'SLI) <UI>-SOXIO Op OBIMQLISIP
€ BOMIQUWIS 9 SOXIO SISSOp OBAMQIISIP Y "01NO
0 onb OPIATOAUDSID STEW OPUIS WN ‘0BIBINUIOUOD AP
SOWTXEW SIOP WENSOUI SEWRISEIP SO SOPO], "PIUYOS
op ®ory [end] Op opoY ep JOMQJUI OIPJSIWeY
ou sopeofd @ ‘AN WO ([SHH Op EOMOY) ep
SPABIIE SOPNIQO BOPRISOTRISTID OBIRIUILIO 9P SOpe(
99,1 seeS ‘ualiie] ] op II-S BIGOpP Bp 03uo] ok 0z)renb
p <e>-sox1d op ojod op seinSry - ZIp evIndL

PSP PCI=N 82 = Aususquno 60'€ = AusueQxen m

(‘lun x) sinooD

saoseau +

Ge5eiio)op copiLc)

2iBUIRY 3P BYU| O

eag [endi ap spa
souzyul LRy

|eixe oue|

SBIQOP 9p 0BILIJIPOW 9 Seo1JeIS0[RISLIO S90dBIUALIQ —  oymyide))



LSO'€6=N L€ =Ausus@'uN O g88'g =Ausuegxepym 8T L6=N L& =Aususquno 162 =AusueQxep m .AWOON OUE&QQEV WQU,MQ pweisord
0 wod sopejo[d SewrISRI(] "SEPIPIW P OIWNU=N
‘eIndy ep Io110dns opionbso ope[ op sopensour
0BS ®IqQOp ®Bp oOBdRIUQLIO p sopep sO (TId
BINSL]) <B>-SOXIQ Op OBSBIIUOOUOD BWIXBW 2P
OB3QIIP B QJUOWEIINYWIS SOPBYUIE OBS <UI>-SOXID
SOp OBSLNUAIUOI P SOWIXBUI SO) “OPTAJOAUISIP W]
srewl 1dwos W Opuds ‘0BdeNUIIUOD P SOWIXBU

i 0e
mm Sl SIOp NO WN WEIISOW SBWRISEIP SO SOPOL, "PIUIydS
0t 0t Op BOIY [BN3] Op OpOY EBp JOLDJUI OLIDJSIWY

AT v nxd A G4 rrear vrra rvewe AATTT A~ A

OUu SOPRIOJG ° AHIN W SdHA °p BOWIS) ¥p
SPABIIE SOPNQO BOYBISORISLIO OBIBIUOLIO 9P SOpR(]
'99,1 see§ ‘ualie[d 9p II-S ©IqOp ep 03uo] ok 0z)jrenb
op <w>-sox1d op o[od op semn3i{ - ¢ vIngiy

g - -
("1un x) sinojuon J\

3V #C1=N 02 =Asuequno 88'c =Aususgxepm

e.&w__e *
oe5ejualio ap sedew sop
A 0B5eAI9500 3p 0250ID gl Jrs=oquupiaiul ojnbue

ommmm:ﬂ

o

BlouRlajal 9p ewalsIs

('un x) sinojuon

elRUIRYD 3P YUl

065°0TT=N

gz =fisusquno 19'C =Ausuegxen m ogbeiiay 3p sojod »

eIBWRY 3P YU O
eaug [enb) ap ape.
Lougyur oLysiuay

9S6'711=N
Gg'  =Awsus@umnN O 6G'c = Ausue@xelym

sagheaul| +

(=]
oe A
§e
0e 0e
5 Il |exe ouey
o'l oL d
g’ <% N

('lun x) sinojoy ('lun X) sinojuo)

o1 SBIQOP 9p 0BILIJIPOW 9 Seo1JeIS0[RISLIO S90dBIUALIQ —  oymyide))



LSO'E6=N SO =MisequWo  9g's =Aisedxewm T8TL6=N 80" =Ausuequmo  62G =Ausueqenm * (00T Pondure|y)

oeeljoy

/

ogdeau)

elpuRiajed ap ewalsis

£0" = AIsUe@UINO

(‘un x) sinojuod

SO1

cyojd eweiSord o wod sopejod seweiderq
‘sepipowl  op  oldwnu=N ‘emSy ep Iouadns
op1onbsd ope| Op SOpENSOW 0BS BIGOP BP OBIBIUILIO
9p SOpep SO ‘BIQOP BP 0SUO[ OB [OABLIBA BLIOUISSE
Ip opnuds () "(BIOUQIDJAI AP Z-0XIQ ok ofoeredqns
‘SBNSOWE ¢ W) [JABLIEA BUWIXBW OBIBIUIOUOD
9P OXIO WI0D ‘X W SEPENUD SEIINQUISSE Senunuod
-TWOS SBOWN SBPUBIMS Op 0SUO[ OB SOXIO SISSOP
0BdINQIISIP B WENSOW SBWRISEIP SO SOPAL, ‘PIuyos

. . Op oIy [enS] Op OpoY P IOLIJUI OLIPSIUIAY
(‘1un x) sINojuoH §7 ou wOUmZO?m 9 AHIN W2 gSdd °p BOmdY ep
SPABIIE SOPNQO BOYBISORISLIO OBIBIUOLIO Op SOPB(]
'99,1 seeS ‘ualye[d 9p II-S BIqOp ep 03u0[ ok 0z)1enb
Ip <0>-s0xR2 dp o[od op semS1] - HIp eINSig

P8P VYCI=N +0° =Aisuequino 052 = Ausus@xeiy m

0oB5eIUSIIo Sp Sedew S

OB5BAISST0 9p OE53lif

('lun x) sinouon

662/6C
eJRUIRYD 3P eyl

9S6F11=N

= AIsusQ ' xe|\| m

06S011=N

0 =Aususquino 009 = Aususgxe/ym

sagseau] +

295 ogde|oy sp sojod &
eypUIRYD Bp BYU| O

eale enbi sp apal
souzjur oupjswey

('lun x) sinojuon

SBIQOP 9p 0BILIJIPOW 9 Seo1JeIS0[RISLIO S90dBIUALIQ —  oymyide))



LSO'E6=N Sz~ =Aiswequwo g =Ausueaxenm I8TL6=N 88 =AIsuequwo 89 =Aisueaxenm

(007 douduTeIA)
cyoyd eurer3oid o wod sopejofd seweISRI(] "SEPIPIW
op oxownu=N ‘eInSy ep Jouxadns opronbso opey op
SOPEISOW 0OBS BIQOP BP OBIRIUILIO 9P SOPEP SO ‘A S
no MN Siueipenb ou ‘erugioyal op soxm sredround
SQI) SO QMUY BLIRIPIWIANUT 0Bd1sod vwin wo 18d <I>

. 0 -SOXIO 9P ORARIUAOUOD P OWIXPW O ‘§- ] BISOWR
ol st § OIUQIOJOI BWRISEIP O 0BIAOXO WO “PIWYDS

o't o't

g IS o9p 'ALY [enS] Op 9Py EBP JIOLJUL OLIDJSHUAY

(unx) sinojuod ('un x) snojuo) ou sopejold o ‘AHN Wo (SHH Sp BIIUIY) BP
SpARIIE SOPTIQO BOWBISO[RISIID OBIBIUILIO OP SOPB(L

09,1 sees ‘ualie[d op II-S ©I1QOp Bp 03uo] o8 07)1enb

op <1>-sox1o 9p ojod op sem3i] - S1p eINSIY

PRV VCI=N  ve =Afusuequino v/'g =ARisuegxeN m

og5eljo}

| oesejusLio

Anfma s

% - - OBJBAISS(

ogdeaul|

EDURI=jal ap ewa)s!s

('1un ) sinojuo)

662/67
eaiBUIRYD 3P YU

065 0TT=N
oF' = AususQuNO L1 = Ausueq e m

956 ¥11=N

= Ausua g xe|\

sogbeau] +
oedeycy ap sood »
ogdeygy op sojpd

e1RUIRYD 9P BYUIO

9g' =AusueguNoO ol'e

eaug [enf) sp spai
1oLaju oligysiuay

gl
o'l
G

('un x) sinoog

(‘lun x) sinojuodH

901 SBIQOP 9p 0BILIJIPOW 9 Seo1JeIS0[RISLIO S90dBIUALIQ —  oymyide))




LSO'€6=N L&' =Ausuegquino Ly'g =AisuedxeNm ST L6=N I =Aususquino 0£'z =Aisusgxepym

*(s00z 2oudurey) ¢yoyd eweidoxd o wod
sope1ojd sewreISeI(] “SEPIPOW 9D oouwmu=N B3
ep Jomradns oEo:@wo Ope[ Op SOPeNSOW OBS BIGOP
€D OBIBIUSLIO 9P SOPEP SO [OABIIEA 9 OBIBNUIOUOD
ewrxgw op sojod sop ogdisod vy -ozizenb
Op BUTRISII) BINOUWIS B WAI[JAI O 0BdeNUIOU0D 9P

: g1

M.” ol SOWIXPW ST} WRNSOW SeNSOWR SB SEPO, “PIuydS

. g op ®aIy [end] op opoy BP JIOLJUI OLPJSIUAY
(1un ) snojuoy (un ) sinoog 7 ou sopriofd @ ‘AN WO (IS{H 9P BOWIY) BP

SPABIIE SOPTIQO BOLBISO[RISIIO 0BIRIUSLIO 9P SOPEB(L
99, Sees ‘ualmeld ap II-S BIOp ep 03u0] ok 0711eNb
op <z>-s0XI0 op o[od op semnSi] - 91°p wINSI

8+ v 1=N 9z =AususQuNO 20’ =AususQxelNm

og5eljo)

ogjejuslio ap sedew sop
Al s s A
= VEJE/NOOYV g VEJTl
/ € GO Op OEJRIID <

opSeaul|

euUIajal ap ewlsis

('lun x) sinojuo)

662/6C
exdUIRYD Bp BYUY

9S6'v11=N
Gl =Aususquino 18'z =Aususgxepn m

065011=N
g’ =Aisueguin O 6Lz =Afusuegxenm sagbeaul] +

osheya 3p sojod »

eupwep op By O

esse [enB) 5p apal
1oLiayul ougjsuuay

X
0z /.
w” M_—H [e1xe ouey
N
g g

('lun x) sinoon (‘lun x) sinojon

LOT SBIQOP 9p 0BILIJIPOW 9 Seo1JeIS0[RISLIO S90dBIUALIQ —  oymyide))



Capitulo 4 — Orientagdes cristalograficas e modificagcdo de dobras 108

A distribuicdo de eixos-<c> ocorre ao longo de uma guirlanda tnica descontinua com
assimetria sinistral em relagdo ao pdlo da foliagdo em um angulo de 20°- 25°. A méxima
concentracdo de eixos-<c> nessa amostra especifica estd mais distante do circulo primitivo da
rede estereografica, enquanto o pdlo de probabilidade minima de encontrarmos uma orientacao

de eixos <c> orienta-se paralelamente a maxima concentragdo dos pdlos dos prismas {m} (Fig.

4.14).

Os eixos dos romboedros <r> distribuem-se em trés zonas de concentracao preferencial.
A primeira ¢ paralela ao polo da foliacdo do SR, e a segunda levemente obliqua (20°) em relacao
ao eixo-X do SR. A terceira zona de maior concentracdo de eixos-<r>, onde esta localizado o
polo de probabilidade maxima de encontrarmos esses eixos, ¢ paralelo ao plano de foliagdo,

possuindo uma inclinagdo em relagdo a Y de aproximadamente 20° (Fig. 4.15).

J& os eixos-<z> distribuem-se ao longo de uma guirlanda descontinua que se extende de
NW para SE, mostrando uma inclinagao de cerca de 30° - 35° em relagdo ao eixo-X de referéncia
(Fig. 4.16). Uma segunda regido de maéxima concentragdo ocorre a NE, e o eixo de maior

probabilidade de encontrarmos eixos-<z> parece marcar o eixo da guirlanda descrita acima.

Nessa amostra, tanto o p6lo de minima concentracdo de eixos-<r> bem como de eixos-
<z> nao possuem relacdes de simetria com os eixos das outras formas cristalograficas do quartzo,

como observado nas amostras do flanco normal.
4.5.1.3 Flanco reverso

Em relacdo aos polos dos prismas {a}, a amostra PF-9, localizada no flanco reverso dessa
dobra, mostra um padrao de distribui¢do distinto do observado nas rochas da charneira e flanco
normal dessa estrutura. Localizada no flanco reverso, e proximo a charneira, a distribuicdo dos
polos desses eixos-<a> dessa amostra ocorre ao longo de uma guirlanda de grande circulo
tangenciando o circulo primitivo do estereograma, com o p6lo de maior concentragdo localizado
dentro do plano da foliagdo do SR, a cerca de 10° do eixo-X (Fig. 4.12). A regido de menor
concentracao de eixos-<a> localiza-se em uma posi¢ao intermediaria e parece nao ter relagdo
com os principais eixos do sistema de referéncia. Ja a amostra PF-10, bem como as amostras do
flanco normal e da zona de charneira, mostram uma distribui¢do de eixos-<a> ao longo de uma

guirlanda continua, obliqua em relagdo ao plano XY do SR, fazendo com este um angulo de cerca
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de 25°. Assim como na amostra PF-9, o minimo de concentragdo de pdlos de prismas {a} ocorre
em uma regido intermediaria sem relacdo aparente com os eixos do sistema de referéncia

utilizado para a plotagem dos dados de orientagao cristalografica (Fig. 4.12).

A distribuicdo dos polos dos prismas de primeira ordem ¢ simétrica a distribuicdo dos
eixos-<a> nas duas amostras do flanco reverso. Dessa maneira, 08 eixos-<m> na amostra PF-9
distribuem-se ao longo de uma guirlanda unica, continua, que segue aproximadamente a borda da
rede estereografica, e cujo maximo localiza-se a cerca de 15° da lineacdo do SR. Ja a amostra PF-
10 possui a distribui¢do ao longo de uma guirlanda unica, obliqua em relagdo ao plano XY do
SR, cujo maximo de concentracdo esta localizado a cerca de 15 ° do eixo-X do SR. A assimetria
observada tanto nos dados de eixos-<a> quanto nos dados de eixos-<m>, principalmente na

amostra PF-10, sugerem um sentido de cisalhamento sinistral (Fig. 4.13).

Os eixos-<c> distribuem-se de forma semelhante em ambas as amostras do flanco
reverso, na forma de guirlandas tnicas descontinuas assimétricas e centradas aproximadamente
em Y. A assimetria mostrada por ambas as figuras de pdlo ¢ materializada pela diferenga angular
entre o “esqueleto de trama” e o eixo-Z do SR, que em ambos 0s casos mostram um angulo de
15°-20° no sentido anti-horario. Diferentemente das outras amostras estudadas, a PF-9 possui um
polo maximo de concentragdo quase paralelo ao eixo-Y, enquanto na amostra PF-10 a maior
concentracao localiza-se na borda da rede estereografica, a cerca de 20° com o eixo-Z (Fig. 4.14).
Os minimos de concentragdo em ambas as amostras estdo orientados paralelamente aos eixos de

maior concentracao de prismas de primeira ordem <m>.

Os eixos de romboedros <r> distribuem-se ao longo de uma guirlanda alongada de SW
para NE em ambas as amostras. Na amostra PF-9 essa guirlanda estd conectada a regido de maior
concentracdo desses eixos, localizado @ NW, o que ndo ocorre na amostra PF-10. Nas duas
amostras os eixos de minima concentra¢ao dos pdlos dos romboedros sdo subparalelos a Y (Fig.

4.15).

Os eixos-<z> possuem padrdes de distribui¢do semelhantes nas duas amostras, com uma
guirlanda pode ser descontinua ou continua, nas amostras PF-9 e PF-10 respectivamente, e com
uma zona de maior concentragdo a SE da rede estereografica. O eixo de maior concentragdo esta
proximo do eixo-X do SR. A concentragdo minima de eixos-<z> ¢ paralela a concentracao

maxima dos eixos <r> na amostra PF-9, mas ndo possui essa relagao na amostra PF-10 (4.16).
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4.5.2 Trama cristalografica de moscovita

4.5.2.1 Flanco normal

Os eixos (100) dos cristais de moscovita nas duas amostras coletadas ao longo do flanco
normal da dobra 5-II distribuem-se ao longo de uma guirlanda continua subparalela (PF-6) ou
levemente obliqua (PF-7) em relacdo ao plano de foliagdo do SR, com forte concentragdao
paralelamente ao eixo X de referéncia. Essa leve inclinagdo mostrada no padrao de distribui¢ao
na amostra PF-7 apresenta uma assimetria aparentemente sinistral, fazendo a guirlanda um
angulo de aproximadamente 5° com o eixo-X. Os minimos de concentracio ndo possuem
relagdes claras com os eixos do sistema de referéncia. O maximo de concentragdo desses eixos €
paralelo ao méximo de eixos-<m> e <a> de quartzo nas amostras PF-6 e PF-7 respectivamente

(Fig. 4.17).

A distribuicao de eixos (010) € simétrica a distribui¢dao de (100) ocorrendo paralelamente
ao longo do plano de foliacdo do SR, e no caso da amostra PF-7, mostrando a mesma inclinagao
apresentada no diagrama dos eixos de (100). O ponto de méaxima concentragdo de (010) ¢
paralelo a lineacdo do SR na amostra PF-6, enquanto na amostra PF-7 ocorre exatamente sobre o
plano XY desse sistema, fazendo um angulo de aproximadamente 35° com o eixo-X.
Diferentemente dos eixos (100), os eixos (010) mostram uma tendéncia de se dispersar mais
pervasivamente pelo plano de foliagdo do sistema de referéncia, com concentragdes menores em
torno de X. Assim como os minimos de concentragdo de eixos (100), os minimos de eixos (010)

nao possuem relagdes claras com os principais eixos do sistema de referéncia (Fig. 4.18).

Os eixos (001) das lamelas de moscovita nas duas amostras estao distribuidos ao longo de
uma guirlanda descontinua simétrica (PF-6) a fracamente assimétrica (PF-7), paralela ao plano
YZ do SR, com eixos de maxima concentragdo localizados subparalelamente ao polo da foliagao
do SR. Uma segunda orientacao preferencial ocorre nessas rochas, sendo registrada nas figuras de
polo com distribui¢des desses eixos proximo ao plano de foliagao do SR (Fig. 4.19). Na amostra
de mao, essa trama reflete-se em uma clivagem secundaria onde os planos basais de moscovita

sao orientados obligiiamente em relacdo ao corte XZ.
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4.5.2.2 Zona de charneira

Nas amostras da zona de charneira da dobra, a orientacao dos eixos (100) nos cristais de
moscovita caracteriza-se por uma guirlanda continua tinica que se dispersa de NW para S e que
continua para NE ao longo dos pequenos e grandes circulos da rede estereografica (Fig. 4.17).
Essa guirlanda tende a seguir o circulo primitivo da rede estereografica, s6 deferindo desse
padrao proximo a foliagdo. O minimo de concentragdo estd localizado em uma posigao

intermedidaria entre a foliagdo e seu p6lo no SR, e 0 méximo ¢ paralelo a X (Fig. 4.17).

A distribuicao de eixos (010) ¢ simétrica a guirlanda de eixos (100), mas o maximo de
concentracdo localiza-se a 25° em relagdao a X no hemisfério SE. Ambas guirlandas de (100) e
(010) de moscovita sao obliquas em relagdao ao plano de foliagao do SR, e quase tocam o eixo Z
desse sistema (Fig. 4.18). O minimo de concentracdo marca o pdlo dessas duas grirlandas. Ainda
no caso do minimo de eixos (010), esse ¢ paralelo a0 maximo de concentragdo de eixos-<c> de

quartzo.

Os eixos (001) na amostra da charneira distribuem-se ao longo de uma guirlanda simétrica
paralela ao plano YZ de referéncia, com o polo de mdaxima concentragdo localizado a
aproximadamente 30° de Y. A forte concentragdo de polos de planos basais com essa orientagdao
demonstra que a orientacdo secundaria descrita para todas as amostras ¢ bem mais forte na regidao
de charneira, o que pode ser um indicio da existéncia de uma trama mais antiga preservada nessa

regido (Fig. 4.19).
4.5.2.3 Flanco reverso

As duas amostras coletadas no flanco reverso da dobra apresentam um comportamento
contrastante das orientagdes preferenciais entre si. Na amostra PF-9, coletada mais proxima da
regido de charneira, a distribui¢dao dos eixos (100) de moscovita segue uma guirlanda descontinua
semelhante a descrita para a amostra PF-8, com distribui¢ao ao longo do circulo primitivo da rede
estereografica, sendo obstruida apenas a NE e SW (Fig. 4.17). O eixo de maior concentracao
localiza-se a SW, fazendo um angulo com o pélo da foliagdo do SR de aproximadamente 25°. O
minimo de concentragdo cai em uma posi¢ao intermediaria entre o plano XY ¢ o eixo-Z do SR,

sendo paralelo ao minimo de concentragdo de eixos-<m> nos cristais de quartzo.
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Ja a distribuicdo dos eixos-<a> na amostra PF-10 segue uma guirlanda unica continua
paralela ao plano de foliagdo do SR com forte concentragdo em X. O minimo de concentracao

nao possui nenhuma relag¢do axial com o sistema de referéncia (Fig. 4.17).

Os eixos (010) da amostra PF-9 distribuem-se em uma guirlanda simétrica a de eixos
(100), com o diferencial que na primeira a maior concentragao de polos dos planos 010 ocorre
paralelamente a lineagdo do SR. O ponto de concentracdo minima localiza-se em uma posi¢ao
intermedidria e ndo possui relacdo com os eixos principais de referéncia. A distribuicdo desses
eixos na amostra PF-10 segue uma guirlanda semelhante a dos eixos (100) nessa mesma amostra.

Aparentemente existe uma fraca assimetria sinistral em ambas as amostras (Fig. 4.18).

A distribuicao de eixos (001) ¢ bastante semelhante nas duas amostras e se caracteriza por
uma guirlanda tnica descontinua paralela ao plano YZ do SR, sendo levemente assimétricas. A
trama obliqua secundaria ¢ bastante evidente nos estereogramas das duas amostras, e se
caracteriza por uma forte concentragao proxima ao eixo-Y do SR. No caso da amostra PF-9, o
polo de maxima concentragdo de (001) localiza-se na regido de mais alta concentragdo dessa
trama secunddria, que também ¢ paralelo ao maximo de eixos-<c> dos cristais de quartzo. Na
amostra PF-10, esse mesmo ponto ¢ paralelo ao polo do plano de foliacdo de referéncia. Os
pontos de concentracdo minima nao possuem relagdes axiais nem com o sistema de referéncia

nem com a trama medida de quartzo (Fig. 4.19).

4.5.3 Resultados obtidos por Lacassin (1984; 1987)

Os resultados das medidas de eixos-<c> de quartzo obtidos por Lacassin (1984; 1987)
através da Platina Universal (Fig. 4.20), em uma dobra na regido de Plattjen e na dobra em bainha
de grande escala de Schwarzberg (proximo a regido de Mattmark — Fig. 4.21) apresentam
extrema semelhanca com os resultados apresentados na Figura 4.14. Os resultados que o referido
autor apresenta para a dobra de Plattjen mostram que as guirlandas de distribuicao de eixos-<c>
compensadas sdo reversas nos flancos opostos dessas dobras, e as dire¢des compensadas
equivalem as dire¢des aqui apresentadas. Tanto o efeito de sentido oposto quanto as diregdes das
orientagcdes necessitam dessa compensacdo, pois o autor obteve os resultados em secdes na

diregdo oposta aos dados apresentados aqui, como se fossem uma imagem especular. Nesse
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mesmo trabalho o autor mostra um sentido reverso nos flancos opostos da dobra em bainha de

Schwarzberg, cujas guirlandas de eixos-<c> sdo unicas e ndo apresentam efeitos de kink.

4.5.4 Interpretacio dos dados de orientacio cristalografica de Plattjen

No geral, os dados de eixos-<c> mostram guirlandas unicas bastante fortes sem o efeito
de kinks. Esse tipo de padrao ndo ¢ tipico de texturas miloniticas em cristais de quartzo
reportados por outros autores (e.g. Schmid & Casey 1986; Law 1990; Williams 1997; Casey &
Williams 2001) que sdo usados para caracterizagdo de deformacao rotacional ndo-coaxial. Além
disso, a orientacdo dos eixos-<a> e eixos-<m> ¢ igualmente andmala se comparada com os
critérios estabelecidos, que sugerem que os eixos-<m> devem estar orientados paralelamente a
lineagdo do sistema de referéncia, com os eixos-<a> mostrando um angulo normalmente maior
que 30° com relagdo a lineacdo. Os nossos dados mostram que os eixos-<m> ndo estdo alinhados
com a lineagdo e os eixos-<a> estdo alinhados simetricamente em torno dos eixos-<m>. As
guirlandas de eixo-<c> sdo exatamente perpendiculares as maximas concentragdes de eixos-<m>,
ou seja, ndo existe assimetria indicativa que possa ser usada para estabelecer o sentido de
cisalhamento verdadeiro do agregado como um todo (Fig. 4.22). Dessa forma, a utilizagdo dos
padroes de distribuicdo das orientagdes cristalograficas como um indicativo do sentido de
cisalhamento nessas rochas deve ser questionada.

Contudo, ¢ possivel que a obliqliidade dos eixos-<m> em rela¢ao ao plano de foliagdo do
sistema de referéncia dessas rochas represente o plano de mais facil cisalhamento, como, por
exemplo, no caso de uma foliagdo do tipo S-C. Conseqiientemente, a assimetria apresentada pela
guirlanda de distribuicdo de eixos-<c> refletiria a vergéncia apresentada pela dobra (em relagdo
ao seu plano axial) e ndo o sentido de cisalhamento verdadeiro durante o dobramento. Esse
método de vergéncia relativa pode ser usado entdo para postular a localizagdo e a natureza das
zonas de fechamento das dobras. Se essa hipdtese, por um lado, apresenta um novo caminho para
a interpretacdo dos padrdes de distribuicao de padrdes de orientacdes cristalograficas, por outro
necessita de uma investigagdo mais aprofundada para testa-la, corroborarando sua plausibilidade
e confiabilidade.

Em relagdo aos dados de orientagdo de moscovita, muito pouco pode ser dito em relagao

ao seu uso como indicador de sentido de cisalhamento. No geral, a assimetria apresentada por
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essas tramas ¢ muito fraca (e.g. O’Brien ef al. 1987), o que dificulta a determinagdo precisa de

sentido de movimento.

linha de charneira

Figuras de polo de eixos-<c>
para uma dobra de Plattjen
ilsrondn 1884

diregao observada

foliagao

Figura 4.20 — Orientagdes preferenciais de eixos-<c> de quartzo de uma dobra da regido de Plattjen (Lacassin 1984)
determinados com a utilizagdo de Platina Universal em amostras dos flancos dessa estrutura nas superficie paralela a
lineagdo de estiramento. Dados plotados no hemisfério inferior da Rede de Igual Area de Schmidt, com contornos de
1,2,4, 6 e 8%. A direcdo de observacdo das figuras de polo € a oposta dos dados apresentados na Figura 4.14. A
distribuig¢@o de eixos-<c> mostram duas guirlandas {nicas, assimétricas, centradas em Y, com o desenvolvimento de
dois maximos. Como no caso dos eixos-<c> apresentados na Figura 4.14, a assimetria € reversa nos flancos opostos,
e os dados estdo plenamente de acordo com os dados obtidos através da técnica de EBSD. Modificado de Lacassin
(1984).

Contudo, esses mesmos dados sdo bons indicativos de que a trama principal desse
mineral, com podlos de (001) orientados paralelamente ao eixo Z de referéncia, ndo ¢ a Unica
orientagdo cristalografica presente nessas rochas. Uma segunda orientagdo, com eixos (001)
orientados obliqiiamente entre Z e Y se faz presente em quase todos os diagramas, mas
principalmente nas figuras de polo da zona de charneira. Se considerarmos que a orientacao

secundaria ¢ fruto de uma trama mais antiga ndo completamente reorientada para a formacao da
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trama principal, e existe uma concentracdo mais forte desses dados na regido de charneira dessas
dobras, ¢ possivel que o mecanismo gerador da dobra tenha sido incapaz de reorientar essas
lamelas para suas novas posi¢des principalmente na zona de charneira. Abaixo sdo discutidas

algumas situagdes possiveis para o desenvolvimento de ambas as tramas nesses agregados.

Figura 4.21 — Orientagdes preferenciais de quartzo em torno da dobra em bainha de Schwarzberg, na regido de
Mattmark, apresentada por Lacassin (1984) e Lacassin & Mattauer (1985). Os dados de orientagdo foram obtidos
através da técnica de Platina Universal em amostras dos dois flancos dessa estrutura orientadas paralelamente a
lineagio de estiramento. Dados plotados no hemisfério inferior da Rede de Igual Area de Schmidt, com contornos de
0.5,1,2,4, 6 e 8%, com dire¢do de observagdo norte das mesmas. Os padrdes de orienta¢do das amostras 57, 58 e 83
mostram guirlandas inicas assimétricas com obliqiiidade reversa nos flancos opostos. Ja as amostras 56, 60, 61 e, em
menor escala, 57, estdo situadas proximo a regido de charneira dessa dobra, e os paddes mostram guirlandas cruzadas
do tipo I, também centradas em Y, o que possivelmente reflete diferencas na distribui¢do da deformacdo nessa
regido. Modificado de Lacassin (1984).
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Orientacdes cristalogréficas preferenciais tipicas de quartzo milonitos

eixos-<c> eixos-<m> eixos-<a>

angulo maior
que 30°

e|xos <m> //lineacao
sentido de

cisalhamento '

Padrdes de orientacdes cristalograficas das dobras de Plattjen

eixos-<c> eixos-<m> eixos-<a>

15°

sistema de coordenadas

da amostra
e

foliacdo

Figura 4.22 — Diagrama esquematico mostrando as principais diferengas entre as texturas cristalograficas
caracteristicas de quartzo milonitos (¢f. Schmid & Casey 1986) e utilizadas como indicadores cinematicos, e as
tramas de quartzo caracteristicas das dobras de Plattjen. Os padrdes de distribui¢do dos eixos-<c>, <m> e <a> sdo
andmalos com os paddes esperados em rochas miloniticas. No presente caso, 0s eixos-<m> ndo possuem
alinhamento com a lineagao, os eixos-<a> possuem uma distribui¢do simétrica 8 <m> e a guirlanda de eixos-<c> ¢
perpendicular @ maior concentragdo dos prismas de primeira ordem, ou seja, ndo possui assimetria indicativa para
determinacdo do sentido de cisalhamento.

Se considerarmos que a orientagdo secundaria ¢ fruto de uma trama mais antiga ndo
completamente reorientada para a formagao da trama principal, e existe uma concentragdo mais
forte desses dados na regido de charneira dessas dobras, ¢ possivel que o mecanismo gerador da
dobra tenha sido incapaz de reorientar essas lamelas para suas novas posi¢des principalmente na
zona de charneira. Abaixo sao discutidas algumas situacdes possiveis para o desenvolvimento de

ambas as tramas nesses agregados.

4.6 Orientacoes cristalograficas como indicadoras de idades relativas

entre deformacio por cisalhamento e a formacao de dobras

Os dados de orientagdo cristalografica das dobras de Plattjen, juntamente com a geometria

e a orientacdo das dobras e das feicdes geradas durante o cisalhamento simples (lineagdes de
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estiramento e foliagdo miloniticas) fornecem pistas para a possivel seqiiéncia de eventos que
ocorreram nessas rochas. As dobras atualmente exibem linhas de charneira subparalelas a
lineagdo de estiramento local, e os planos axiais paralelos a foliagdo. Mas sera que essas dobras
foram formadas nessa posi¢do? A deformagdo principal parece ter sido basicamente por
cisalhamento simples, baseado principalmente na posi¢ao das rochas no cinturdo de empurrao e
em sua proximidade com zonas de cisalhamento anastomosadas previamente conhecidas. Seria o
caso de uma particdo de strain local divergindo do significativamente do cisalhamento simples?
Sera que as dobras foram geradas a partir de mecanismos ativos ou passivos de dobramento? Os
cendrios expostos anteriormente agora sao discutidos em termos das orientagdes cristalograficas
apresentadas juntamente com os possiveis mecanismos de dobramento plausiveis para a formagao

dessas estruturas.

4.6.1 SITUACAO 1: Mecanismo de dobramento passivo, linha de charneira

perpendicular a lineag¢do de estiramento

A lineagdo de estiramento representa a direcdo de cisalhamento em um regime de
deformagdo por cisalhamento simples dominante. Essa lineacdo esta orientada a alto angulo (ou
normal a) linha de charneira inicial. Mecanismos de dobramento, em geral, envolvem a rotacao
passiva dos flancos das dobras. Se uma estrutura gerada por cisalhamento simples pré-existente ¢
rotacionada passivamente durante a geragdo de dobras posteriores, entdo os diagramas de
distribuicao de orientagdes cristalograficas deverdo apresentar o mesmo sentido de cisalhamento
e somente na regido da charneira dessas dobras ¢ que esse sentido mudaria (Fig. 4.23). No caso
especifico dos diagramas de moscovita, como a assimetria ¢ fraca, o sentido de cisalhamento nao
pode ser usado como indicativo de um processo rotacional provocado pelas dobras. Contudo, se
essas lamelas de moscovita também marcavam a lineagdo, além de salientarem os planos da
foliagdo, entdo nos flancos dessa dobra os diagramas de orientacdo deveriam ser semelhantes,
com os eixos (100) e (010) orientados paralelamente ao plano de foliagdo de referéncia, enquanto
na zona de charneira deveria ocorrer uma maior concentragao de (001) mais proximos de Y. Isso
¢ parcialmente correto porque, de fato, a predominancia de (001) nos flancos ¢ paralela a Z,
enquanto na charneira esses eixos estdo orientados preferencialmente mais proximos de Y.

Contudo, em todas as amostras analisadas observa-se sempre uma orientacdo dos eixos (001)
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também mais proxima de Y, o que sugere a presenca de uma trama secundaria ou ainda que parte

dessas lamelas nao foi reorientada durante a deformacao milonitica.

A rotagdo subseqiiente das dobras de modo que suas linhas de charneira se tornassem
paralelas as lineagdes poderia apagar a orientagdo cristalografica precoce para agora refletir a
deformagdo por cisalhamento, o que, no caso, geraria um sentido de movimento igual tanto nos
flancos das dobras quanto em sua zona de charneira. Nesse caso, a deformacdo deveria ser
penetrativa o suficiente para regenerar a lineacdo, que ndo ¢ afetada pelas dobras na regido de
Plattjen. Mesmo que os padrdes de distribuicdo de orientagdes cristalograficas estivessem
mostrando assimetrias reliquiares nao afetadas durante a rotagdo passiva das dobras, entdo a
mudanca resultante do sentido de movimenta¢do ao longo da dobra ndo iria combinar com o0s
dados de orientacdo cristalografica medidos nas dobras de Plattjen. Pode-se concluir que essas
dobras ndo foram originadas a partir de mecanismos passivos de dobramento envolvendo dobras

com charneiras orientadas originalmente a alto angulo com a lineag@o de estiramento precoce.

4.6.2 SITUACAO 2: Mecanismo de dobramento passivo, linha de charneira inicial

paralela a lineagao de estiramento

Nessa situacdo, uma microestrutura steady-state forma-se em condigdes de baixa deformagdo
antes do desenvolvimento das dobras. Nesse cenario, os mecanismos de dobramento envolvem a
rotacdo passiva da trama como um todo, o que gera um sentido de cisalhamento aparente reverso
nos flancos opostos dessa dobra, com a linha de charneira paralela a lineagdo de estiramento,
como observado na Figura 4.24, ndo sendo formada nenhuma trama nova. Para que esse tipo de
dobra possa ser desenvolvido e amplificado com suas linhas de charneira paralelas as dire¢oes de
cisalhamento da deformagado operante, o regime de deformacao operante necessitaria de grandes
anisotropias das camadas (Cobbold & Quinquis 1980; Cobbold & Watkinson 1981). A presenca
dessas anisotropias de camadas poderiam elas mesmas levantar dividas a respeito da natureza do
mecanismo de dobramento ser efetivamente passivo e, dessa forma, sugerir que uma nova trama
cristalografica pudesse ser formada. Contudo, na dobra estudada ndo existem evidéncias dessas

grandes anisotropias para a nucleagdo de dobras passivas com charneiras orientadas
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paralelamente a lineagdo de estiramento, e parece improvavel que essas dobras tenham sido

formadas dessa maneira.

WVRY

1) microestruturas de cisalhamento
pré-existentes

linha de charneira (perpendicular a
direcao de cisalhamento pré-existente)

GERACAO DAS
DOBRAS

.

2) microestruturas rotadas ,

passivamente

Figura 4.23 — Diagrama esquematico ilustrando uma orientagdo preferencial ou microestrutura pré-existente que
¢ rotacionada passivamente por uma dobra posterior. A linha de charneira dessa dobra ¢ perpendicular a dire¢do
de cisalhamento mais antiga. Nota-se que o sentido de cisalhamento ¢ 0 mesmo em ambos flancos da dobra, e s6
na regido de charneira é que o sentido de cisalhamento ¢ diferente. Modificado de Stiinitz (1991).

1) microestruturas de cisalhamento
pré-existentes

= linha de charneira (perpendicular a
direcéo de cisalhamento pré-existente)

GERACAO DAS
DOBRAS

2) microestruturas rotadas
passivamente

Figura 4.24 - Diagrama esquematico mostrando uma orientagdo preferencial ou microestrutura que ¢
passivamente rotacionada pela atuacdo de um processo de dobramento posterior. Nesse caso, a linha de charneira
da dobra ¢ paralela a dire¢do de cisalhamento pré-existente e o sentido de cisalhamento mostrado ¢ reverso nos
flancos opostos da estrutura. Modificado de Stiinitz (1991).
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Se as dobras desenvolveram-se posteriormente a formagao da trama milonitica principal
em um novo regime de deformagdo com transporte principal perpendicular a lineacdo de
estiramento mais antiga, seria relativamente fécil nuclear dobras com eixos paralelos a essa
lineagdo mais antiga. Essas dobras, entdo, tém necessariamente que rotacionar passivamente a
trama cristalografica para mostrar um sentido de cisalhamento aparentemente reverso nos seus
flancos opostos no caso das orientagdes preferenciais de quartzo. Contudo, essa nao parece ser a
situagdo no caso da dobra estudada porque: (i) um redobramento, mesmo que sutil, das lineagdes
mais antigas seria esperado; (ii) essas dobras s3o claramente ducteis e geradas em condigdes de
strain razoavelmente altas, o que sugere que uma nova lineacdo relacionada com esse episodio
mais tardio de deformacao deveria ter sido formada; e (iii) a trama cristalografica ainda mantém
preservada a deformacgao precoce e ndo as novas orientagdes da rede cristalina relacionadas a um
processo de dobramento pds-cisalhamento quando as orientagdes cristalograficas preferenciais

seriam renovadas para registrar os episodios de deformagao tardia (e.g. Brunel 1980).

4.6.3 SITUACAO TRES: Mecanismo de dobramento passivo, linha de charneira

inicial obliqiia a lineacio de estiramento

Mecanismos de dobramento passivos com linhas de charneiras orientadas inicialmente
em uma posi¢do obliqua a uma lineagdo de estiramento podem produzir dobras com sentido de
cisalhamento aparentemente reverso nos flancos opostos dessa estrutura. Nesse cenario, o
dobramento passivo ocorre durante a deformagao cisalhante e, com a continuidade da mesma, a
dobra tem seus eixos reorientados até atingir o paralelismo com a lineacdo de estiramento e
conseqlientemente, com a direcdo de cisalhamento. O problema principal dessa situagdo ¢
entender como uma deformacdo capaz de reorientar inteiramente a geometria de uma estrutura

(no caso, a dobra) ndo afetou nem de forma incipiente os dados de orientagdo cristalografica.

Se a dobra tem uma linha de charneira inicialmente obliqua em relagao a lineagdo, entdo
essa lineacdo deveria ser afetada pela dobra, o que ndo ¢ observado na estrutura estudada. A
lineacdo € penetrativa sendo claramente regenerada durante todo o processo de reorientacao das
dobras, enquanto os dados de trama cristalografica registram principalmente o efeito de rotagao

passiva da trama, e ndo sua reorientacdo pela regeneragdo dessas orientagdes. Obviamente,
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poderia se dizer que a orientacdo cristalografica preferencial ¢ uma trama relicta nao afetada pela
deformacao tardia, mas esse argumento parece ser altamente falseavel, visto que a lineagdo em si,
marcada pelos cristais de quartzo alongados e pelo alinhamento das lamelas de mica ¢
continuamente regenerada. Dessa forma, parece improvavel que a dobra estudada tenha sido
formada dessa maneira, ou seja, por uma deformacao penetrativa que rotacionou passivamente
uma dobra mais antiga, que registra uma trama cristalografica relicta, onde essa trama relicta € o
produto do dobramento passivo precoce. De um modo geral, ¢ mais comum que dobras passivas
mostrem a mesma cinematica ao longo das camadas afetadas. Contudo, Lacassin (1984)
interpreta dessa maneira os resultados de seus estudos em eixos-<c> de quartzo das dobras de

dobras de Plattjen.

Comentarios

A condi¢do comum a todas as trés situagOes discutidas anteriormente envolve a atuagao
de mecanismos de dobramento passivos. Essa reorientagdo passiva parece requerer que os planos
axiais das dobras estejam a baixo angulo com os planos de cisalhamento. Contudo, nenhuma das
trés situagdes discutidas acima parece fornecer uma explicagdo satisfatoria provavel para uma

seqliéncia de eventos no caso da situacao observada na regido de Plattjen.

Se o mecanismo de dobramento ndo rotaciona os flancos da dobra passivamente mas
envolve mecanismos flexurais de dobramento (deslizamento ou fluxo flexural) ou at¢ mesmo
dobramento por cisalhamento, entdo o sentido de movimentagdo teria que ser necessariamente
reverso nos flancos opostos dessas dobras. Se um processo ativo de dobramento ocorre durante
ou depois da deformagdo por cisalhamento, entdo as dobras deveriam registrar essa assimetria
oposta. Contudo, se 0 mesmo processo ocorrer antes da deformagao por cisalhamento, entdo a
assimetria reversa s6 pode ser explicada como representando estruturas reliquiares dispostas em
dominios nao afetados pela deformagdo cisalhante. Com um cisalhamento aparentemente
bastante penetrativo e com a ocorréncia de linhas de charneira paralelas as lineagdes de
estiramento, provavelmente devido a reorientagdo das dobras, parece bastante plausivel que os
mecanismos de dobramento ativos ¢ a deformagdo por cisalhamento tenham ocorrido
preferencialmente na geragdo dessas estruturas. Além disso, a atuagdo desse tipo de mecanismo

poderia favorecer a preservagao da trama secundaria de moscovita na zona de charneira dessa
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dobra. Sabe-se que durante a atuagdo deste tipo de processo a deformagao principal ¢ acomodada
ao longo dos flancos das dobras, enquanto a zona de charneira a distor¢do provocada pelo
dobramento ¢ virtualmente zero (e.g. Ramsay & Huber 1987). Se um mecanismo desse tipo atuou
durante ou posteriormente a formacdo dessas duas orientagdes distintas de moscovita, ¢ de se
esperar que nos flancos dessa dobra as micas tenham uma orientagao dimensional preferencial

mais marcante do que na zona de charneira.

4.6.4 SITUACAO QUATRO: Mecanismo de dobramento ativo relacionado com a
formacdo de dobras em bainha com a linha de charneira inicial obliqiia a lineacdo de

estiramento

Dobras em bainha de escalas variaveis sdo feicdes comuns nas rochas da zona de
Gornergrat, onde 6timos exemplos sdo descritos na regido de Mattmark, a 5 km ao sul de Plattjen
(Lacassin 1984, 1987; Lacassin & Mattauer 1985; Williams 1997; Lebit et al. 2002). Esse tipo de
estrutura geralmente estd associado a amplificacdo passiva de dobras pré-existentes com linhas de
charneira curvadas em zonas de alta deformacao (e.g. Cobbold & Quinquis 1980; Ghosh 1993).
Isso faz com que o angulo interlimbo inicial dessas dobras seja geralmente reduzido e suas linhas
de charneira tornem-se fortemente arqueadas (Ramsay & Huber 1987). Apesar dos mecanismos
associados a forma¢do de dobras em bainha serem em geral considerados como passivos, parece
nao haver razdo para descartar a possibilidade da formagdo deste tipo de estruturas por
mecanismos ativos de dobramento. Na zona de Gornergrat, as rochas estdo dispostas em uma
seqliencia de camadas que apresentam diferentes comportamentos reoldgicos, o que fornece, no
caso de uma deformacao por cisalhamento, as condi¢des ideais para a atuacdo de mecanismos
ativos na geragao de dobras. Em menor escala e nas amostras estudadas, a propria trama de forma
materializada pelo alinhamento dos cristais de moscovita dentro do moscovita quartzito
milonitizado pode funcionar como uma camada anisotropica, gerando condi¢des favoraveis para

o desenvolvimento de dobras ativas nessa unidade.

Considerando a situagdo acima, a orientagdo das linhas de charneira das dobras
paralelamente a lineagdo de estiramento local poderia ser explicada como tratando-se das porgdes

marginais de uma dobra em bainha. Essas linhas de charneira poderiam tanto ser passivamente
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reorientadas ou reorientadas por cisalhamento diferencial ao longo das dobras pré-existentes.
Contudo, os diagramas de orientacdes cristalograficas nos flancos dessas dobras estariam
refletindo processos de dobramento por mecanismos ativos das camadas, relacionados com a
direcdo de dobramento no nariz das dobras em bainha, onde as linhas de charneira seriam,
obrigatoriamente, perpendiculares as lineagdes de estiramento locais. Esse dobramento ativo
poderia estar desenvolvendo-se sobre um eixo de dire¢do intermediario, paralelo a linha de
charneira no nariz da dobra em bainha. Dependendo da localiza¢do do nariz dessas dobras, os
mecanismos de dobramento ativos atuantes poderdo envolver tanto mecanismos de geracdo de
dobras por cisalhamento quanto por fluxo flexural (e.g. Stiinitz 1991) apesar de ser mais provavel

que ocorra o mecanismo do segundo tipo (Fig. 4.25).

@ Dobra Flexural

Dobra de
Plattjen

300

™. (lineagdo de estiramento)

A
. . L < DOBRA @
sentldqs dg C|§aJhament9 1nd|c:ados FLEXURAL
pelas distribuicdes de orientagdes
cristalograficas (esse estudo)
— DOBRA DE
L= CISALHAMENTO

sentidos de cisalhamento em dois
tipos de mecanismos de dobramento
ativos.

Figura 4.25 — Dobras de Plattjen: dobras ativas possivelmente relacionadas com a formagdo de dobras em
bainha. Segundo as relagdes de campo e os dados apresentados por Lacassin (1984) e Lacassin & Mattauer
(1985), as dobras de Plattjen sdo estruturas parasitaslocalizadas nos flancos de dobras em bainha de grande
escala. Através dos dados de orientagdo cristalografica, e assumindo que o processo de dobramento é do tipo
ativo envolvendo fluxo flexural, é possivel determinar a dire¢do de fechamento dessas estruturas (os “narizes”
das dobras em bainha). Dobramentos por cisalhamento ou fluxo flexural mostram sentidos de cisalhamento
opostos (b), o que que poderia indicar dire¢des de fechamento opostas para as estruturas em bainha. Outra
maneira de determinar essa dire¢do de fechamento ¢ utilizando os dados de orientagdo cristalografica como
indicadores de vergéncia das estruturas, se sua utilizagdo como indicador cinematico for questionavel. Figura b
modificada de Stiinitz (1991).
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Figura 4.26 - Dobras de Plattjen: processo de dobramento ativo relacionado com as estruturas de grande escala.
As dobras de Plattjen sdo dobras parasitas provavelmente nucleadas com as charneiras orientadas obligiiamente a
lineagdo de estiramento, e foram reorientadas passiva ou ativamente pela deformagdo por cisalhamento até atingir
o paralelismo entre os eixos das dobras e essas lineagdes. A atuacdo de mecanismos de dobramento ativos na
orientagdo original dessa estrutura foi concomitante ao processo de reorientagdo, € por isso as texturas
cristalograficas observadas foram mantidas. As dobras de Plattjen poderiam entdo ser correlacionadas a sinforme
de escala regional que controla a distribui¢do das unidades rochosas em Saas Fee, e que possui uma linha de
charneira orientada perpendicularmente a lineagdo de estiramento.

Dessa maneira, os dados de orientagdo cristalografica estdo diretamente relacionados ao
mecanismo de dobramento atuante durante a geracdo dessas dobras. Os mecanismos atuantes na
formacdo dessas dobras ocorrem concomitantemente a deformacdo por cisalhamento e,
aparentemente, ndo ocorre deformagdo posterior suficientemente pervasiva para que as

orientacdes cristalograficas sejam retrabalhadas.

Essa situagdo consegue explicar bem tanto a orientacdo das dobras de Plattjen bem como
a distribuicdo de suas orientagdes cristalograficas. Mesmo sabendo que existem poucas
evidéncias para sugerir que a dobra em questdo ¢ apenas um pequeno setor de uma dobra em
bainha de maior escala, também existem poucas evidéncias para afirmar-se ao contrario. E isso

porque as linhas de charneira sdo visiveis apenas em se¢des de escala decimétrica, e boas
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exposigoes evidenciando as caracteristicas tridimensionais dessas dobras ndo estdo disponiveis.
Além disso, ndo existem razdes suficientemente fortes para afirmar que o mecanismo de
dobramento responsavel pela formagdo dessas dobras ndo possa ser do tipo ativo. Isso &
evidenciado principalmente porque as diferencas reoldgicas apresentadas pelas camadas afetadas

pelas dobras de Plattjen sugerem que a atuacdo de mecanismos ativos deveriam ser esperada.

4.6.5 — SITUACAO CINCO: Mecanismos de dobramento ativos ndo relacionados a

formacao de dobras em bainha, linha de charneira inicial obliqiia a lineacio de estiramento

As razoes pelas quais os mecanismos de dobramento ativos poderiam ocorrer nas rochas
da Zona de Gornergrat sdao discutidas acima, ficando estabelecido que ¢ razoavel assumir-se que
os mesmos foram atuantes durante a formagdo dessas dobras. As dobras de Plattjen estdo
localizadas no flanco reverso de uma sinforme de escala regional e dessa maneira representam
dobras parasitas. A linha de charneira dessa sinforme ¢ orientada perpendicularmente a diregdo
de cisalhamento (Lacassin 1984, 1987). Dessa maneira, as dobras de Plattjen poderiam
representar dobras parasitas reorientadas e os dados de orientacdo cristalografica, como no
cenario anterior, se referem ao mecanismo de dobramento ativo, relacionado a formagao da
sinforme. Se considerarmos os mecanismos de dobramento ativos como sendo os de
deslizamento/fluxo flexural, entdo se pode sugerir que os fechamentos das dobras parasitas

sinformes e antiformes sdo controlados por esses mecanismos (Fig. 4.26).

Nesse cendrio € possivel correlacionar-se as dobras reorientadas devido a deformagado por
cisalhamento e os dados de orientagdo cristalografica, sem a necessidade de envolvimento de
geometrias de dobras em bainha, o que pode ser usado também para explicar a situagcdo das
dobras de Plattjen e suas orientagdes cristalograficas. Assim como demonstrado na situagao
anterior, uma deformagdo por cisalhamento e um mecanismo ativo de formacao de dobras devem
ocorrem simultaneamente para que os dados de trama cristalografica mostrem coeréncia em
relagdo as dobras e a deformacdo cisalhante principal. Além disso, qualquer outro tipo de
deformagdo por cisalhamento posterior a formagao dessas dobras deve ter sido insuficientemente

pervasivo para obliterar as orientagdes da rede cristalina desenvolvidas durante o evento precoce.
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4.7 Discussao

A presencga de dobras com linhas de charneiras orientadas paralelamente as lineagdes de
estiramento locais de uma determinada regido dentro de um cinturdo orogénico podem
representar os casos mais extremos de modificagdo de dobras. Em lugares onde todas as dobras
de uma dada regido apresentam esse tipo de orientagdo, como a area de Plattjen, a utilizagdo de
dados de orientagdo cristalografica fornece uma ferramenta precisa para o reconhecimento dos
mecanismos responsaveis por esse tipo de orientagdo de dobras, comuns ao longo de zonas de

alta deformacio.

No caso de orientagdes cristalograficas em dobras relacionadas com um evento de
deformagdo por cisalhamento simples, a assimetria de sentido de cisalhamento ao longo da
superficie da dobra deveria ser o mesmo se essa deformagdo atuou apds a formacao das dobras.
Esse efeito ¢ bastante comum em zonas de cisalhamento e ja foi amplamente observado em
rochas miloniticas (e.g. Minnigh 1979; Price 1981). Contudo, pela descri¢do acima, ndo se trata
do mesmo caso. Os resultados do atual trabalho indicam que os dados de orientagdao
cristalogréafica, principalmente no que se refere aos dados de eixos-<c>, <a> e <m>, suas
obliquidades em relacdo ao sistema de referéncia e os sentidos de cisalhamento resultantes sao
questionaveis. Apesar de haver coeréncia entre o sentido de cisalhamento aparentemente reverso
nos flancos dessa estrutura, a auséncia de assimetria entre entre os eixos-<c> de quartzo e suas
formas prismdticas colocam em questdo a aplicabilidade desses dados como indicadores do
sentido de cisalhamento geral nessas rochas. Os dados obtidos através do par MEV/EBSD estao
de acordo com os dados de eixos-<c> de quartzo medidos com Platina Universal e apresentados
em Lacassin (1984, 1987), ao longo de uma das dobras da regido de Plattjen. Contudo, a
argumentagdo apresentada pelo referido autor em relacdo aos mecanismos de dobramento,
deformacgdo e relagdes entre as tramas cristalograficas difere em muitos aspectos das idéias

apresentadas no presente capitulo.

Segundo o referido autor, os dados de orientacdo cristalografica medidos nos moscovita-
quartzo milonitos podem ser interpretados basicamente pela rotacdo passiva dessa trama
cristalografica. Ainda, segundo esse mesmo autor, a evolugdo da trama atualmente observada

teria ocorrido da seguinte forma: (i) formacao da orientagdo preferencial dos eixos-<c> durante



Capitulo 4 — Orientagdes cristalograficas e modificagcdo de dobras 134

um episodio pervasivo de deformacdo cisalhante; (ii) geracdo e amplificacdo de dobras
envolvendo a rotacdo passiva dos dados de orientagdo cristalografica. Se fosse esse o caso, as
dobras possuiriam linhas de charneira obliquas a lineacdo de estiramento local, que também
teriam sido reorientadas passivamente; (iii) influéncia da deformagdo durante ou ap6s a formacao
das dobras (e.g. achatamento). Esse tipo de comportamento quasi-passivo ¢ também descrito para
as dobras que ocorrem ao longo de zonas de cisalhamento anastomosadas que ocorrem em Cap

de Creus (Carreras et al. 1977).

Obviamente, a rotagdo passiva das tramas cristalograficas durante o processo de
dobramento e a reorientagdo passiva dos eixos das dobras paralelamente a diregao de
cisalhamento ndo ¢ impossivel de ocorrer. Contudo, dobras cujas linhas de charneira eram
obliqiias a lineagdo apresentariam, obrigatoriamente, essas lineagdes mais antigas dobradas ao
longo das mesmas. E essa ndo ¢ a situacdo observada em Plattjen, visto que as lineagdes de
estiramento ndo foram infletidas ao longo das superficies das dobras e sdo provavelmente o
produto de uma deformagdo pervasiva na qual foram continuamente regeneradas. Entdo, porque
uma deformacgdo dessa magnitude seria capaz de regenerar as lineagcdes mas preservar orientagdes

cristalograficas reliquiares nos flancos das dobras?

Essa situagdo pode ser contornada se considerarmos as dobras e as tramas cristalograficas
como produtos de mecanismos de dobramento ativos, envolvendo deslizamento/fluxo flexural ou
dobramento por cisalhamento com linhas de charneira obliqiias a lineacdo de estiramento. Além
disso, ¢ essencial assumir a atua¢do de uma deformacgdo cisalhante reorientando as dobras,
concomitantemente a atuacdo de mecanismos de dobramento ativos, responsdveis pelo
desenvolvimento de dobras paralelas as lineagdes de estiramento locais e aparentemente

perpendiculares as linhas de charneira reorientadas.

As condigdes de deformagdao e de mecanismos de dobramento atuantes poderiam ser
sumarizadas da seguinte forma: (i) deformagdo penetrativa por cisalhamento simples
continuamente retrabalhando as lineagdes de estiramento; (ii) mecanismos de dobramento ativos
provavelmente dominados pelo fluxo flexural; (iii) esses mecanismos sdo controlados pela
dire¢do de cisalhamento principal sobre a dobra de escala regional, cujo eixo ¢ perpendicular a
lineacdo de estiramento; (iv) dobras parasitas sdo formadas com suas linhas de charneira

orientadas obliqiiamente as lineacdes de estiramento. Mecanismos de dobramento ativos estdo
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operantes; (v) as dobras parasitas sdo entdo reorientadas pela deformagdo de cisalhamento,
passiva ou ativamente e (vi) finalmente, os mecanismos de dobramento ativos ainda atuantes

reorientam os flancos das dobras e conservando as orientagdes cristalograficas observadas.

Lacassin (1984, 1987) também determinou sentidos de cisalhamento opostos nas
orientagdes cristalograficas dos flancos superior e inferior da dobra em bainha Schwarzberg na
regido de Mattmark (Fig. 4.27). Estudos experimentais (e.g. Cobbold & Quinquis 1980) sugerem
que a deformacgao cisalhante precisa ser intensa para que esse tipo de estrutura seja desenvolvido
€, nesse caso, a rotagdo passiva de uma trama precoce ¢ definitivamente problematica. Segundo o
referido autor, a presenca de outras influéncias, como heterogenidades na deformacdo em
dobramentos ndo passivos e a influéncia de backthrusting no flanco superior precisam ser
considerados. A atuagdo de uma deformagado por cisalhamento simples concomitantemente a um
um mecanismo de dobramento ativo para a estrutura em questdo parece ser bem razoavel para os
padroes de distribuigdo de eixos-<c> de quartzo obtidos no presente estudo. Além disso,
dependendo da localizacdo do nariz das dobras em bainha, pode-se determinar o possivel
mecanismo de dobramento ativo dominante (fluxo/deslizamento flexural ou dobramento por

cisalhamento).

Se assumirmos um caso mais provavel de atuacao de fluxo flexural, o nariz das dobras em
bainha podem ser localizados com base nisso, ou pela utilizacdo da assimetria das tramas de
eixos-<c> de quartzo como indicadores de vergéncia. Dessa maneira, mecanismos de
backthrusting ndo sdo necessarios. Essa mesma dobra em bainha de Mattmark foi utilizada por
Lacassin & Mattauer (1985) no desenvolvimento de um modelo para a andlise de strain
cisalhante, pressupondo a modificagdo passiva da mesma durante a deformagao por cisalhamento
simples progressivo. Contudo, se durante a evolugcdo dessa estrutura os mecanismos de
dobramento ativos forem atuantes, entdo a validade do modelo geométrico como ferramenta para
a estimativa dessa deformagdo pode ser colocada em duvida. Isso pode ter implicagdes, visto que
esse modelo, embora modificado, foi utilizado por outros autores (e.g. Alsop 1992; Alsop &

Holdsworth 1999; 2004).

A importancia da determinacdo precisa do tipo de mecanismo de dobramento atuante
reside no fato de que existe uma forte tendéncia na modelagem de dobras passivas, restringindo

0s processos ativos a situagdes-limite, como no caso de camadas dobradas com variagdao
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reoldgica consideravel (e.g. Ramsay 1967; Ramsay & Huber 1987; Ghosh 1993). Além disso,
essas questoes ndo sdo abordadas nem mesmo nos trabalhos que abordaram a utilizagdo de
orientacdes cristalograficas ao longo de dobras com charneiras paralelas a lineagdes de

estiramento.

Tramas rotadas pseudopassivamente foram reportadas por Gangopadhyay & Johnson
(1962), Carreras et al. (1977) e Lacassin (1984, 1987), enquanto orientacdes cristalograficas
geradas por dobramentos posteriores a deformagao de cisalhamento foram descritas por Minnigh
(1979), Brunel (1980) e Price (1981). Evidéncias de tramas relacionadas aos processos ativos de
dobramento podem ser encontradas em Stiinitz (1991), Casey & Williams (1995), Williams
(1997), Lebit et al. (2002) e no presente estudo. Parece precipitado, portanto, concluir que a
suposicao de que dobras cujas linhas de charneira sdo paralelas a uma direcdo de cisalhamento
local tenham sido formadas por processos de rotagdo passiva, visto que em alguns casos,

mecanismos flexurais e de cisalhamento para formagao de dobras parecem ser importantes.

4.8 Sumario & Conclusoes

Dobras cujas linhas de charneira sdo paralelas a lineagdes de estiramento sdo feigdes
bastante comuns em zonas de cisalhamento e faixas miloniticas. O estudo das orientacdes
cristalogréaficas ao longo de estruturas como essas permite a determinagdo das relagdes temporais,
cinematicas ¢ de mecanismos atuantes durante o processo de dobramento e a deformagdo

cisalhante principal.

As dobras da regido de Plattjen, na regido de Saas Fee, nos Alpes Suicos, apresentam esse
tipo de caracteristica, e a estrutura estudada encontra-se dentro de uma unidade quartzitica
relativamente rica em moscovita. Essas dobras sdo geralmente de escala métrica e bastante
similares em geometria. As lineagdes de estiramento sdo pervasivas nessa unidade, sendo
marcadas por cristais de quartzo alongados e pelo alinhamento das lamelas de mica branca. No
geral, a deformagdo atuante tanto nessa unidade quanto nas circundantes ¢ considerada como um

fluxo nao-coaxial.
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_________ .
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Figura 4.27 — Dobra em bainha de Schwarzberg com o sentido de cisalhamento inferido pelas tramas de quartzo
obtidas por Lacassin (1984). Os padrdes de orientacdo cristalografica mostram sentido de cisalhamento nos
flancos inferior e superior. Segundo Cobbold & Quinquis (1980) é necessaria uma intensa deformacdo por
cisalhamento para produzir dobras em bainha, resultantes geralmente da amplificagdo passiva de dobras com
charneiras encurvadas. Contudo, as diferengas entre as tramas dos dois flancos dessa estrutura sugerem que esse
ndo ¢ o caso da dobra em bainha de Schwarzberg. Segundo Lacassin (1984), a influéncia de mecanismos de
dobramento ndo-passivos associados a presenga de backthrusting no flanco superior da dobra poderiam ser
fatores importantes. Alternativamente, poderiamos considerar uma situagdo envolvendo intensa deformagao
cisalhante associada a mecanismos de dobramento ativos para explicar os padrdes de orientagdo preferencial.
Supondo que mecanismos de fluxo flexural tenham atuado, a localizagdo dos narizes das dobras poderia ser
postulada, sem envolver necessariamente a presenga de backthrusting, o que também seria capaz de explicar as
tramas de quartzo. Se o uso dessas tramas como indicadores de sentido de cisalhamento ndo sdo confidveis, entdo
os padrdes de distribuicdo dos eixos-<c> podem ser utilizados como indicadores de vergéncia dessas estruturas.
Dados compilados de Lacassin (1984), com detalhe modificado de Stiinitz (1991).

Apesar da excelente exposicao dessas rochas na regido, a determinagdo da geometria

tridimensional dessas dobras fica prejudicada devido a inacessibilidade de verificagdo do
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comportamento geral das linhas de charneira das mesmas, o que pode ocasionar erros

interpretativos.

As orientagdes cristalograficas das amostras coletadas ao longo da dobra PF-511 mostram
uma obliqliidade e um sentido de cisalhamento bastante questionavel, que possui sentido reverso
nos diferentes flancos das dobras, e que esta de acordo com os dados de eixos-<c> apresentados

por Lacassin (1984; 1987) para uma das dobras de Plattjen.

As dobras de Plattjen representam dobras parasitas localizadas no flanco reverso inferior
de uma sinforme regional que controla a geometria de distribui¢do das unidades rochosas na
regido, cujo eixo ¢ perpendicular a direcdo de cisalhamento. As tramas de quartzo podem ser
diretamente relacionadas a um processo ativo de dobramento ao longo da direcdo de
cisalhamento principal, marcada pelas lineagdes de estiramento. O mecanismo de dobramento
ativo que dominou o processo de geracdo e amplificagdo dessas dobras foi o de
deslizamento/fluxo flexural. Os fechamentos sinformes e antiformes das dobras parasitas podem
ser inferidos através desse pressuposto. Além disso, esses mesmos fechamentos podem ser
obtidos através do uso das guirlandas de eixo-<c> como indicadores de vergéncia dessas dobras.
Nesse caso, a distribuicdo dos eixos-<m> necessariamente deve ser aceita como marcadora do
plano de mais facil cisalhamento, e a utilizagdo das orientagdes cristalograficas como indicadores

de sentido de cisalhamento deve ser questionada.

Essas dobras parasitas provavelmente foram iniciadas com eixos orientados obliqiiamente
as lineacdes de estiramento e foram entdo reorientadas pela deformagdo cisalhante, passiva ou
ativamente, até atingirem as condi¢des de paralelismo observadas atualmente. A deformagado por
cisalhamento foi bastante penetrativa e durante todo o processo de deformagdo continua atuou na
regeneracdo das lineagcdes de estiramento. Além disso, os mecanismos de dobramento ainda
atuaram no processo de reorientagdo dos flancos das dobras, e dessa maneira as orientagdes
cristalograficas medidas foram preservadas durante a transposi¢do. Tanto o mecanismo fluxo
flexural quanto a deformacao por cisalhamento simples atuaram concomitantemente, € todos os

eventos de cisalhamento posteriores foram insuficientes para retrabalhar a trama de quartzo.

O modelo apresentado aqui difere daquele descrito por Lacassin (1984), que sugere que as

orientagdes cristalograficas medidas pelo autor foram geradas durante um processo de rotagdo
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quasi-passivo da trama de cisalhamento durante o processo de dobramento, e a reorientacao

passiva das dobras durante um evento de cisalhamento posterior.

Esse capitulo visa ressaltar a importancia do uso de orientagdes cristalograficas como
ferramenta na investigagao das relagdes temporais, cinematicas e de mecanismos atuantes durante
processos de dobramento e deformacao. Sugere-se igualmente assumir que dobras com linhas de
charneiras paralelas a direcao de cisalhamento local sdo o resultado de dobramentos passivos e/ou
da reorientagdo passiva durante a deformagdo progressiva por cisalhamento simples, mesmo em
zonas de alta deformacao, pode ser questionavel. Isso porque em algumas situacdes a atuacdo de
mecanismos de dobramento ativos pode ser mais importante durante um determinado evento

deformacional do geralmente pressupde-se.



CAPITULO CINCO

DESORIENTACAOQO ENTRE CRISTAIS DE
QUARTZO E A FORMACAO DE LIMITES DE
GRAOS

“A truly benevolent creator would have implanted a regular three-dimensional grid in rocks
prior to their deformation...He chose to set a problem by providing only parts of that grid.”

Hirsinger & Hobbs (Journal of Structural Geology, 1983, pg. 307)
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Capitulo 5

Desorientacio entre cristais de quartzo e a formacao de limites de graos

5.1 Introducao

Os limites de grao sensu strictu podem ser definidos como defeitos bidimensionais que
introduzem um angulo de desorientacdo na rede cristalina de um monocristal (Poirier 1985). Se o
limite de grao desse monocristal possui um angulo de desorientagdo grande, entdo o mesmo deve
ser descrito como dois cristais distintos, com orientacdes da rede cristalina diferentes. Por outro
lado, se o limite que separa as duas partes do monocristal possui baixo angulo, entdo o mesmo ¢
denominado de limite de subgrdo. Em amostras geologicas que sofreram processos de
recristalizagdo dindmica, esses limites de subgraos podem ser reconhecidos pela diferenca de
extingdo entre um cristal e seu vizinho em angulos varidveis entre 5° e 15°.

Os limites de grao apresentam estrutura atdmica altamente desordenada e, por isso, sdo
locais com alta energia interna livre (Poirier 1985; Passchier & Trouw 1996). Essa energia livre
de superficie pode ser diretamente relacionada com a orientagdo que o limite de grao possui com
a rede cristalina do mineral no qual esse limite ocorre. Por exemplo: em cristais de moscovita,
existe uma forte tendéncia que os limites de grao se desenvolvam paralelamente aos planos (001).
Esses cristais sdo ditos como possuidores de uma forte anisotropia de energia de superficie livre.
Por outro lado, cristais de quartzo, carbonatos ou feldspatos sdo ditos como fracamente
anisotropicos, pois seus limites de grao sdo desenvolvidos sob o controle de varias formas
cristalograficas desses minerais.

Dessa maneira, para a investigar o controle exercido pelas diferentes formas
cristalograficas do quartzo no desenvolvimento de limites de grdo por recristalizacdo, foi
realizada uma caracteriza¢ao das propriedades cristalograficas dos limites de grao em cristais de
quartzo. Para isso, foram utilizadas duas amostras coletadas nos flancos da dobra 5-I1I, analisadas
no Capitulo 4 sob a otica de suas orientagdes preferenciais e relagdes com os mecanismos de
dobramento. Para a obtencdo de respostas como: (i) os tipos de limites de grdo formados em

cristais de quartzo e (ii) suas orientagdes com as formas cristalograficas desse mineral, adotou-se
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uma metodologia que considera o par angulo/eixo de desorientacdo (misorientation angle/axis
pair) entre regides adjacentes a esses limites (Randle 1992; Lloyd 1997). Segundo Lloyd (1997) e
Wheeler et al. (2001) a utilizacdo dessa metodologia permite que resultados reais, obtidos em
agregados policristalinos, possam ser comparados com modelos tedricos sobre o
desenvolvimento dos limites de graos e suas relagdes com a cristalografia do mineral em questao.
Isso pode ser feito através: (i) do estabelecimento de como as diferentes formas cristalograficas
sao dispersadas durante a deformagdo; (ii) da identificagdo dos sistemas de deslizamento
atuantes; (iii) da determinacdo quais os sistemas de deslizamento sdo responsaveis pelos
diferentes tipos de limites de grdo, e quais suas orientagdes provaveis em relacdo a rede
cristalina; (iv) da determinacdo de quais sistemas de deslizamento intracristalinos sdo mais
facilmente ativados durante um processo deformacional.

Antes da descrigao e discussdo dos resultados obtidos ¢ apresentada uma revisdo teorica
sobre a andlise do do par eixo/angulo de desorientacdo e osignificado de suas distribuigdes, além
suas relagdes com a simetria cristalina. Essa revisao se faz necessaria especificamente aqui visto
que trata de conceituacdes geralmente utilizadas em metalurgia e ainda bastante incomuns em
geologia.

Os dados de desorientagdo entre cristais adjacentes resultam do processamento
matematico dos dados de orientacdo cristalografica obtidos pela técnica de EBSD/MEV, descrito
detalhadamente em Randle (1992) e sucintamente na se¢ao 5.3. Dessa maneira, € possivel plotar
os mesmos em figuras de polo ou pdlo inverso, lembrando que configuragdo dessas figuras, de

maneira geral, ¢ bem diferente daquela mostrada pelas texturas cristalograficas.

5.2 Conceituacio teorica e geométrica dos limites de grao

O comportamento de qualquer agregado cristalino deve levar em consideragdo tanto as
propriedades internas dos cristai quanto as de seus limites de grdo, tanto nas ciéncias dos
materiais quanto em geologia (e.g. Randle 1992; Wheeler et al. 2001, 2003; Lloyd 2004).
Contudo, a investigagcdo dos processos responsaveis pelo desenvolvimento de microestruturas em
rochas deformadas geralmente enfatiza o comportamento interno dos cristais de um agregado
(e.g. Bell & Etheridge 1973; Tullis ef al. 1973; Nicolas & Poirier 1976; Guillopé & Poirier 1979;
Schmid & Casey 1986; Law et al. 1990; Lloyd & Freeman 1991; Lloyd et al. 1991; Hirth &
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Tullis 1992; Boland & Fitz Gerald 1993; Heildelbach et al. 2000; Lapworth et al. 2002). Por
outro lado, as propriedades dos limites entre esses graos tem recebido bem menos atencao, e foi
somente nos ultimos dez anos que esse assunto se tornou mais discutido na literatura (e.g. Poirier
1985; McLaren 1986; Boland & Fitz Gerald 1993; Mainprice et al. 1993; Lloyd et al. 1997,
Trimby et al. 1998; Neumann 2000; Wheeler ef al. 2001; Lapworth et al. 2002; Mancktelow &
Pennacchioni 2004; Lloyd 2004; Castro & Lagoeiro 2005).

A determinagdo dos processos controlados pelos limites de grao, como o deslizamento ao
longo dos mesmos, a difusdo, ou mesmo a recristalizacdo e fraturamento (e.g. McLaren 1986;
Hay & Evans 1988), sempre foi menos enfatizada na literatura devido a imprecisdo da
determinacdo de suas caracteristicas (e.g. Trimby et al. 1998). Além disso, os conceitos tedricos
oriundos da metalurgia, especificos para descrever essas propriedades, sempre foram
desconsiderados, pois de maneira geral os mesmos se referem aos limites de grao formados em
cristais do sistema cubico, o que geologicamente ¢ inverossimel (e.g. Lloyd et al. 1997).
Contudo, a descrigdo dessas microestruturas através dos termos utilizados na descricdo de metais
tem demosntrado ser de grande valia no entendimento e na quantificacio dos processos
relacionados aos limites de grdos (e.g. Lloyd et al. 1997; Wheeler et al. 2001). Para que a
utilizagdo desses conceitos seja valida no caso de rochas deformadas naturalmente, ¢ necessario
levar em consideracdo algumas diferencas basicas, que incluem: (i) as diferencas entre sistemas
cristalinos; (ii) as diferengas entre propriedades reologicas das diferentes fases que compde uma
rocha e (iii) as impurezas inerentes aos sistemas geologicos (e.g. Poirier 1985; Lloyd et al. 1997,
Lloyd 2004). Além de serem microestruturas importantes no controle reoldgico dos agregados, os
limites de graos orientados paralelamente a certas formas cristalinas podem ter forte influéncia
nas propriedades sismicas anisotropicas de rochas (Mainprice et al. 1993; Lloyd & Kendall
2005).

Um limite de grao pode ser caracterizado através de cinco varidveis. As trés primeiras
referem-se a orientagdo relativa das duas redes cristalinas em cada um dos lados separados por
esse limite, resultantes geralmente da rotagdo dessa rede ao longo de um eixo. Duas dessas
variaveis fornecem a orientagdo do eixo no qual ocorre essa rotagdo, enquanto a terceira define o
angulo necessario para reposicionar a rede cristalina de um dos lados paralelamente ao reticulo
do cristal adjacente (Poirier 1985). A unido desses trés elementos faz surgir o conceito do par

angulo/eixo de rotagdo. Os outros dois parametros referem-se a orientacdo desses limites em si
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em relagdo a rede cristalina de um dos cristais adjacentes (Randle 1992; Lloyd et al. 1997; Lloyd
2004).

Os limites de graos podem ser descritos como dois membros finais, denominados de
limites inclinados e limites rotacionados (Randle 1992; Mainprice et al. 1993). Um limite
inclinado possui um eixo de desorientacdo (£/i) que ¢ mutuamente paralelo ao eixo de rotagdo (R)
do sistema de deslizamento e ao po6lo do plano de deslizamento intracristalino (PPD). Isso faz
com que os mesmos sejam perpendiculares aos planos de deslizamento (PD) e as suas direcdes de
deslizamento (DD - Fig. 5.1 a). No caso dos limites rotacionados, essas relagdes simples ndo sao
validas, pois por defini¢do a formagao dos mesmos requer a atuacdo de no minimo dois sistemas
de deslizamento com diferentes vetores de Burgers (Hull & Bacon 1994). Isso faz com que os
eixos de desorientacdo de limites rotacionados (E/r) sejam paralelos aos PPD resultantes da
atuacdo conjunta desses sistemas, € mutuamente perpendiculares a R e a DD resultante (Fig. 5.1

b). Dessa forma, esses limites de grao serdo paralelos aos PD (Lloyd ef al. 1997; Lloyd 2004).

(a) limite inclinado (tilt boundary) (b) limite rotacionado (twist boundary)

eixo de limite
rotacionado

eixo de limite
inclinado

pélo do plano de deslizamento
+

6lo do plano de deslizamento i 3 " : -
P P eixo de rotagao eixo de desorientacao

¥
eixo de desorientagao

eixo derotagao

plano de deslizamento
plano de deslizamento

diregao de deslizamento
direcdo de deslizamento

Figura 5.1 — Desenho esquematico mostrando as relagdes entre os sistemas de deslizamentoss
intracristalinos, a dire¢do de deslizamento, o p6lo do plano de deslizamento e o eixo de rotacdo desse sistema, bem
como os eixos de desorientagdo, para limites inclinados (a) e rotacionados (b). Compilado e modificado de Lloyd et
al. (1997), Wheeler et al. (2001) e Lloyd (2004).
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Uma das conceituagdes basicas oriunda da anélise de materiais isométricos, mas aplicavel
em minerais em geral diz respeito ao Local Coincidente da Rede Cristalina (LCRC) (Poirier
1985; McLaren 1986; Randle 1992). O LCRC refere-se a por¢ao da rede cristalografica que ¢
partilhada por dois cristais adjacentes separados por um limite de grao. A coincidéncia entre a
rede cristalina de dois cristais vizinhos pode ser expressa pelo fator }, que ¢ inversamente
proporcional aos locais da rede que s@o coincidentes entre si (Poirier 1985; Randle 1992; Lloyd et
al. 1997). Se > =1, a coincidéncia entre as redes cristalinas dos dois cristais adjacentes ¢ perfeita;
se > =2, metade dos locais da rede sdo coincidentes entre esses cristais; se Y =3, um terco dos
sitios coincidem, e assim sucessivamente.

Os limites de grao podem ser descritos em termos de coeréncia e incoeréncia
cristalografica (e.g. Hay & Evans 1988). O grau de coeréncia entre dois cristais adjacentes esta
relacionado com a propor¢do de planos cristalinos que sdo continuos ao longo do limite que
separa os mesmos. Essa propor¢ao, por sua vez, ¢ dependente do angulo de desorientagdo relativo
entre os dois cristais, da orientagdo desse limite, da simetria intracristalina dos minerais em
questdo e das caracteristicas quimicas entre esses cristais (Lloyd 1997). A partir dessas
caracteristicas, ¢ possivel separar os limites de grao em trés grandes grupos: (i) limites coerentes,
do qual fazem parte os limites por maclas; (ii) limites semi-coerentes, onde podem ser incluidos
os limites de subgrao e (iii) limites incoerentes, cujo principal representante sdo os limites de
grao de alto angulo. O aumento da coeréncia entre dois cristais vizinhos resulta em uma
diminuicdo direta da energia caracteristica desses limites, o que faz com que os mesmos se
tornem mais estaveis.

Em diversas situagdes geologicas, ¢ esperado que o alinhamento dos limites de grao
possua, em média, uma distribuicao aleatéria dentro de um determinado volume de rocha. Um
exemplo caracteristico seria o da cristalizacdo de rochas igneas sem a atuacdo de esforcos
externos. Nessa situacdo, os cristais sdo nucleados ¢ desenvolvidos em orientagcdes randomicas.
Obviamente, a cristalizagcdo continua dessa rocha ira resultar na geragao de superficies de contato
entre os cristais. Contudo, a probabilidade de que esses cristais possuam relagdes cristalograficas
de qualquer natureza com seus vizinhos ¢ bastante pequena.

Por outro lado, rochas recristalizadas dinamicamente por rotagdo de limites de subgraos
mostram uma tendéncia inversa, pois os reticulos de dois cristais separados por um desses limites

de grao geralmente apresentam relacdes cristalograficas em comum (e.g. Lloyd et al. 1997;
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Wheeler 2001; Lloyd 2004). Nesses casos, a energia dos limites de grao ¢ diretamente
proporcional ao angulo de desorientacao entre esses cristais (Wheeler ef al. 2001). O estado de
minima energia ¢ variavel para cada tipo de material cristalino, e por isso cada mineral tende a
desenvolver um determinado angulo de desorientacao preferencial (e.g. Sutton & Ballufi 1987,
Wheeler et al. 2001; Lloyd 2004). No caso de filossilicatos ou de minerais fortemente
prismaticos, os limites de grdo sdo fortemente controlados pela cristalografia. Devido a forma
caracteristica desses minerais, ¢ correto afirmar que os limites de grdo separando cristais
adjacentes também irdo possuir uma forte orientacdo, mesmo sem a atuacdo de processos de
deformagdo e recristalizacdo. Assim, percebe-se que as caracteristicas relativas a essas
desorientacdes podem fornecer informagdes importantes a respeito da evolugcdo dessas

microestruturas ¢ dos processos responsaveis pelo seu desenvolvimento.

5.2.1 O significado geral do angulo de desorientacio

Tomemos como exemplo a Figura 5.2. Nesse desenho esquematico, estdo demonstrados
os possiveis sentidos de rotacdo de dois cristais, um de baixa simetria (Fig. 5.2 a) e um de alta
simetria (Fig. 5.2 b). No caso do cristal mais assimétrico, existe apenas um eixo de rotagdo e uma
angulacao possivel capaz de trazer os cristais de suas posi¢cdes secundarias de volta a sua posi¢ao
original. No mineral de alta simetria, existe mais de um eixo e um angulo de rotagdo que ocasione
o mesmo efeito. Esses eixos e esses angulos sdo os denominados de eixos e angulos de
desorientagdo, respectivamente. Segundo Wheeler et al. (2001) o eixo de desorientagdo ¢
considerado como um vetor adirecional, pois a rotagao necessaria para coincidir o cristal B com o
cristal A possui um sentido oposto se a coincidéncia requerida for a oposta. Isso faz com que o
angulo maximo de desorientacdo entre dois cristais seja de no maximo 180° pois rotagdes
maiores sao diretamente proporcionais a rotacdes menores em sentido oposto.

O numero de eixos de rotacdo dos minerais aumenta proporcionalmente a medida que
aumenta a simetria cristalina do mineral em questdo. O angulo capaz de trazer ao paralelismo
duas redes cristalinas adjacentes também ¢ fortemente controlado por esse fator. Dessa maneira,
quanto mais simétrico for o mineral, maiores serdo as possibilidades de orientagdes desses eixos e
mais variado serd o angulo de desorientacdo. Para resolver esse problema, geralmente opta-se

pelo menor desses angulos e seu eixo de rotacao correspondente (Randle 1992; Lloyd et al. 1997;



Capitulo 5 — Limites de graos em cristais de quartzo 147

Trimby ef al. 1998). Assim, ndo significa que dois cristais separados por um limite de grao estao
realmente desorientados com esse angulo minimo de desorientagdo em torno desse eixo de
minima rotagdo. A determinacdo da minima rotagdo e seu eixo resulta do calculo de todas as
possibilidades de eixos e rotagdes dentro de cada variante simétrica de um cristal.

No caso de cristais trigonais, essas variaveis sdo 6, enquanto cristais cubicos sdo 24. No
caso do angulo de desorientacdo entre 2 cristais, seria necessario calcular o par eixo/angulo de
rotagdo para cada variavel simétrica de cada um dos cristais adjacentes, o que resultaria em 36
pares para cristais de quartzo e 576 para cristais ctiibicos. Contudo, como demonstrado por Faul &
Fitz Gerald (1999) e Wheeler et al. (2001) ¢ possivel calcular essas variantes apenas para um
cristal, enquanto o outro permanece em uma posicdo fixa. Isso fica bem exemplificado na
situacdo demonstrada por Wheeler et al. (2001), onde o angulo de 130° ao longo do eixo [001]
que separa dois cristais adjacentes de granada ¢ diminuido para 40° quando sdo consideradas as
propriedades simétricas desse cristal. Isso demonstra que existe um limite superior para esse
angulo de desorientagdo, geralmente inferior a 180° e diferente em cada um dos 32 grupos
cristalograficos pontuais. De maneira geral, quanto maior a simetria, menor ¢ o angulo maximo
de desorientagdo permitido.

Da mesma forma que os eixos cristalograficos, os eixos de desorientagdo sao plotados em
figuras de polo simples, utilizando o mesmo sistema de referéncia de amostras das orientagdes
preferenciais (foliacdo E-W vertical, lineacdo E-W horizontal). Além disso, como demonstrado
por Wheeler et al. (2001) e Lloyd (2004), a utilizacao de figuras de polo inverso ¢ ttil pois ¢
possivel plotar esses eixos em relagdo aos principais eixos cristalograficos das formas cristalinas,
o que facilita a visualizacdo de suas orientagdes em relagdo as principais formas cristalograficas
dos minerais. Como a dire¢do desses eixos ¢ igual para ambos os reticulos separados por um

limite de grao, entdo essa dire¢do pode ser plotada como um tnico ponto dentro dessas figuras.

5.2.2 O significado das desorientagdes em um agregado policristalino

Em um conjunto de cristais, ¢ possivel calcular o eixo e o angulo de desorientagdo para
cada par de cristais adjacentes, o que ¢ denominado de distribuicdo de desorientacdo de cristais
vizinhos (Mainprice et al. 1993; Wheeler 2001). De maneira geral, os angulos de desorientacao

entre um cristal e seu adjacente sdo representados através de histogramas de freqiiéncia, que
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permite também a determinagdo da curva acumulativa dessas distribuigdes. Outro tipo de
distribui¢ao que pode ser calculada é a que relaciona pares de cristais selecionados aleatoriamente
dentro do agregado. Esse tipo de distribui¢do ¢ denominada de distribui¢do de desorientagdo de
pares aleatorios (Mainprice et al. 1993; Faul & Fitz Gerald 1999; Lloyd 2004). Nesse caso, o
numero total de cristais do agregado (N), ¢ utilizado na equag@o N(N-1)/2 para a determinacdo do
numero de desorientagdes possiveis dentro do mesmo.

Segundo Wheeler (2001) a distribuicdo de desorientacdo entre pares de cristais
selecionados aleatériamente dentro do agregado ndo fornece nenhum tipo de informacao nova ou
diferente daquelas obtidas através do calculo do par eixo/angulo de desorientagdo em cada par de
cristais adjacentes.

Isso ocorre porque nesse caso especifico, apenas o nimero de medidas do agregado ¢
levado em consideracdo. Por exemplo: se um tectonito possui uma orientagcdo cristalografica
forte, os cristais marcadores dessa orientacdo irdo mostrar obrigatoriamente baixos angulos de
desorientacdo entre um cristal e seu vizinho. Contudo, ¢ possivel que pares de cristais
selecionados aleatoriamente dentro desse agregado ndo possuam essa mesma relacao.

O termo “aleatorio” para rotagdes entre elementos geométricos tem um significado
diferente do geralmente adotado para distribui¢des que ndo possuem um padrao preferencial. Se
imaginarmos um vetor com uma dada diregdo submetido a uma rotagdo passo-a-passo (por
exemplo, de 10° em 10°), ao final da rotag@o teremos uma série de vetores finais que apontam em
direcdes distintas. Se plotarmos essas dire¢des em uma figura de poélo, a figura resultante podera
ou ndo apresentar uma distribuicdo aleatoria, que sera diretamente refletida as condi¢des as quais
esse vetor foi submetido (Wheeler ef al. 2001). Esse vetor poderia marcar os eixos-<c> de um
cristal de quartzo, por exemplo. Se esses eixos fossem homogeneamente distribuidos na figura de
polo, entdo poderiamos dizer que esses eixos ndo possuem orientacdo preferencial. Por outro
lado, se essa mesma distribui¢do ocorresse concentrada em uma determinada porgao da figura de
polo, entdo poderiamos sugerir que os eixos-<c> desse mineral possuem uma orientacdo e nao
estdo distribuidos aleatoriamente.

Se considerarmos agora o par eixo/angulo de rota¢do, empiricamente poderiamos associar
que rotacOes aleatorias desse par resultariam em uma distribuicdo aleatoria dos eixos dos

mesmos.
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(b)

81°

Figura 5.2 — Desenho esquematico da desorientag¢@o entre cristais de baixa (a) e alta (b) simetria. A desorientacdo
entre cristais de baixa simetria é definido por apenas um angulo e um eixo de desorientagdo, os quais mostram em
qual dire¢do e quanto de rotag@o € necessaria para recolocar o cristal na posi¢do original. Contudo, nos cristais de
alta simetria, o nimero de eixos e a quantidade de rotacdo entre um cristal e outro para produzir o mesmo efeito de
desorientacdo é maior, e aumenta com a simetria cristalina. Na figura (b) nota-se que os cubos possuem a mesma
orientagdo produzidas por rotagdes em duas diregdes e em dois angulos distintos, mas as estrelas nos cantos mostram
a diferenca na orientacdo real. Na analise real da orientagdo de redes cristalinas, essa diferenciagdo é impossivel,
mesmo com a aplicagdo das técnicas de EBSD, o que faz com que ndo exista uma resposta Ginica e verdadeira para a
desorientacdo entre esses cristais. Modificado de Wheeler et al. (2001).
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Contudo, os angulos de rotacdo ndo sdo distribuidos uniformemente entre 0° e 180°,
existindo sempre uma tendéncia para as menores rotagdes, diretamente relacionadas com a

simetria cristalina. Dessa maneira, a distribui¢ao correta ¢ dada pela equagdo 5.1

pW) =(§]sm2 (%] 5.1)

onde v ¢ o angulo de desorientacdo em radianos e p(y)dy ¢ a probabilidade de se achar um par
de cristais com um angulo de desorientacdo entre y e y + dy. Segundo Wheeler ef al. (2001) esse

tipo de distribuigdo € caracteristico dos minerais de mais baixa simetria (Fig. 5.3).
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Figura 5.3 — Grafico esquematico ilustrando os angulos de desorientagdo provaveis de serem encontradas em
distribui¢des aleatorias de alguns cristais de simetrias distintas, dadas pelos grupos pontuais acima de cada linha.

Modificado de Wheeler et al. (2001).

Dentro de cada um dos sete sistemas cristalinos principais existe uma variagdo dessa
angulacdo maxima possivel, diretamente relacionada com a simetria cristalina. Um exemplo
citado por Wheeler ef al. (2001) mostra que o angulo méximo de desorientagdo em um cristal de
granada (m3m) ¢ igual a 62,8° para eixos posicionados em torno de qualquer uma das formas
cristalograficas dessa simetria. Contudo, ao longo dos eixos <100> desses minerais, qualquer
angulo maior que 45° ¢ igual a um angulo alternativo menor que 45°, e angulos maiores que 50°
sao ditos proibidos para aqueles eixos que caem em torno de <100>. J4 em cristais de quartzo ou

em outros minerais pertencentes ao grupo -3m, o dngulo maximo de desorientacdo permitido ¢
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104,5°, mas em torno do eixo-<c> esse angulo ndao pode ser maior que 60°, devido ao eixo de
rotagdo ternario paralelo a esse eixo (Fig. 5.4). Essas areas proibidas sdo caracteristicas de cada

um dos 11 grupos de Laue.

limite inferior

Limites de zonas proibidas:

angulo inferior __ 65°

limite superior 75°

Figura 5.4 — Figura de polo inverso de quartzo mostrando as principais formas cristalinas ((c), <m>, <a>, <r> &
<z>) e ilustrando as regides de desorientagdo proibidas (linhas tracejadas e continuas). Essas regides sdo
desenvolvidas com a migracdo dos eixos de desorientagdo em dire¢do as formas romboédricas e prismaticas a
medida que o angulo de desorientacdo ultrapassa os 60°. As regides em cinza mostram possiveis regides de
concentragdo de eixos de desorientagdo de cristais de quartzo. Modificado de Lloyd (2004).

As distribuigdes dos pares eixo/angulo de rotacdo entre cristais vizinhos sdo calculadas
para todos os pares de cristais adjacentes do conjunto de medidas de orientagdo. Tanto os
calculos dessas desorientagdes quanto a apresentacao dos dados ¢é feita da mesma forma que as
distribui¢des entre pares de cristais escolhidos aleatoriamente dentro do conjunto de medidas. A
comparag¢ao entre esses dois tipos de distribuicdo pode resultar na presenga ou nao de
semelhangas estatisticas entre as mesmas. Se existe uma diferenga contrastante entre as mesmas,
significa que, na média, os pares de cristais vizinhos possuem desorientagdes que sdo diferentes
daquelas mostradas em determinacdes de pares de cristais aleatorios.

Micromecanimamente, essa diferenca mostra que cristais vizinhos que dividem pelo

menos parte da rede cristalina mostram mais semelhangas entre si do que dois cristais
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selecionados aleatoriamente dentro de um agregado. Essa diferenga pode ser caracterizada por
dois principios basicos: (i) cristais vizinhos podem possuir diversos tipos de interagdes entre eles,
0 que possivelmente ndo ocorre quando dois cristais sdo selecionados aleatériamente e (ii) de
maneira geral pares de cristais vizinhos sdo derivados de algum processo de diminuicdo de
tamanho de grao (e.g. recristalizagdo) que afetou o mesmo cristal pai, o que dificilmente ocorre

no caso de dois graos selecionados ao acaso dentro de um agregado.
5.3 Matematica intrinseca ao calculo de desorientacoes

Seguindo a denominagdo proposta por Bunge (1985), a orientacdo de qualquer cristal em
um agregado pode ser descrita através da determinacao dos angulos tripos de Euler, mostrados na

equacao 5.2
g=19.0,0,} (5.2)

Esses angulos representam a orientagdo desse cristal em relagdo a um dado sistema de
referéncia. Contudo, para a determinacao das orientacdes dos eixos e dos angulos de
desorientacdo, ¢ necessario fazer uma transformacgdo matematica desses dados, afim de gerar os

A . . . ~ : N o "
pares eixo/angulo de desorientagdo. A orientagdo desse par vai mostrar a dire¢do, o “caimento” e
a rotagdo necessaria para trazer rede cristalina de um cristal “moével” para um que possui uma
orientagdo virtualmente fixa. De acordo com Randle (1992) e Lloyd et al. (1997), a orientagdo de

um par de eixo/angulo de desorientagcdo pode ser descrita através da equagao 5.3

g =% (53)

Esse par pode ser determinado pela matriz de rotagdo 5.4, 5.5, 5.6 e 5.7 (Mainprice et al.

1993)

a1
6 =cos 1[5(g11+g22+g33—1)} 54
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y= g23._g32 (5.5)
2sin @

v= &1 '_g13 (5.6)
2sin @

W 8 ‘_g21 (5.7)
2sin @

onde gij sdo os componentes da matriz de orientagdo de 9 elementos.

Dependendo da simetria cristalina a qual pertence o mineral do qual se mede a orientacao,
vai sempre existir um nimero de orientagdes equivalentes que sdo, em principio, indistintas e
impossiveis de detectar. Em um mineral como o quartzo, pertencente ao sistema trigonal classe -
3m, esse nimero de orienta¢des indistingiiiveis ¢ igual a seis. Com o aumento da simetria, esse
numero também aumenta (Mainprice ef al. 1993; Lloyd et al. 1997).

A desorientac¢do entre um cristal A e seu vizinho B também pode ser representada através
de uma matriz com coordenadas cristalinas Ag, novamente através dos angulos de Euler, como

nas equagoes 5.8 € 5.9

Ag =[p..9,] (5.8)

Ag_l[”_¢2a¢,7[_¢1] (5.9

ou através do par eixo/angulo de rotagdo, como demonstrado nas equagdes 5.10 ¢ 5.11.

ek o)

(5.11)
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O par eixo/angulo de rotagdo pode ser plotado utilizando tanto o cristal A como B como
referéncia. Se utilizarmos apenas um desses cristais como referéncia, esses pares podem ser
plotados no espaco dos angulos tripos de Euler (i.e. figura de pdlo inverso), cujas dimensdes
variam com a simetria do mineral estudado (120° para cristais de quartzo, 180° para moscovita).
Contudo, ¢ possivel que ambos cristais A e B sejam utilizados como referéncia. Nesse caso, ¢
preciso considerar a a desorientagdo (Ag) e (Ag™") entre os mesmos. A utilizagio da cristalografia
dupla desses dois grao vai reduzir consideravelmente as dimensdes desse triangulo. Lloyd et al.
(1997) apresenta um exemplo em que essa relagdo fica mais clara. E de senso comum que em
muitos casos, os cristais de quartzo podem ser considerados como hexagonais, devido ao seu
grupo pontual. Se um par desses cristais possui uma desorientacdo, existem 12 possibilidades
equivalentes e indistintas de indexagao para cada cristal, o que resulta em 144 possibilidades para
a expressao entre a desorientagdo dos mesmos. Essas 144 maneiras sao divididas em 12 grupos,
onde cada grupo apresenta o mesmo angulo de desorientacdo e eixos simétricamente
equivalentes. Dessa maneira, a desorientagdo entre dois cristais adjacentes pode ser expressa de
12 maneiras distintas, mas pelos motivos demonstrados anteriormente, geralmente opta-se pelo
par eixo/angulo de desorientagdo com menor rota¢do possivel. Dessa maneira, a menor unidade
de desorientagdo de cristais de quartzo pode ser representada pelo tridngulo esférico que liga o
eixo-<c> [0001] a duas das representagdes dos prismas de primeira ordem {m}, indexadas como
[10-10] e [1-100]. Esse triangulo representa um setor de 60° do hemisfério cristalino, que vai ser
utilizado como figura de pélo inverso (Fig. 5.5),

Por outro lado, se a simetria trigonal for considerada, o nimero de possibilidades de
indexacdo cai pela metade para cada um dos cristais, resultando em 36 maneiras diferentes de
demonstrar essa desorienta¢do, ou 72, no caso da bicristalografica entre o par. Isso resulta em um
triangulo esférico cuja base possui 120° ou seja, o dobro do anterior, e por isso tem seu uso

limitado a estudos de orientagdo individual das formas cristalograficas.



Capitulo 5 — Limites de graos em cristais de quartzo 155

5.4 Resultados obtidos

5.4.1 Freqiiéncia dos dngulos de desorientacio

Os histogramas de freqiiéncia relativa das desorientacdes dos cristais de quartzo das
amostras PF-6 e PF-10 mostram dois picos principais referentes a diferenga angular entre cristais
vizinhos (Figs. 5.6 ¢ 5.7). O primeiro pico, a esquerda do grafico, esta relacionado com o angulo
de desorientagdo variavel entre 5° e 10 ° e mostra freqliéncias relativamente altas, entre 0,018 e
0,019. Esse pico decresce abruptamente para angulos entre 10° e 15° ¢ com o aumento da
diferenga angular entre esses cristais vizinhos a freqiiéncia também aumenta de forma suave e
constante até 50°-55°. Entre 35° e 55°, essa freqiliéncia relativa esta bem proxima da linha tedrica

que marca uma distribui¢do de limites de grao aleatoria.
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Figura 5.5 — Rede estereografica ilustrando as principais dire¢des cristalinas de um cristal de quartzo, ¢ a ilustragéo,
em cinza claro, da figura de polo inverso de 120°, devido a simetria trigonal, ¢ em cinza escuro, a mesma figura s
que com 60°, devido a consideracdes simétricas do quartzo que permitem a utilizacdo de uma figura para cristais
hexagonais. Modificado de Linker ef al. (1984).

Um aumento abrupto da freqiiéncia relativa entre 55° e 60° marca o segundo pico, cujos
valores sdo de aproximadamente 0,032 e 0,036, para as amostras PF-6 e PF-10, respectivamente.

Esses valores sdo no geral trés vezes maiores que a freqliéncia média dos outros angulos de
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desorientagdo, e aproximadamente o dobro dos valores do primeiro pico. Novamente, ocorre uma
queda acentuada da freqiiéncia relativa entre 60° e 65°, mas cujos valores sdo ligeiramente
maiores que os apresentados pelas diferengas angulares < 60°. Até o limite angular maximo
permitido pela simetria cristalina do quartzo (104,5°), ocorre pouca variacdo nas freqiiéncias,
notando-se um leve aumento das mesmas até¢ 85° e 90°, quando a mesma decresce de forma
abrupta até atingir o valor zero em 105°.

Com excegdo desses dois picos, as freqiiéncias relativas dos angulos de desorientagdo
nunca ultrapassam valores de 0,012 em ambas as amostras (PF-6 e PF-10), sendo que na média
esses valores sdo ligeiramente menores a esquerda do pico de 55°-60°. Essa diferenca marca uma
assimetria do histograma, que também ¢ descrita por Neumann (2000), Wheeler et al. (2001) e
Lloyd (2004). No caso do ultimo, essa assimetria ¢ invertida, ou seja, os picos a esquerda do
intervalo 55°-60° sdo ligeiramente maiores que a direita do mesmo. Além disso, angulos de
desorientacdo menores que 40° para cristais vizinhos ocorrem com freqiiéncias maiores que as
esperadas no caso de uma distribuicdo aleatéria teodrica, enquanto acima desse valor essa
freqiiéncia relativa € menor, com excegdo, ¢ claro, para os picos dos intervalos de 5°-10° ¢ 55° ¢
60°.

Nas duas amostras estudadas, a freqiiéncia dos angulos de desorientagdo entre pares de
cristais selecionados aleatoriamente (barras vermelhas dos histogramas) aumenta
progressivamente a medida que o angulo de desorientacdo também aumenta e ndo ocorrem picos
de valores altos, como os descritos para cristais vizinhos. Os valores de freqiiéncia relativa entre
pares de cristais aleatoriamente selecionados sdo sempre maiores que os referentes aos pares de
cristais vizinhos, com exce¢do dos picos descritos acima. Entre os intervalos de 45°-55° e 90°-
100° os valores relativos de freqiiéncia sdo exatamente os mesmos esperados no caso de uma

distribuicdo aleatoria de limites de grao dentro de um agregado.

5.4.2 Relagoes de orientaciao dos eixos de desorientacao

Os pares eixos/angulos de desorientacdo obtidos pelo mapeamento completo das amostras
sao plotados em figuras de polo (Figs. 5.9 ¢ 5.11) e de pdlo inverso (5.10 e 5.12) para as duas
amostras analisadas. Para facilitar a visualizacdo, também sdo mostradas as figuras de polo de

eixos-<a>, <m>, <c>, <r> e <z> das amostras PF-6 ¢ PF-10 (Fig. 5.8 a ¢ b). A partir da analise
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desses diagramas, foram reconhecidas as seguintes relagdes entre esses pares de desorientacdo, a
trama cristalografica de quartzo e as formas cristalograficas desse mineral:

(1) A relagdo mais clara observada tanto nas figuras de pdlo quanto de pdlo inverso refere-se a
forte concentragdo dos eixos de desorientacdo paralelamente aos eixos-<c> de quartzo em
angulos de desorientacdo variaveis entre 55° e 60°. Nas figuras de polo (Figs. 5.10 e 5.12) a
distribuicdo desses eixos ocorre ao longo de uma guirlanda unica assimétrica centrada em Y
muito semelhante a de distribuicdo de eixos-<c>, tanto na amostra PF-6 quanto PF-10 (Fig. 5.8 a
e b). Essas figuras mostram inclusive a mesma assimetria € as mesmas zonas de maior
concentracdo que as observadas na figura 5.8. Nas figuras de polo inverso, os eixos de
desorientagdo possuem forte concentragdo no extremo do diagrama, paralelamente ao eixo-<c>
de quartzo, como apontado nas figuras 5.10 e 5.12. Entre 50°-55° e 60°¢ 65° também ocorre uma
concentracdo relativamente forte de eixos de desorientagdo paralelamente aos eixos-<c>.
Contudo, essa concentragdo sé € registrada pelas figuras de polo inverso, pois a guirlanda descrita
acima nas figuras de pdlo comuns ¢ limitada ao intervalo de desorientacdo compreendido entre
55°-60°, estando dispersa em intervalos inferiores e superiores;

(2) Os eixos de desorientagdo de baixo angulo entre 5°-15° também mostram contornos de maior
concentracdo paralelamente os eixos-<c> de quartzo nas figuras de polo inverso (Figs 5.10 e
5.12);

(3) Entre 5°-20° e 25°-50° ocorrem concentragdes fracas de eixos de desorientagdo paralelamente
as formas romboédricas {r} e {z}. Nas figuras de polo, os eixos orientados paralelamente as
formas romboédricas desenvolvem concentragdes nos quadrantes NW-NNW e SW-SSW (Figs.
5.9,5.10,5.11 e 5.12);

(4) Concentragcdes dos eixos de desorientagdo também ocorrem paralelamente as formas
romboédricas agudas {7} também sdo observadas em intervalos de desorientagdo entre 15°-20°,
25°-35° e 40°-50° (Figs. 5.10 € 5.12) ;

(5) Apos o intervalo de 55°-60° ocorre a dispersdo da concentragdo paralelamente ao eixo-<c> em
direcdo a porcao esférica do tridngulo da figura de pdlo inverso. Esse efeito ¢ ocasionado pela
simetria cristalina, pois como visto anteriormente, assumindo uma simetria hexagonal para os
cristais de quartzo o angulo maximo de desorientagdo com os eixos-<c> ¢ de 60° (Figs. 5.10 e

5.12);
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Figura 5.6 — Histograma de freqiiéncia relativa mostrando a distribui¢do dos angulos de desorientacdo entre pares de
cristais vizinhos (azul) e pares de cristais selecionados aleatoriamente (vermelho) resultante do mapeamento das
orientagdes da amostra PF-6. Observa-se o desenvolvimento de dois picos em relagdo aos cristais vizinhos, um entre
5-10° e outro entre 55-60°. Histograma gerado com o auxilio do programa Channel 5®.
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Figura 5.7 — Histograma de freqiiéncia relativa mostrando a distribui¢do dos dngulos de desorientag@o entre pares de
cristais vizinhos (azul) e pares de cristais selecionados aleatoriamente (vermelho) resultante do mapeamento das
orientagdes da amostra PF-10. Observa-se o desenvolvimento de dois picos em rela¢do aos cristais vizinhos, um
entre 5-10° e outro entre 55-60°. Histograma gerado com o auxilio do programa Channel 5®.
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(6) Entre 65° ¢ 75° os eixos de desorientagdo alinham-se preferencialmente em posig¢oes paralelas
aos romboedros {mt} € {—m}, e vio continuamente migrando em diregdo a superficie esférica do
triangulo, onde no intervalo de 85°-90° assumem posic¢des paralelas as formas romboédricas {r} e
{z};

(7) Quanto maior a proximidade com o angulo méximo de desorientagdo permitido pela simetria
cristalina do quartzo (104,5°), maior a probabilidade de encontrarmos eixos de desorientagdo
orientados paralelamente aos eixos-<m> desse mineral. Nas figuras de polo inverso isso €
materializado pelas fortes concentragdes no limite entre as laterais retas do tridngulo e sua base
esférica, enquanto nas figuras de polo as mesmas sdo representadas pelas guirlandas de grande
circulo periféricas ao circulo primitivo da rede, proximos ao eixo-X de referéncia. As figuras de
polo para os eixos de desorientagdo de alto angulo sdo bastante semelhantes as distribui¢des das
orientagdes preferenciais dos prismas de primeira ordem para ambas as amostras (Figs. 5.9, 5.10,

5.11e5.12);
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Figura 5.8 — Figuras de polo de eixos-<a>, <m>, <¢>, <r> e <z> de cristais de quartzo das amostras PF-6 ¢ PF-
10, plotadas no hemisfério inferior da rede de igual area de Schmidt. Nota-se as concentragdes simétricas entre
eixos-<a> e <m>, ambas assimétricas em relagdo ao sistema de referéncia, bem como o desenvolvimento de
guirlandas unicas assimétricas centradas em Y de eixos-<c>, indicando assimetria inversa nas duas amostras
analisadas. Os eixos-<r> desenvolvem duas distribui¢des preferenciais, enquanto os eixos-<z> ocorrem
concentrados em trés areas simétricas do esterercograma, refletindo a assimetria trigonal desse mineral.
N=numero de medidas, linhas de contornos marcadas na legenda de cada uma das figuras. Maiores detalhes no
Capitulo 4.

(8) Uma fei¢do bastante interessante e caracteristica de todas as figuras de poélo inverso € a
auséncia de eixos de desorientagdo orientados paralelamente aos eixos-<a>, para qualquer angulo
de desorientagdo;

(9) Ocorrem também concentracdes relativamente baixas de eixos de desorientagdo pouco

concentrados paralelamente a formas cristalograficas nao especificas, como {10-12} e {11-23}.
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5.5 Discussao

5.5.1 As freqiiéncias de distribuicido dos angulos de desorientacio

A partir da andlise dos histogramas de freqiiéncia relativa dos intervalos dos dngulos de
desorientagdo entre cristais vizinhos, algumas caracteristicas principais podem ser ressaltadas.

A primeira refere-se a freqiiéncia zero relacionada aos angulos de desorientagdo do
intervalo compreendido entre 0° e 5° (Figs. 5.6 e 5.7). Isso ocorre porque os célculos para as
determinagdes de desorientagdes de baixo angulo sdo propicias a erros, devido a imprecisao das
medidas desses limites utilizando um sistema MEV/EBSD (e.g. Trimby et al. 1998; Wheeler et
al. 2001). Esses erros das medidas de orientagcdo provocam erros nos calculos das desorientagdes
que sdo proporcionalmente maiores para angulos de desorientacdo pequenos. Contudo, como
demonstrado por Humphreys & Bate (2006), se um grande nimero de medidas for obtido em
uma célula unitaria ou mesmo em um subgrao isolado, através da diminuicao do stepsize, a média
das orientagdes pode ser usada para diminuir a dispersao ocasionada pela imprecisao das
medidas. Isso permite que determinac¢des de angulos de desorientagdo entre limites de subgraos
maiores que 0,5° sejam medidos.

O pico de freqiiéncia referente ao intervalo de desorientacdo entre 5° e 10° esta
relacionado ao desenvolvimento dos limites de subgraos observados tanto nos cristais mais
grossos quanto nos graos ja recristalizados dessas rochas. Esses subgrdos sdo iniciados como
limites de baixissimo angulo de desorientagdo a partir de uma rede cristalina comum aos dois
lados separados por essa borda. Ao contrario do sugerido por Lloyd & Freeman (1991), os eixos
de desorientagdo de limites de grao de baixo angulo ndo apresentam um padrdo especifico, apesar
de existir uma fraca tendéncia do alinhamento dos mesmos paralelamente ao eixo-<c> de
quartzo.

Esse pico ¢ seguido de uma queda abrupta nos valores de freqiiéncia, ¢ seu minimo ocorre
no intervalo de 30°-35° Isso parece ser incompativel com o processo continuo do aumento do
angulo de desorientagdo devido a rotacdao progressiva dos subgraos, e poderia estar refletindo a
mudancga do processo material responsavel pela formagao desses limites para a recristalizagdo por

migracao de limites de grao.
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Contudo, nao significa que a operagdo de dois ou mais sistemas de deslizamento
compativeis e combinados ndo possam provocar um aumento do angulo de desorientagdo
(Mainprice et al. 1993; Lloyd et al. 1997). Em muitas situagdes ¢ comum que o aumento
progressivo do angulo de desorientacdo pelos deslizamentos intracristalinos basais paralelamente
a diregcdo <a> em cristais de quartzo seja seguido por uma aparente diminuicdo do mesmo se o
SD mudar para prismatico-<a>. Desse modo, nada impede que baixas freqliéncias de
desorientacdo com angulos em torno de 30° sejam resultantes da rotacdo progressiva dos
subgraos.

Com o aumento progressivo do angulo de desorientagao, ocorre também um leve aumento
das freqiiéncias relativas, a partir desses angulos de 30°. Segundo Neumann (2000) e Lloyd
(2004), esse aumento ¢ ocasionado pela atuacdo de diferentes sistemas de deslizamento
especificos, que podem funcionar isoladamente ou interagir com outros sistemas
geometricamente compativeis. A atuagdo de varios sistemas de deslizamento intracristalinos faz
com que os eixos de desorientacdo nao desenvolvam fortes concentragdes nas figuras de polo e
polo inverso, e de maneira geral possuem uma orientacdo fortemente aleatéria (Randle 1992;
Lloyd 2000). Além disso, ¢ importante considerar novamente a atuacao de outros processos na
substitui¢do da recristalizagdo por rotacdo de subgraos. Algumas das microestruturas observadas
nessas rochas parecem estar relacionadas com a recristalizagao por migragao dos limites de graos
dos cristais em dire¢do aos de de maior energia interna. Se a atuagdo desse processo € pervasiva,
e se 0 mesmo nao ¢ controlado fortemente pela cristalografia dos graos, entdo ¢ possivel que os
limites gerados por esse processo também ndo mostrem fortes concentragdes dos eixos de
desorientacdo entre um cristal e seu vizinho. Também ¢ possivel que as maclas dos cristais de
quartzo exercam algum em relagdo a esse aumento leve na freqiiéncia relativa (e.g. Lloyd 2004),
mas a determinagdo precisa dos seus efeitos ainda precisa ser investigada em detalhe.

O pico de maxima freqii€éncia relativa esta relacionado ao intervalo de desorientagdo entre
55° e 60°, e possui um valor que de maneira geral ¢ o dobro do segundo maior pico e trés vezes

maior que a média das freqiiéncias da maioria dos intervalos de desorientacao.
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Figura 5.9 — Figuras de p6lo mostrando a distribui¢do dos pares eixos/angulos de desorientagdo em relacdo ao
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nimero acima de cada um dos estereogramas representa o intervalo angular amostrado, e o nlimero de baixo refere-
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Figura 5.11 — Figuras de p6lo mostrando a distribui¢do dos pares eixos/angulos de desorientagdo em rela¢do ao
sistema de referéncia das amostras (foliagdo E-W vertical, lineagdo E-W horizontal) da amostra PF-10. O primeiro
numero acima de cada um dos estereogramas representa o intervalo angular amostrado, e o nimero de baixo refere-
se a quentidade de pares plotados. Figura gerada a partir do programa Channel 5®.



Capitulo 5 — Limites de graos em cristais de quartzo 166

o 5-10° (BE38pts) 10-15° (2148pts) 16-20° (1813pts) Z\‘jrﬂ:‘w:;irndmm
F R (L130204.cp1]
Quarznew (3]
Complete dats set
. 73574 dala poirls
w S \ E qusl £rea projection
Upper hemispheres
\ //_> D\/\ — \} [Hall widh 107
. / R J Custer sizer0*
N / / = E4p. densiies (mud)
K / pd Mir=0.00, Max=106.15
Sy i o T — [
- : —
~ " L7 =
s — I
E—
26-30° (2260pts) 30-35° (2371 ts) E— o]
e — 65—
s — 71—
. \ o — g}
ﬁ| O . I
NN T — N 10—
) 3 11—
/ (/\ > L_/_>7\C/\ 12—
— 13—
o/ < ﬁ7 O ﬁ 74 —]
T 7 \-// -
b} o 3 o 17—
E ) E=
19—
P —/ -
A0-45° (2710pts) 45-50° (3362pts) 2:
pesl
r 24f——]
B L .
\\ o
/N 21—
Pl
T | S| B
- g —1
/ / o
' /_// O / 21—
N P o B
~ H—
d - / =
_J// a7—]
56-60° (13106pts) 60-65° (4343pts) i:
L = =
3 al—
B ™ -
B ™ e 42
‘\\ \ 43—
~. ~ 4
45—
\\ \\ 1o
7 > —
/ / gl
/ s
sof—
51
- 52)
A s
[ L =
85-70° (3822p1) 70-75° (3944pts) 75-30° (4208pts) :
. 8 =7l
e \\\ \\\ i
60
_,/{ %\ J?/X\ \//\\ &1
o " =
=iV _/ &3]
64
L )4 P %
e / L <L [
e 4 “ 7%
- / l? /// é/ 2
S Pt
l// j;// D,//y Ly
= 7
80-85° (4362pts) 85-50° {4438pts) 50-95° (4261 pts) g
\\ \ - =
.y S ﬁ
\\ \/7‘\ =
y 3
= © h /// ™ i &
L T 7 7 d
= J ]
= /L= 33
™ / /—j // 84
5
o /) // //// s 86|
== _ R 2y o
96-100° (131 4pts) 100-105° (150pts) &
a0
El
%
S \\\ e
M e N
~ . po
%
(== 4 b
a9
y s
1 100)
.
P/ e n
L/, L 03]
s
L L lﬁ

Figura 5.12 — Figuras de pdlo inverso mostrando a distribui¢do dos pares eixos/angulos de desorientacdo em relagdo
ao sistema cristalino, como apresentado na figura 5.5, da amostra PF-6. O primeiro niimero acima de cada uma
dessas figuras representa o intervalo angular dos eixos, e 0 segundo niimero refere-se a quantidade de pares plotados.
Figura gerada a partir do programa Channel 5®.
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Esse exagero na freqiiéncia resulta do efeito de superposicao entre o pico resultante das
maclas Dauphiné e o pico referente aos angulos de desorientagdo com esse intervalo, resultantes
dos deslizamentos intracristalinos sensu stricto (Wheeler et al. 2001; Lloyd 2004; Pehl & Wenk
2005)

. As desorientagdes provocadas pelos sistemas de deslizamento em si sdo resultantes do
acumulo progressivo dessas desorientacdes devido a rotagdo continua dos cristais, o que resulta
em um intervalo angular destas, que no presente caso varia entre 55°-60°. Por outro lado, a macla
Dauphiné gera uma desorientagdo precisa de 60°. Contudo, ndo se sabe ao certo quanto cada um
desses fatores influencia nesse pico de freqliéncia, visto que tanto as maclas quanto a
recristalizag@o por rotacdo progressiva da rede cristalina sdo bastante comuns em tectonitos ricos
em quartzo (Tullis & Tullis 1972; Lloyd et al. 1992; Mainprice et al. 1993; Lloyd 2004).

E possivel que determinagdes em quartzo milonitos recristalizados inteiramente por
migracao de limites de graos em altas temperaturas fornegam dados importantes sobre o papel
desempenhado exclusivamente pelas maclas Dauphiné na geragdo desse pico de maior
freqiiéncia. Se a recristalizagao por rotagdo de subgraos nao ¢ atuante, entdo o efeito ocasionado
pela rotacdo progressiva dos limites pode ser descartado. Se ndo existe controle cristalografico na
recristalizag@o por migragao de limites de grao, entdo a tendéncia é que as distribuigdes dos eixos
e as freqiiéncias relativas dos angulos de desorientagdo sejam aleatérias. Se mesmo assim
persistir um pico de freqliéncia entre 55°-60°, ¢ provavel que o mesmo seja quase que
inteiramente relacionado a presenca das maclas Dauphiné menos as desorientagdes aleatdrias
formadas nesse intervalo angular.

Outro fator interessante relacionado a esses picos de alta freqiiéncia refere-se a assimetria
dos mesmos. Se observarmos os histogramas, percebe-se que as freqiiéncias relativas
relacionadas com os intervalos <60° sdo ligeiramente menores que as relacionadas com os
intervalos que seguem o pico de maior freqiiencia. Essa assimetria ¢ exatamente inversa a
apresentada por Lloyd (2004, pgs. 48 e 50), tanto em relagdo as determinagdes diretamente
relacionadas as maclas Dauphiné como no perfil realizado no quartzo milonito estudado pelo
referido autor. Contudo, ¢ semelhante a assimetria determinada por Wheeler et al. (2001, pg.
115). Segundo Lloyd (2004), a assimetria observada nos histogramas resultaria do fato de que os
sistemas de deslizamento com eixos de desorientacdo orientados paralelamente ao eixo-<c> de

quartzo possuem uma atuagdo limitada até o maximo de desorientagdo de 60°, devido a simetria
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desse mineral. Isso explica o porqué do decréscimo das freqiiéncias relativas em angulos de
desorientagdo acima de 60°, tanto na macla Dauphiné quanto no perfil transversal ao milonito,
pois ocorre uma queda instantanea da contribuicdo desses sistemas acima desse angulo de
desorientacdo.

A semelhanga entre os histogramas das amostras PF-6 e PF-10 (Figs. 5.6 ¢ 5.7) com os
dados apresentados por Wheeler et al. (2001) parece refletir diretamente a atuagdo dos processos
de recristalizacdo dindmica das amostras estudadas. Os dados de desorientagdo obtidos pelo
referido autor sdo provenientes de uma amostra deformada experimentalmente por Hirth & Tullis
(1992) em condicdes de alta temperatura e baixa taxa de deformacdo. Essa amostra apresenta
feigoes de recristalizagdo intensa resultantes da atuacdo concomitante da recristalizacdo por
rotagdo de subgrdos e migracdo de limites de grdo. Da mesma forma, a descricdo das
microestruturas apresentadas no Capitulo 4 sugere a atuacdo desses mesmos processos nas
referidas amostras. Somado ao fato de em que ambos os casos ocorre a auséncia de texturas
miloniticas tipicas, como na amostra analisada por Lloyd (2004), entdo parece que 0S processos
de recuperacdo sao os maiores responsaveis por essa diferenca na assimetria dos histogramas. A
substituigdo progressiva da recristalizagdo por rotagdo de subgraos pela migracdo de limites de
grao poderia muito bem ocasionar esse efeito, visto que o aumento da freqiiéncia ocorre
concomitantemente ao aumento das concentragdes dos eixos de desorienta¢do nas denominadas
“zonas proibidas” nas figuras de polo inverso. A maior concentracao desses eixos nessas zonas €
comum tanto no quartzo milonito estudado por Lloyd (2004) quanto na rocha inteiramente
recristalizada de Wheeler (2001), mas s6 ocorre associada a um aumento de freqiiéncia dos
maiores angulos de desorientagdo no caso do ultimo trabalho. Contudo, se a migracdo de limites
de grdo ocorre, em principio, sem um forte controle das propriedades cristalograficas do quartzo,
¢ de se esperar que os novos limites de grao associados a sua formagdo tenham intervalos de
desorientagdo mais variados do que o esperado para um tectonito recristalizado por rotagdo de
subgraos. Empiricamente, isso resultaria em uma distribuicdo das freqliéncias relativas
homogénea para todos os intervalos compreendidos pelos histogramas, com exce¢ao do pico de
60°, que em principio deveria ser menor, refletindo apenas a presenca das maclas Dauphiné. Por
outro lado, a continua rotagao dos cristais pela atuagao dos sistemas de deslizamento também nao
consegue explicar completamente esse aumento das freqii€ncias acima de 60°, mas que parece ser

caracteristico de rochas intensamente recristalizadas. Em principio, essas freqiiéncias deveriam
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diminuir em desorientagdes >60°, novamente devido as questdes de simetria desse mineral.
Dependendo da posi¢do dos eixos de desorientagdo, os angulos maximos de desorientacdo podem
variar entre 60° e 109°, e quanto maior for esse angulo mais distante estdo esses eixos de
desorientacdo do eixo-<c> de quartzo (e.g. Randle 1992; Lloyd et al. 1997). Dessa maneira,
acima do limite de 60° existe uma diminuigdo aparente dos sistemas de deslizamento disponiveis
para a acomodacao da deformacao e formagao de novos limites de grao. Contudo, um sistema de
deslizamento responsavel pela rotacdo progressiva da rede cristalina entre dois cristais vizinhos
ndo pode simplesmente deixar de atuar porque atingiu o valor maximo de desorientagdo
permitido pela simetria do cristal em questdo. Isso obviamente causaria uma instabilidade
mecanica das microestruturas pois parte da deformag¢do acomodada por esse sistema de
deslizamento teria que ser particionada de outra maneira (Mainprice ef al. 1993). Assim, parece
que os angulos de desorientacdo sdo continuamente acumulados mas, ao atingirem esse valor
limite caracteristico de cada uma das formas cristalograficas, sdo automaticamente transferidos
para uma desorientacdo simétrica de mais baixo angulo. No caso de dois cristais vizinhos de
quartzo, uma desorientacdo de 61° pode ser reconhecida tanto como uma de 59° ou 1°. Nesse
caso, a primeira contribuiria para o aumento do pico do intervalo de 55°-60°, enquanto a segunda
estaria relacionada com os picos de baixo angulo relacionados a formagao de subgraos (Lloyd
2004). Isso parece incoerente, visto que limites de alto angulo entdo poderiam ser tratados como
limites de subgrao. Contudo, alguns sistemas de deslizamento se utilizam das mesmas dire¢oes de
deslizamento para diferentes formas cristalograficas (e.g. (c)<a>; {m}<a>). Isso resulta no
desenvolvimento de limites paralelos, o que significa que a desorientagdo acumulada pode ser
progressivamente transferida para sistemas de deslizamento com valores-limite de desorientagdo
mais altos. Além disso, ¢ possivel que alguns sistemas de deslizamento ou mesmo as maclas
Dauphiné funcionem como acumuladores de desorientagdo no caso de alguns limites de grao sem
aparentemente exceder os valores angulares permitidos. Porém, seja qual for o mecanismo de
deformacdo responsavel pelo desenvolvimento dos limites de grdo em rochas ricas em quartzo, o

angulo maximo entre estes nunca vai exceder 104,5° (Wheeler et al. 2001; Lloyd 2004).
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5.5.2 Relagdes entre eixos de desorientagdo e trama cristalografica

Dentre as caracteristicas apresentadas acima, a que mais se destaca ¢ a intima relagdo
entre os pares eixo/angulo de desorientacdo com a orientagdo preferencial dos eixos-<c> de
quartzo das duas amostras analisadas em angulos de desorientacdo entre 55° e 60°, tanto nas
figuras de p6lo como de podlo inverso. O paralelismo entre os eixos de desorientacdo e os eixos-
<c> de quartzo reflete diretamente a presenca de maclas de Dauphiné nas microestruturas dessas
rochas. O angulo de 60° em torno do eixo-<c> refere-se a quantidade de rota¢do necessaria para
paralelizar um lado da macla com o outro (e.g. Mainprice et al. 1993; Wheeler et al. 2001; Lloyd
2004). Inicialmente essas microestruturas eram interpretadas como resultantes das
transformacdes polimorficas displacivas de quartzo-B para quartzo-o, com a diminui¢do das
temperaturas (e.g. Klein 2002). Contudo, analises de detalhe de cristais de quartzo mostraram que
as maclas Dauphiné sdo comumente encontradas em tectonitos ricos em quartzo, tornando-se esse
tipo de microestrutura uma fei¢do comumente observada nesses tectonitos (Lloyd & Freeman
1992; Mainprice et al. 1993; Lloyd et al. 1997; Lloyd 2004; Pehl & Wenk 2005). Nesse tipo de
rocha, essas microestruturas sdo geradas pelo processo de maclamento mecanico de monocristais
“pais”, ou seja, cristais principais do qual se originam outros cristais de menores dimensdes a
partir de processos de cominuicao de grao (Wheeler ef al. 2001). Dessa maneira, a presenga de
maclas Dauphiné obrigatoriamente deve ocorrer em cristais que possuam redes cristalinas
adjacentes, e ndo desconectadas. Parece, desse modo, ser essa ¢ a explicagdo mais plausivel para
a auséncia de picos no intervalo de 55° e 60° em pares de cristais selecionados aleatoriamente no
interior da rede cristalina.

No entanto, concentragdes de eixos de desorientacdo paralelamente aos eixos-<c> de
quartzo em angulos menores que 55°-60° (Figs. 5.10 & 5.12), o que ndo pode ser explicado pela
presenca desse tipo de macla. Apesar das concentragdes serem mais baixas do que as
apresentadas por Lloyd (2004), o paralelismo entre esses dois eixos sugere que o eixo de rotacdo
e o eixo de desorientacdo dos cristais de quartzo sdo paralelos. Se essa acertiva é verdadeira e
ambos 0s eixos apresentam uma relagdo estreita com os eixos-<c> de quartzo, ¢ provavel que o
sistema de deslizamento responsavel por tal desorientagdo entre um cristal e seu adjacente seja do
tipo prismatico, como {m}<a>. Ainda em relacdao aos eixos com baixo angulo de desorientacao,

existe um pico de freqiiéncia entre 5° e 10° que provavelmente esta relacionado com a iniciagao e
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o desenvolvimento de limites de subgraos. Muitos destes limites de baixo angulo devem ter se
desenvolvido pela ativagdo de sistemas de deslizamento prismaticos em <a>, mas podem ser,
igualmente, devido a atuagdo de outros sistemas de deslizamento para a deformacdo de quartzo
em temperaturas moderadas, como {r/z}, {-n} e (c) explorando as dire¢des <a> como principal

dire¢do de deslizamento.

5.5.3 Formacio e orientacio dos limites de griao

Através da analise dos pares eixo/angulo de desorientacdo € possivel determinar as
orientagdes dos limites de grao inclinados e rotacionados, bem como obter informagdes a respeito
de sua génese. Para isso, ¢ necessario conhecer as relagcdes entre os eixos de desorientacdo (Eli e
Elr) para cada tipo de limite, os eixos de rotacao cristalina, os polos dos planos de deslizamento ¢
suas diregoes (Figura 5.1). Contudo, a utilizagdo desses pares permite a analise dos limites de
grao considerando apenas que os mesmos foram nucleados e desenvolvidos pela ativagdo de
deslizamentos intracristalinos, o que de fato ndo acontece sempre (e.g. Nicolas & Poirier 1976;
Poirier 1985). A Figura 5.13 mostra, em uma figura de pélo inverso, em uma figura de pdlo e em
desenhos esquematicos, os principais tipos de limite de grdo e suas orientacdes em relagao as
formas cristalograficas do quartzo.

Novamente, a relagdo que mais chama atengdo ¢ a forte concentracdo de eixos de
desorientagdo orientados paralelamente aos eixos-<c> de quartzo em angulos de desorientacdo de
até¢ 60°, mas particularmente no intervalo entre 55°-60°. De maneira geral, rochas ricas em
quartzo deformadas e recristalizadas em condi¢des de temperaturas intermediarias, como as
amostras estudadas, possuem sistemas de deslizamento intracristalinos que exploram a dire¢do
<a> como principal dire¢do de deslizamento, onde os principais sistemas sdo (c)<a>, {r/z}<a>,
{n}<a>e {m}<a> (Hobbs 1985; Schmid & Casey 1986; Law 1990; Lloyd et al. 1992). Cada um
desses sistemas possui um eixo de rotagdo unico, que sdo, respectivamente {m}, {n/n’}, {r} e (c).
Desses pares de SD/R, somente o prismatico <a> é capaz de produzir concomitantemente eixos
de rotacao e de desorientacdo orientados paralelamente ao eixo-<c> de quartzo (Mainprice ef al.
1993; Lloyd 1997). Dessa maneira, existem duas possibilidades principais para as orientagdes dos

limites de grao.
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SISTEMAS DE DESLIZAMENTO INTRACRISTALINOS

Indices Miller-Bravais

Simbolos {hkil} [UVTW] Orientacoes de limites inclinados
PPD DD PPD DD R/Edli PPD DD
(c) <ta> (0001) [11-20] {m} (c) <ta>
() {m} (0001) [1-100] <ta> (c) {m}
{m} <ta> {10-10} [1-210] (c)**** {m} %% <ta>
{m'} <ta> {1-102} [11-20] {r} {n"} <+a>
{r} <ta> {10-11} [1-210] {w'} {r} <ta>
{z} <ta> {01-11} [2-1-10] {m} {z} <+a>

Tabela 5.1 — Relagdes entre os principais sistemas de deslizamento intracristalinos do quartzo em condicdes de
temperaturas baixas a intermedidrias, eixos de desorientagdo e as possiveis orientagdes de limites de grao inclinados
relacionados com esses sistemas. PPD refere-se ao polo do plano de deslizamento, DD a dire¢@o de deslizamento, R
¢ o eixo de rotacdo do sistema e Edli é o eixo de desorientagdo de limites inclinados. Os (****) marcam a orienta¢do
de limite de grdo que também pode ser formada pelas maclas Dauphiné.

Esses limites poderiam ser do tipo rotacionado. Nesse caso, obrigatoriamente haveria a
necessidade da atuagdo de pelo menos dois sistemas de deslizamento cujas diregdes sejam
diferentes mas geometricamente compativeis. Segundo Neumann (2000) e Lloyd (2004), uma das
unicas combinagdes possiveis nessas condi¢des de deformagdo seriam os deslizamentos basais
em <a> ¢ <m>. Contudo, deslizamentos basais ao longo das diregdes prismaticas <m> podem ser
confundidos com esse mesmo tipo de deslizamento s6 que paralelamente a <a> e sua distin¢do
nas figuras de pdlo ¢ impossivel de ser realizada (Lloyd & Freeman 1991). Assim, fica dificil
afirmar se 0 mesmo tomou parte durante o processo de recristalizagdo responsavel pela formagao
desses limites de grao, ou se somente ocorreu a atuagao de deslizamentos basais.

Existe, por outro lado, a possibilidade de que esses limites sejam do tipo inclinado. Nesse
caso, a concentracao de eixos de desorientagdo paralelamente aos eixos-<c> indica que os limites
de grao possivelmente sdo paralelos as formas prismaticas do quartzo devido a um deslizamento
{m}<a>, como demonstrado por Lloyd (2004).

Contudo, como discutido no item 5.5.1, grande parte do pico de desorientagdo entre 55°-
60° pode ser atribuida as maclas Dauphiné que, apesar de ndo terem sido analisadas em detalhe
no presente trabalho, sdo bastante comuns em rochas quartzosas milonitizadas. Segundo Lloyd
(2004) nao existe nenhum fator que impega a atuagdo dos sistemas de deslizamentos prismaticos
em <a>, ja que essas maclas sdo paralelas aos planos {m} de quartzo (Fig. 5.14). Dessa forma,
parece que as maclas Dauphiné podem originar limites de grdos especiais através da

desorientagdo em torno do eixo-<c> de quartzo.
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Outra concentragdao importante dos eixos de desorientacdo ocorre acima dos 85°, quando
existe uma forte tendéncia para que os mesmos se alinhem paralelamente aos eixos prismaticos
<m>, na borda das figuras de polo inverso. Em principio, nenhuma das combinagdes
geometricamente possiveis entre os sistemas de deslizamento provavelmente ativos nessas rochas
consegue produzir limites de grdo rotacionados, com eixos de rotagdo e pdlo dos planos de
deslizamento paralelos a <m>. Contudo, o deslizamento basal em <a> faz com que o eixo de
rotagdo do sistema de deslizamento e o eixo de desorientacdo sejam paralelos a {m}. Dessa
forma, os limites de grdo com eixos de desorientagdo concentrados paralelamente aos eixos-<m>
provavelmente sdo do tipo inclinado, formados basicamente por deslizamentos basais (cf. Lloyd
2004).

Uma relacdo menos Obvia, mas que deve ser levada em consideragdo, refere-se a
concentracao dos eixos de desorientagdo paralelos aos eixos-<r> e <z> no intervalo entre 75°-95°,
na amostra PF-6, sendo menos obvia na PF-10. Concentragdes desse tipo ndo podem ser
originadas pela a atuacdo de um sistema unico de deslizamento dos possiveis de terem atuado
nesses agregados. Dessa maneira, os limites de grao responsaveis por essa desorientagdo nao sao
do tipo inclinado. Contudo, a atuagdo conjunta de alguns sistemas de deslizamento
intracristalinos geometricamente compativeis, como os basais e prismaticos na diregdo <a>, ou
romboédricos e prismaticos em <a>, permite a formacdo de limites rotacionados com essas
orientagdes de eixos de desorientagao.

Na amostra PF-6 especificamente, ocorre uma concentragdo de eixos de desorientagdo
paralelamente a forma cristalografica (11-23), entre 70°-75°. A concentracdo paralela a essa
forma cristalografica ndo-usual resulta do desenvolvimento de limites de grdo rotacionados
devido a ativacdo conjunta de dois planos romboédricos de deslizamento (r e m) na direcao <a>.
Novamente existe a necessidade da ativacdo conjunta de dois sistemas de deslizamento, pois
nenhum dos possiveis sistemas atuantes durante a deformacdo desses moscovita-quartzo
milonitos ¢ capaz de formar limites de grdo com essas orientagdes por sua ativagdo isolada
(Wheeler et al. 2003; Lloyd 2004). Dessa maneira, esses limites de grao ndo podem ser do tipo
inclinado.

Concentragdes de eixos de desorientagdo paralelos as formas (20-21) e (02-21) ndo podem
ser explicadas pelo desenvolvimento de limites de grao inclinados. Contudo, a combinacao de

sistemas de deslizamento nas formas romboédricas {r} e {z} na direcdo <a> associada a
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deslizamentos prismaticos em <a> sdo capazes de gerar limites de graos rotacionados com essa
orientagdo de eixos em angulos altos de desorientagao (>85°).

Algumas outras relagdes dos eixos de desorientacdo orientados paralelamente as formas
romboédricas {n}, {n’} e {p} reportadas por Lloyd (2000, 2004) ndo foram encontradas nas duas
amostras estudadas e ndo foram aparentemente importantes no desenvolvimento de limites de
grao nessas rochas.

Em todas as figuras de polo inverso das amostras PF-6 e PF-10 ndo sdo observados eixos
de desorientacdo paralelamente aos eixos-<a> de quartzo. Isso ocorre porque a diregdo <a> ¢
sempre a principal direcdo de deslizamento intracristalino determinada em rochas deformadas e
recristalizadas em condi¢des de temperaturas intermediarias (e.g. Law 1990; Lloyd et al. 1992;
Kruhl 1996). Como observa-se na Figura 5.1, tanto os limites inclinados quanto os rotacionados
possuem eixos de desorientacdo perpendiculares a direcao de deslizamento intracristalino. Dessa
maneira, nenhum tipo de limite de grdo pode se desenvolver com seus eixos de desorientagdo
paralelamente a essas formas. A auséncia de eixos de desorientagao orientados paralelamente aos
eixos-<a> pode ser usada como evidéncia direta do papel desempenhado por esse eixo como

principal diregdo de deslizamento intracristalino.
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Figura 5.14 — Figura esquematica mostrando um prisma de quartzo (a) juntamente com a definicdo da macla
Dauphiné nesses cristais, resultando em um limite de grio inclinado paralelo aos eixos-<c> (b). O prisma
representado em (c) mostra uma macla Dauphine resultante onde o plano de macla ¢ definido por um limite de grao
rotacionado paralelo ao plano basal desse cristal (cinza escuro), ou seja, perpendicular ao eixo-<c> desse mineral.
Modificado de Lloyd (2004).

Empiricamente, contudo, ¢ possivel que limites de grao formados em rochas quartziticas
em condi¢cdes de alta temperatura desenvolvam concentragdes orientadas paralelamente aos
eixos-<a>. Isso ocorre porque nessas condigdes, os sistemas de deslizamento progressivamente
substituem as diregdes <a> pelas dire¢des paralelas aos eixos-<c> como dire¢ao de deslizamento
principal. Se isso ocorre de fato, ¢ provavel que seja acompanhado por uma diminui¢do marcante
da concentragdo dos eixos de desorientacdo paralelamente a esse eixo-<c>, simultineamente a
transformacao dos eixos-<a> de direcao de deslizamento em eixo de rotagdo do sistema de
deslizamento. Contudo, um estudo de detalhe de quartzitos deformados em condigdes de facies

granulito ou em migmatitos deformados se faz necessario para testar essa interpretagao.

5.5.4 Maclas Dauphiné e a formacao de limites de grio em cristais de quartzo

Os processos responsaveis pela formagao de maclas Dauphiné em tectonitos e o papel das
mesmas como uma microestrutura auxiliar na acomodacdo da deformacdo e na formacao de
limites de grao tem recebido bastante atengdo recentemente (e.g. Lloyd et al. 1992; Mainprice et

al. 1993; Lloyd 2000, 2004; Pehl & Wenk 2005). O efeito ocasionado por essa macla ¢ o de uma
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rotagdo em torno do eixo-<c> de 180°, que devido a simetria do quartzo representa na verdade
um angulo de 60°. Em tectonitos ricos em quartzo, a formacao dessas maclas estd diretamente
relacionada a uma tensdo aplicada em qualquer orientagdo. Em um agregado de quartzo com
orientagdo aleatoria de seus elementos sendo, por exemplo, deformado uniaxialmente, os planos
romboédricos desses cristais irdo se alinhar primeiramente, enquanto as outras formas
cristalograficas permanecem com distribuicao aleatoria (Tullis 1970; Tullis & Tullis 1972). Se
observarmos as constantes elasticas de um monocristal de quartzo (Fig. 5.15) veremos que existe
uma forte anisotropia das mesmas, o que significa dizer que a tensdo necessdria para provocar
uma deformag¢do permanente nesse cristal ¢ diferente para cada uma das formas cristalograficas.
Assim, com o objetivo de facilitar a deformagao, os planos de maior resisténcia (01-11 e 02-21)
serdo maclados para orientar as direcdes menos resistentes (10-11 e 20-21) com a direcdo de
tensdo maxima (Pehl & Wenk 2005). Isso faz com que os polos dos romboedros sejam

orientados paralelamente a direcao de tensdo maxima.

131
123
114
107
99

91
83

75 GPa

Figura 5.15 — Mddulo de Young de um monocristal de quartzo projetada em uma esfera, com as formas cristalinas
indicadas (quadrado branco — eixos-<c>; quadrados pretos — eixos-<a>; circulos pretos e brancos — eixos-<m>;
triangulos pretos e brancos — eixos-<r> & <z>, respectivamente). Calculado a partir das constantes elésticas de
quartzo (McSkimin et al. 1965). Modificada de Pehl & Wenk (2005).

O desenvolvimento desse tipo de macla pode contribuir significativamente para a
diminui¢do do tamanho de grao inicial dos cristais de quartzo nas margens de zonas de alta
deformacao, como demonstrado por Lloyd et al. (1992) e Lloyd (2004). Ainda, dentro de rochas

miloniticas sensu stricto, essas microestruturas sdo continuamente ativadas na acomodacdo da
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deformagdo e auxiliam no desenvolvimento de novos limites de grao (Lloyd et al. 1992;
Mainprice ef al. 1993; Wheeler et al. 2001, 2003).

De acordo com Lloyd ef al. (1992), o desenvolvimento de Maclas Dauphiné em zonas de
alta deformacdo parece ocorrer de forma continua e ciclica. Em um primeiro estagio essas
microestruturas sao formadas dentro de um cristal inicial, formando uma espécie de bandamento,
alternando por¢des de um cristal-pai com porgoes macladas. Seguindo esse processo, uma nova
geracdo dessas maclas divide agora essas bandas alternadamente entre cristais reliquiares do
cristal-pai com graos com macla Dauphiné (Fig. 5.16). Como ndo foram encontrados os
protolitos das rochas estudadas aqui, uma maior discussdo a esse respeito fica comprometida.
Contudo, a analise detalhada dessas microestruturas parece ser de fundamental importancia no
entendimento dos processos de geracdo de limites de grdo e cominuig¢do dos cristais desses
agregados.

Os limites de grao de cristais vizinhos com angulo de desorientagdo de 60° podem tanto
representar a presenca de maclas Dauphiné, como terem sido formados pelo deslizamento basal
na dire¢ao <a>. Nesse ultimo caso, os limites de grao sdo paralelos aos eixos-<c>, ou seja, estao
a alto angulo com os planos basais desses minerais ¢ com a foliagdo milonitica do agregado.
Como por definicdo os limites de graos do tipo inclinado sdo perpendiculares a direcdo de
deslizamento, e nessas condigdes essa diregdo é <a>, entdo esses limites obrigatoriamente estdo a
alto angulo com essa dire¢do, e geralmente sdo orientados paralelamente as formas prismaticas
{m}, da mesma forma que as maclas Dauphiné (Figs. 5.13 e 5.14). Nesses limites inclinados, o
eixo de rotagdo do sistema cristalino ¢ paralelo ao eixo de desorientagdo. Com o aumento do
angulo de desorientagdo, esses eixos prograssivamente mudam de posicdo, e sdo primeiramente
alinhados a (c), sendo seguidos pelo alinhamento paralelo a {n/n’}, (r/z} e finalmente
paralelamente a {m}. Essa mudanca progressivamente faz com que um mesmo tipo de limite de
grao seja capaz de acomodar esse aumento no angulo de desorientagao.

Contudo, essa mesma mudanga faz com diferentes sistemas de deslizamento sejam
atuantes para essa mudanca. Nesse caso, as maclas Dauphiné parecem funcionar como geradoras
instantaneas de limites de grdo orientados paralelamente aos prismas de primeira ordem {mj}.
Isso torna desnecessaria a rotagdo progressiva da rede cristalina até atingir o angulo de 60° de

desorientagdo entre pares de cristais vizinhos (Lloyd et at. 1992; Lloyd 2004).
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Figura 5.16 — Desenho esquematico ilustrando a ciclicidade de desenvolvimento de maclas Dauphiné na
deformag@o em uma zona de cisalhamento de um tectonito rico em quartzo, onde um cristal-pai (a) desenvolve
bandas intergranulares, onde as bandas claras ainda mostram o cristal-pai, ¢ a banda cinza uma dessas
microestruturas (b). Em uma nova geracdo dessas maclas (c), as mesmas dividem essas bandas novamente, formando
agora porgdes reliquiares do cristal-pai e porgdes macladas. A continua ativagdo dessas estruturas parece colaborar
na reducdo inicial do tamanho de griao dos cristais de quartzo, como esquematizado em (d), em um possivel
protomilonito. Modificado de Lloyd (2004).

Nos cristais de quartzo, os limites de grdo paralelos ao plano XY de referéncia
dificilmente sdo do tipo inclinado (Fig. 5.13), pois para isso os eixos de desorientacdo deveriam
ser paralelos ao plano de foliagdo. Dos sistemas de deslizamento discutidos aqui para as amostras
PF-6 e PF-10, apenas (c)<a> tem um eixo de desorientagdo paralelo a {m}. Contudo, a diregdo de
deslizamento ¢ novamente <a>. Se os limites inclinados se formam a alto angulo com essa
direcdo, e assim, perpendiculares a foliagdo, entdo os limites paralelos a XY tem que
obrigatoriamente ser do tipo rotacionado. De acordo com Neumann (2000) e Lloyd (2000, 2004),
os sistemas de deslizamentos geometricamente combinaveis que permitem tal orienta¢do sao
possivelmente {n’}<a> + (c)<a> ou {r/z}<a> + (c)<a>.

A maioria dos limites de grao inclinados observados nas amostras PF-6 ¢ PF-10 ocorrem
paralelamente ao plano YZ de referéncia, enquanto os limites rotacionados tendem ao

alinhamento paralelo ao plano de foliagdo desse sistema (Fig. 5.13 b). Por outro lado, nenhum
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desses limites ¢ formado paralelo a superficie XZ. Essa superficie contém a diregdo de
deslizamento principal <a>, perpendicular aos limites inclinados. Se ocorrer o desenvolvimento
dessas estruturas paralelamente a essa superficie, as mesmas deverdo ser do tipo rotacionada com

eixos de desorientacdo paralelosa'Y.

5.6 Sumario & Conclusoes

O desenvolvimento de limites de grao nos cristais de quartzo pela atuacdo de processos de
recristalizagdo dinamica ¢ uma das principais feicdes microestruturais observadas nas amostras
coletadas na dobra de Plattjen, na regido de Saas Fee. O estudo detalhado do grau de
desorientagdo entre pares de cristais vizinhos e selecionados aleatoriamente nas amostras PF-6 e
PF-10 permitiu determinar os principais tipos e orientagdes desses limites em relacdo as formas
cristalograficas do quartzo.

Os limites de grao de baixo angulo podem ser caracterizados como subgriaos e
possivelmente tenham se desenvolvido pela a atuagdo de deslizamentos intracristalinos
prismaticos em <a>. Contudo, ndo se pode descartar a hipotese de que os mesmos tenham sido
formados por deslizamentos das formas romboédricas ou basais usando a direcdo <a> como
principal direcdo de deslizamento. Os limites de grao cujo angulo de desorientacdo varia entre
55° e 60° provavelmente sdo provavelmente do tipo inclinado, resuntantes da atuacao do sistema
de deslizamento {m}<a>. Contudo, a alta freqiiéncia relativa associada a esse intervalo
possivelmente resulta também da presenca de maclas Dauphiné nesses tectonitos, que resultam
em um angulo de desorientagdo de exatamente 60°. Essas maclas formam um tipo especial de
limite de grao paralelamente as formas prismaticas do quartzo e possuem um papel fundamental
nos processos de diminui¢do do tamanho de grao durante os processos deformacionais. Os limites
de grao com angulos de desorientagdo maiores que 85° também sdo do tipo inclinado e resultam
da atuacdo de deslizamentos (c)<a>. Contudo, concentracdes de eixos de desorientacdo
paralelamente as formas romboédricas de quartzo no intervalo entre 75 e 90° sdo resultantes do
desenvolvimento de limites de grdo rotacionados, pela ativacdo concomitante de sistemas de
deslizamento basais/prismaticos ou romboédricos/prismaticos explorando <a> como principal

direcdo de deslizamento. Concentragdes de eixos de desorientacdo paralelamente a formas
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cristalograficas ndo usuais (e.g. 11-23) possivelmente demonstram a presenca de limites de grao
rotacionados, desenvolvidos por sistemas de deslizamento romboédricos em <a>.

A assimetria mostrada pelos histogramas de freqiiéncia possivelmente resulta da atuacdo
intensa dos processos de recristalizagdo dinamica, talvez envolvendo a substituicdo progressiva
da rotacdo de limites de subgrdo, que possui forte controle cristalografico, pela migracdo de
limites de grao.

A auséncia de eixos de desorientacdo orientados paralelamente a <a> demonstra o papel
desse eixo como principal dire¢do de deslizamento explorada durante o processo de
recristaliza¢ao dessas rochas.

O objetivo principal desse capitulo foi o de demonstrar como a utilizagdo de alguns
conceitos e métodos extensivamente utilizados em estudos de metalurgia podem ser
perfeitamente aplicaveis no caso de rochas deformadas. Dentre esses conceitos, destaca-se a
utilizacdo do par eixo/angulo de desorienta¢do para a determinacdo dos tipos de limite de grao e
suas orientagdes em relagdo as formas cristalograficas do mineral em questao. Esse tipo de estudo
torna-se importante a medida que processos como o deslizamento ao longo dos limites de grao, a
difusdo de estado solido, a recristalizagdo ou mesmo fraturamento estdo intimamente

relacionados a essas microestruturas.



CAPITULO SEIS

PROPRIEDADES SISMICAS

ANISOTROPICAS DOS MOSCOVITA-QUARTZO
MILONITOS

“These rocks...
Shall yet be touched with beauty,
and reveal
the secrets of the book of Earth to man.”

Alfred Noyes (1880 — 1958)
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Capitulo 6

Propriedades sismicas anisotropicas dos moscovita-quartzo milonitos

6.1 Introducio

A acomodagdo da deformagdo resultante de processos orogenéticos ao longo de zonas
de cisalhamento de grande porte possui um papel fundamental na evolugdo geoldgica da
formagdo de cadeias de montanhas (Vauchez & Nicolas 1991). O entendimento dos processos
responsaveis pelodesenvolvimento dessas zonas de alta deformacdo em diferentes niveis
crustais constitui uma ferramenta imprescindivel na elaboracdo de modelos mecanicos para a
evolucdo dinamica da litosfera. Levando-se em consideracdo que no geral, quanto maior a
profundidade de uma zona de cisalhamento menor sera a chance da mesma ocorrer exposta em
superficie, permitindo assim a determinacao direta de suas caracteristicas, outras metodologias
precisam ser adotadas para a obtegdo indireta dessas informagdes. Com a evolugdo dos estudos
de sismologia, diferentes metodologias como a sismica de reflexdo e a birrefringéncia de
ondas sismicas tem sido desenvolvidas nos ultimos anos (e.g. Mainprice & Silver 1993;
Barruol & Mainprice 1993). Através dessas, ¢ possivel gerar imagens precisas das zonas em
escala litosférica, de modo a obter-se dados relacionados a sua geometria e suas caracteristicas

de fluxo durante a deformacao.

A andlise da birrefringéncia das ondas de cisalhamento também possui um papel
fundamental na determinagdo das condigdes de fluxo tectonico em zonas de alta deformagao
em grandes profundidades (e.g. Barruol & Mainprice 1993; Mainprice et al. 2000; Vauchez &
Tommasi 2002). A propagagdo dessas ondas fornece um dado de anisotropia em uma diregao
proxima a vertical, que por sua vez fornece informagdes em relagdo a direcdo de maxima
propagacao e os tempos de atraso de chaga das mesmas. A partir desses ultimos, é possivel
determinar as dire¢des ¢ magnitudes de maxima anisotropia de um determinado material

anisotropico. Por possuir uma dire¢ao de propagagdo quase vertical, a resolucao lateral média
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fornecida pelas ondas SKS ¢ da ordem de 50 km, bem mais precisa que a resolu¢ao obtida em

estudos que utilizam outros tipos de onda sismicas.

De um modo geral, atribui-se uma fraca contribui¢do dos litotipos crustais para o efeito
de polarizagdo e do tempo de atraso observado durante a propagagdo das ondas telesismicas.
Isso ocorre devido a espessura restrita da crosta, e devido a limitagdo espacial de porgdes com
organizacao interna dos elementos das rochas (e.g. zonas de cisalhamento). Assim, a diferenca
temporal entre a chegada das ondas de cisalhamento polarizadas é da ordem de 0.1 a 0.3
segundos (e.g. Barruol & Maiprice 1993), mesmo que, de modo geral, os minerais da crosta

sejam mais anisotropicos que os do manto (Mainprice ef al. 2000).

Contudo, a contribui¢do da crosta na anisotropia ¢ no tempo de atraso de ondas SKS
ainda ¢ bastante controverso, ¢ o entendimento ¢ a quantificagdo dos processos ocasionados
pela propagacdo das ondas sismicas nessa por¢do do planeta requer mais do que uma
abordagem puramente sismica (Bascou 2002). Uma interpretagdo detalhada e precisa dos
dados obtidos pela sismica de reflexdo e pela propagacdo de ondas SKS necessita previamente
de uma caracterizacdo sobre a propagagdo das ondas sismicas em diferentes litotipos presentes

na crosta.

No presente capitulo s3o apresentados os resultados das propriedades sismicas
anisotropicas das 5 amostras de moscovita-quartzo milonitos, analisadas sob a oOtica das
orientagoes cristalograficas versus mecanismos de dobramento no Capitulo 4. Apesar de ser
um tipo litologico relativamente especifico, rochas ricas em quartzo com propor¢des modais
relativamente baixas de moscovita sdo comuns ao longo de zonas de alta deformacdo e em
seqiiéncias metassedimentares de margens continentais passivas. Esses dados sdo comparados
com os obtidos em outras rochas ricas em quartzo, bem como em outros litotipos crustais
comuns. Além disso, ¢ discutido o efeito ocasionado pelas orientagdes cristalograficas em
agregados policristalinos nas propriedades sismicas dos monocristais. Testou-se igualmente
nesse capitulo a hipotese das dobras causarem uma modificagdo na mudanga na direcdo da
propagacao das ondas, como sugerido por Mainprice et al. (1990) e finalmente, faz-se uma

breve discussao dos possiveis efeitos ocasionados pelos limites de grao nessas propriedades.
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6.2 Propriedades sismicas de moscovita-quartzo milonitos

6.2.1 Propriedades sismicas dos monocristais de quartzo e moscovita

A primeira etapa na determinacdo das propriedades sismicas de um agregado
policristalino consiste em determinar o comportamento da propagacao das ondas compressionais
e de cisalhamento em cada um dos minerais desse agregado isoladamente. Essa determinacao €
realizada através dos dados de constante elastica obtidos experimentalmente em monocristais e
visa primeiramente determinar a disponibilidade e a qualidade dessas para cada um dos minerais
de um dado agregado. Essas propriedades sdo caracteristicas particulares para cada mineral e
refletem o arranjo interatdmico dos minerais, sua cristalografia e composi¢do quimica. Essas
diferengas, por outro lado, vao se refletir nas velocidades, dire¢des de propagacao e anisotropias
das ondas sismicas. A partir dessas caracteristicas € possivel prever qual serd o papel
desempenhado por cada uma dessas fases dentro de um agregado polimineralico na propagagao

das ondas sismicas (e.g. Mainprice et al. 2000; Lloyd & Kendall 2005).

Para o calculo das propriedades sismicas dos monocristais, deve-se primeiramente
determinar o sistema de referéncia usado nas constantes elasticas e nas medidas de orientacdo
cristalografica preferencial. De um modo geral as constantes eldsticas dos minerais sdo medidas
usando o sistema de coordenadas cristalino como sistema de referéncia, enquanto as orientagdes
cristalograficas sdao determinadas através dos angulos de Euler em relagdo ao sistema de
referéncia da amostra. O sistema de coordenadas cristalografico ¢ definido como um conjunto de
trés angulos de Euler que ¢é especifico para cada mineral (Bunge 1985). Esses trés angulos foram
usados para calcular as principais diregdes cristalograficas dos cristais de quartzo e moscovita,

onde cada uma dessas dire¢des foi plotada em estereogramas diferentes (Fig. 6.1).

Para determinar as propriedades sismicas dos monocristais, ¢ necessario que seja feita a
rotagdo de um dos sistemas de coordenadas em relagdo ao outro, de modo que os estereogramas
apresentados possuam as mesmas caracteristicas quanto ao sistema de referéncia. Essa relagao

pode ser feita através da equacdo 6.1
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ijl (g) = gimgjngkoglpcr(;nop (61)

onde g; = g (¢1, @, ¢2) € a matriz que permite a rotagdo do sistema de referéncia cristalografico
em direcao ao sistema de referéncia da amostra, enquanto c’ mnop € O tensor de constante eléstica
no sistema de orientagdo cristalografica (Babuska and Cara 1991; Lloyd and Kendall 2005).
Assim, é possivel combinar matematicamente a orientagdo do monocristal no sistema de
referéncia da amostra com suas constantes eldsticas e densidades através do determinante da
equacdo de Christoffel (Cap. 2). Para calcular as propriedades sismicas dos monocristais de
quartzo e moscovita foram utilizadas as constantes elasticas determinadas experimentalmente em
condigdes ambientes por McSkimin et al. (1965) para quartzo e Vaughan & Guggenheim (1986)

representadas nas equagdes 6.2 e 6.3 respectivamente:

0.8680 0.0704 0.1191 -0.1804 0.0000 0.0000 |
0.0704 0.8680 0.1191 0.1804 0.0000 0.0000
Cij = 0.1191 0.1191 1.0575 0.0000 0.0000 0.0000 62)
-0.1804 0.1804 0.0000 0.5820 0.0000 0.0000
0.0000 0.0000 0.0000 0.0000 0.5820 -0.1804

| 0.0000 0.0000 0.0000 0.0000 -0.1804 0.3988 |

[1.810 0.488 0256 0.000 -0.142 0.000 |

0488 1.784 0212 0.000 0.011 0.000

0256 0212 0.586 0.000 0.010 0.000

Cij = (6.3)
0.000 0.000 0.000 0.165 0.000 -0.052

~0.142 0011 0.01 0.000 0.195 0.000

| 0.000 0.000 0.000 -0.052 0.000 0.720 |

6.2.1.1 Magnitudes e direcoes de propagacio de ondas sismicas em monocristais de

quartzo

As ondas compressionais (P) nos monocristais de quartzo variam entre 5,32 km/s até 7,03

km/s, o que gera uma anisotropia (AVp) da ordem de 27,7% (Fig. 6.1 a). A maxima velocidade
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de propagacao (Vpmax) € perpendicular aos planos romboédricos {r} desse mineral, enquanto a
velocidade de propaga¢do minima ¢ perpendicular aos planos de romboedro {z}. A velocidade
de propagacdo da onda de cisalhamento mais rapida varia (Vsl) entre 3,74 km/s e 5,11 km/s,
resultando em uma anisotropia de 31,1%. A velocidade de méxima propaga¢do dessas ondas
(Vsl,4:) ocorre paralelamente aos eixos-<a> dos monocristais, enquanto a velocidade minima
(Vslmin) € perpendicular aos planos romboédricos {r}. As velocidades de propagacdo das ondas
de cisalhamento mais lentas (Vs2) variam entre 3,30 km/s e 4,69 km/s, com anisotropia de 35%.
Nesse caso, a Vs2 maxima (Vs2,4) € paralela ao eixo-<c> do monocristal de quartzo, enquanto
a Vs2 minima (Vs2,,.) € paralela aos eixos-<a> desses cristais. O grau de birrefringéncia geral
entre as duas ondas de cisalhamento (AVs) € alto, e varia entre 0 e 43,19%. A anisotropia
maxima ocorre paralelamente a orientacdo do eixo X, enquanto a minima ¢ perpendicular aos
prismas de segunda ordem {a}. Essa mesma relagdo de orientacdo ¢ observada no diagrama da
diferenga absoluta entre as ondas de cisalhamento (dVs), que varia entre 0 km/s até 1,82 km/s.
Uma caracteristica importante que ¢ ressaltada nesses diagramas € que a simetria
cristalina ¢ refletida na distribuicdo das propriedades sismicas anisotropicas do monocristal de
quartzo. Nos diagramas de distribui¢ao das velocidades de propagagdo (Vp, Vsl & Vs2), a
simetria trigonal ¢ marcada pela repetigao tripla das regioes de velocidades maximas e/ou
minimas. Ja no caso da anisotropia total de ondas de cisalhamento ¢ da diferenga absoluta entre
Vsl e Vs2, observa-se uma repeti¢do sextupla das dire¢cdes de maxima anisotropia no circulo
primitivo (parelela aos planos basais), e tripla, ao longo do eixo-<c>, o que reflete,

respectivamente, a simetria pseudohexagonal e trigonal dos cristais de quartzo.

6.2.1.2 Magnitudes e direcoes de propagacdo de ondas sismicas em monocristais de

moscovita

Devido a simetria monoclinica dos cristais de moscovita, a relagdo entre as propriedades
sismicas anisotropicas ¢ as formas cristalinas desse mineral sdo mais complexas se comparadas
com o quartzo. A propaga¢dao de uma onda em um desses cristais produz uma anisotropia mais
forte que no quartzo, devido a forte anisotropia interna que esse mineral apresenta, que ¢
materializada pela clivagem perfeita perpendicular a (001), mas também por ser um mineral

menos simétrico que o quartzo.
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Figura 6.1 — Magnitudes e distribui¢do espacial das principais velocidades e anisotropias sismicas em um
monocristal de moscovita (a) e de quartzo (b), resultantes do céalculo do determinante da equagdo de Christoffel , a
partir dos dados de constante eléstica apresentados por Vaughan & Guggenheim (1986) e McSkimin et al. (1965).
Nota-se importantes relagdes dessas propriedades sismicas com as principais formas cristalinas de ambos os
minerais. No caso do quartzo, tanto a simetria trigonal quanto a pseudohexagonal s3o refletidas nessas propriedades,
como as repetigdes triplas (Vp, Vsl, Vs2, AVs e dVs) e sextuplas (AVs e dVs) observadas nos diagramas. No quadro
em detalhe, sdo apresentados os principais eixos de um cristal monoclinico de moscovita e trigonal de quartzo.
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A velocidade das ondas compressionais varia entre 4,54 km/s e 8,14 km/s, o que resulta
em uma AVp de aproximadamente 57% (Fig. 6.1 b). A Vp,.4. cal em uma posi¢do intermedidria
entre (100) e (010) no circulo primitivo do estereograma, € a Vpmin € subparalela aos eixos (001).
A variagdo Vsl ¢ extremamente alta, entre 2,48km/s até 5,06 km/s, o que gera uma anisotropia de
68%. A Vsl € paralela ao eixo (010), enquanto Vsl ocorre paralelamente ao eixo (001). A
variagdo de velocidade da onda de cisalhamento mais lenta também ¢é bastante alta no
monocristal de moscovita, entre 2,38 km/s até 3.54 km/s, com AVs2 de 39%. A Vs2, ¢ paralela
a (001) enquanto a direcdo de maior velocidade cai em uma posicao obliqiia a (001) e parece nao
possuir nenhuma relagdo com as formas cristalograficas do monocristal de moscovita.

O grau de anisotropia entre as duas ondas de cisalhamento ortogonais também ¢é bastante
alto nos monocristais de moscovita, e varia entre 0,17 % até 72,01%. A menor anisotropia €
paralela ao eixo (001), e a maxima anisotropia ocorre em uma diregdo paralela a (010). A
distribuicao das anisotropias na figura de polo ¢ bastante semelhante a mostrada pelas ondas de
cisalhamento mais rapidas. A diferenca absoluta entre Vsl e Vs2 varia entre 0,01 km/s até 2,68
km por segundo, e cuja distribui¢do ¢ igual a figura de polo das anisotropias.

De um modo geral a distribuicdo das velocidades e das anisotropias no monocristal de
moscovita ocorre dominantemente com os minimos valores ocorrendo paralelamente a (001) e os
maximos valores mais proximos as bordas dos estereogramas, perpendicularmente orientados em
relacdo e (001) e paralelamente aos eixos (100) e (010). No Capitulo 7 esse tipo de distribuicao ¢

abordado em termos de variacOes internas nos elementos das constantes elasticas.

6.2.2 Propriedades sismicas dos moscovita-quartzo milonitos estudados

6.2.2.1 Magnitudes

Com excecdo da forte trama obliqua de (001) de moscovita nas amostras PF-8 e PF-9, as
distribui¢des das orientagdes cristalograficas sdo relativamente homogéneas nas cinco amostras
de moscovita-quartzo milonitos estudadadas. Por outro lado, as propor¢des modais entre quartzo
e moscovita ¢ bem varidvel nessas amostras (entre 16% e 28%). Esse ultimo fator parece ser o
responsavel pela variagdo relativamente consideravel das magnitudes das propriedades sismicas

entre uma amostra ¢ outra (Figs. 6.2 — 6.6). Tanto as velocidades quanto as anisotropias sao
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resumidas na Tabela 6.1, mas s3o igualmente mostradas nas figuras de polo de distribuicao
dessas propriedades.

As Vpui, variam entre 5,73 e 5,85 km/s, enquanto as Vp,,, variam entre 6,26 ¢ 6,32
km/s, o que resulta em uma AVp variavel entre 6,7% e 9,5%. As Vsl i, variam entre 3,82 e 3,90
km/s, enquanto a Vsl,,;, possui uma variacao entre 4,07 e 4,22 km/s, com anisotropia entre 5.2%
e 8%. A Vs2uin € menos variavel, ficando entre 3,73 e 3,79 km/s, € a Vs2,,4. varia entre 3,95 e
4,09 km/s. Isso gera uma anisotropia variavel entre 4,9 % e 8,4 %. Tanto as velocidades de
propagacdo quanto as anisotropias dessas ondas isoladas sdo consistentes com os dados
apresentados na literatura (e.g. Mainprice et al. 1990; Christensen & Mooney 1995; Lloyd &
Kendall 2005).

Nas amostras estudadas, o grau de birrefringéncia entre as duas ondas de cisalhamento
varia entre 0,08% até aproximadamente 11%, anisotropia essa considerada bastante significante
em termos de anisotropias calculadas em outros litotipos crustais (e.g. Seront et al. 1993; Burlini
et al. 1998; Punturo et al. 2005). A diferenca absoluta entre as velocidades de ondas de
cisalhamento Vsl e Vs2 apresentam resultados variaveis entre 0 ¢ 0,43 km/s.

A Vp em uma dire¢do perpendicular ao plano de foliacdo do sistema de referéncia
(paralelas a Z) variam entre 5,9 km/s até¢ 6,1 km/s, enquanto as Vsl nessa mesma orientagao
variam entre 3,8 € 4,1 km/s, € as Vs2, entre 3,8 € 3,9 km/s.

De um modo geral, a maioria das velocidades de propagacdo das ondas sismicas sdo
relativamente similares entre si € mostram uma distribui¢do linear bem marcada na relacao
amostra versus velocidade. Contudo, como demonstrado na Tabela 6.1 e nas figuras 6.7 e 6.8,
algumas amostras mostram variagdes em algumas dessas velocidades e anisotropias, se
comparadas com as mesmas propriedades das outras amostras do mesmo grupo. As variagdes
mais intensas nas velocidades de propagac¢do ocorrem nas amostra PF-6 e PF-8, principalmente
nas Vsl e Vs2 maxima, e na amostra PF-8, na Vs2min. Das cinco amostras estudadas, a mais
anisotropica parece ser a PF-6, onde tanto as anisotropias independentes para cada tipo de onda,
quanto AVs e dVs possuem valores mais altos que as outras quatro amostras. As amostras PF-8 e
PF-10 possuem também um comportamento mais anisotropico, mas limitado as anisotropias das

ondas de cisalhamento.
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Também foram calculadas as velocidades de propagacdo utilizando o pressuposto dessas
amostras serem isotropicas. Tanto para as ondas P quanto para as ondas S calcula-se a média
aritmética entre as maximas e minimas velocidades de propagacdo dentro do material

anisotropico. Assim, no caso das ondas P, a formula a ser utilizada ¢ (Eq. 6.4),

Vi Vp. .
Vi, = o Lo (64)

enquanto as Vs em um meio isotropico € calculado através da equagdo 6.5.

= Vslmax + Vslmin + VSZmaX + VSZmin
150 4

Vs (6.5)

As velocidades das ondas P em um meio isotropico variam entre 6,005 km/s (amostra
PF-6) até 6,085 km/s (PF-10) enquanto a variacdo nas velocidades de propagacdo das ondas S
gira em torno de 3,872 km/s (PF-7) e 3,955 km/s (PF-8).

Os coeficientes de Poisson foram determinados para a amostras isotrOpicas e para a
direcao perpendicular a foliagdo (//Z), através da equagdo 6.6. Nessa equacao, Vp e Vs referem-
se as velocidades de propagacdo considerando o agregado como isotropico ou as velocidades
exatamente paralelas ao polo da foliagdo nos estereogramas. Esse coeficiente representa a razao
entre as deformagdes transversais e longitudinais em um corpo sélido. Sua amplitude de variagdo
¢ pouco sensivel a variagdes das condi¢des de pressdo e temperatura da deformagdo, mas bastante
influenciado pela composi¢ao modal das rochas, permitindo assim a identificagdo de diferentes

litotipos (Ji et al. 1993; Siegesmund & Kern 1990; Bascou 2002).

Uzl[l_—l : } (6.6)
2 Fp/Vs) —1

Os coeficientes de Poisson calculados considerando as amostras isotropicas variaram
entre 0,10829 (PF-6) e 0,14705 (PF-7). Perpendicularmente ao plano de foliagdo do sistema de

referéncia esse coeficiente varia entre 0,094 (PF-6) ¢ 0,145 (PF-7). Em ambos os casos o
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parametro reflete a composi¢do modal da amostra PF-6, que é a mais rica em quartzo e mais
pobre em muscovita, enquanto a amostra PF-7 ndo € a que possui menor valor modal de quartzo
(Tabela 6.2). Contudo, como as porcentagens de quartzo nas amostras PF-7, PF-9 e PF-10 sao
muito proximas (a variacdo ¢ < 1 %), a utilizacdo desse parametro fica comprometida nas

mesmas.

6.2.2.2 Direcoes de propagacdo

Através dos dados calculados, foi possivel estabelecer algumas relagcdes bastante
consistentes entre as propriedades sismicas e os padroes de distribuicdo das formas
cristalograficas de quartzo e moscovita. Apesar do quartzo ser a fase dominante nessas rochas, as
propriedades sismicas anisotropicas nos monocristais de moscovita sdo bem mais fortes que
aquelas observadas no monocristal de quartzo. Isso significa que a presenca de moscovita no
agregado deve exercer algum tipo de interferéncia relativamente consistente na distribuigao
espacial das velocidades e anisotropias, principalmente se considerarmos que a percentagem
modal desse mineral nao ¢ tao baixa.

Em relagdo a orientacdo preferencial dos cristais de quartzo, a Vp,g. € paralela ou
subparalela a minima concentragdo de eixos-<a> em trés das amostras estudadas (PF-7, PF-8 e
PF-10). As amostras PF-9 e PF-10 mostram também que a Vp,... pode ser controlado pela forte
orientagdo dos romboedros {z}, enquanto na amostra PF-10 a Vp,,. € paralelo a maxima
concentracao dos eixos de prismas {m}. A velocidade minima de propagacdo dessas ondas ¢
paralela @ maxima concentragdo de eixos-<r> em quatro amostras (PF-6, PF-8, PF-9 e PF-10). A
Vpuim. também ¢ perpendicular aos prismas de segunda ordem {a} e paralelo a minima
concentracao de eixos-<c> e eixos-<z> na amostra PF-6, enquanto nas amostras PF-7 e PF-8 a
Vpuin. € paralela a maxima concentragdo de eixos-<c>.

A distribuicdo das Vsl € Vsl ¢ bastante variavel. Nas amostras PF-6 ¢ PF-9 a
Vsl € paralela a minima concentragdo de eixos-<a>, enquanto na amostra PF-8 essa
velocidade ¢ paralela a mdxima concentracdo desses eixos. No caso da amostra PF-6, a Vsl
também ¢ paralela a minima concentra¢ao dos eixos-<m>, enquanto a amostra PF-10 a Vsl,,;, €
perpendicular as formas romboédricas {r} dos cristais de quartzo. A dire¢do de propagagdo da

Vslumin pode tanto ser perpendicular quanto paralela aos planos romboédricos {z}.
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Figura 6.2 — Distribui¢do tridimensional das propriedades sismicas e figuras de p6lo com as distribuigdes
preferenciais de quartzo e moscovita da amostra PF-6. Vp, Vsl e Vs2 referem-se, respectivamente, as
velocidades das ondas compressionais ¢ de cisalhamento rapida e lenta, enquanto AVs e dVs referem-se a
anisotropia geral e a diferenga absoluta entre essas duas ondas de cisalhamento ortogonais. Observa-se uma fraca
concentragdo de eixos (001) proximos do eixo Y do sistema de referéncia, com eixos (100) e (010) alinhados
perfeitamente com o plano de foliagdo do sistema de referéncia. N=niimero de orientagdes cristalograficas
obtidas em cada mineral. Detalhes no texto.
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Figura 6.3 — Distribui¢do tridimensional das propriedades sismicas e figuras de p6lo com as distribuigdes
preferenciais de quartzo e moscovita da amostra PF-7. Vp, Vsl e Vs2 referem-se, respectivamente, as
velocidades das ondas compressionais ¢ de cisalhamento rapida e lenta, enquanto AVs e dVs referem-se a
anisotropia geral ¢ a diferenca absoluta entre essas duas ondas de cisalhamento ortogonais. Nessa amostra, a
concentragdo de eixos (001) proximos do eixo Y do sistema de referéncia ¢ a mais fraca das 5 amostras
estudadas, com eixos (100) e (010) alinhados levemente obliquos com o plano de foliagdo do sistema de
referéncia. Note como os contornos de Vp, Vs2, AVs e dVs desenvolvem-se paralelamente a guirlanda desses

dois ultimos eixos. N=numero de orientag¢des cristalograficas obtidas em cada mineral. Detalhes no texto.
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Figura 6.4 — Distribuicdo tridimensional das propriedades sismicas e figuras de pdélo com as distribuicdes
preferenciais de quartzo e moscovita da amostra PF-8. Vp, Vsl e Vs2 referem-se, respectivamente, as
velocidades das ondas compressionais e de cisalhamento rapida e lenta, enquanto AVs e dVs referem-se a
anisotropia geral e a diferenga absoluta entre essas duas ondas de cisalhamento ortogonais. Nota-se uma forte
concentragdo de eixos (001) de moscovita proximos de Y do sistema de referéncia, o que interfere na
determinag@o das propriedas sismicas e de suas distribuigdes espaciais. N=numero de orientagdes cristalograficas
obtidas em cada mineral. Detalhes no texto.
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Figura 6.5 — Distribui¢do tridimensional das propriedades sismicas

e figuras de polo com as distribui¢des

preferenciais de quartzo e moscovita da amostra PF-9. Vp, Vsl e Vs2 referem-se, respectivamente, as
velocidades das ondas compressionais ¢ de cisalhamento rapida e lenta, enquanto AVs e dVs referem-se a
anisotropia geral e a diferenca absoluta entre essas duas ondas de cisalhamento ortogonais. Nessa amostra,
observa-se duas concentragdes fortes de eixos (001), uma paralelamente ao eixo Z de referéncia, e uma proxima
de Y. A distribuiggo dos eixos (100) e (010) também ¢ bastante contrastante com as outras amostras analisadas, o
que resulta em mudangas importantes na distribui¢do espacial dos maximos e minimos das velocidades e suas
anisotropias. N=numero de orienta¢des cristalograficas obtidas em cada mineral. Detalhes no texto.
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Figura 6.6 — Distribuicdo tridimensional das propriedades sismicas e figuras de pdélo com as distribuicdes
preferenciais de quartzo e moscovita da amostra PF-7. Vp, Vsl e Vs2 referem-se, respectivamente, as
velocidades das ondas compressionais ¢ de cisalhamento rapida e lenta, enquanto AVs e dVs referem-se a
anisotropia geral e a diferenga absoluta entre essas duas ondas de cisalhamento ortogonais. Nessa amostra a
concentragdo de (001) préximo ao eixo Y de referéncia € menor, enquanto (100) e (010) formam uma guirlanda
paralela ao plano XY de referéncia. Essa forte concentragdo permite que os contornos de maxima velocidade de
ondas P também formem uma guirlanda paralela a guirlanda desses dois eixos. N=ntimero de orienta¢des
cristalograficas obtidas em cada mineral. Detalhes no texto.
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As Vs2 se propagam paralelamente aos planos romboédricos {z} ou paralelamente a
maxima concentracdo de eixos-<c> dos cristais de quartzo. Contudo, outras formas
cristalograficas podem contribuir significativamente para a propagagao da velocidade méxima de
Vs2, como os prismas de segunda ordem {a} e os romboedros {r}.

A anisotropia maxima das ondas de cisalhamento, dada pelos diagramas de AVs e dVs, ¢
paralela @ méxima concentracao de eixos-<a> nas amostras PF-6, PF-8 e PF-9, enquanto na PF-8,
PF-9 e PF-10 o méaximo de anisotropia ¢ paralelo a concentracdo maxima de <m> e minima de
<c>.

A relacdo direta entre o AVs,; e as formas cristalograficas do quartzo sdo mais
complexas. Os minimos valores de AVs e dVs podem ser paralelos a minima concentragdo de
polos das formas prismaticas (PF-6 e PF-9), a maxima concentracdo de eixos-<c> (PF-7), a
maxima concentragdo de pélos de <z> (PF-6 e PF-7), ou ainda paralelo a minima concentragao
dos eixos desses ultimos romboedros (PF-10).

A influéncia da orientagdo cristalografica das lamelas de moscovita nas amostras
estudadas ¢ relativamente forte. A Vp,.q.. € paralela aos polos de (100) e a lineagao de estiramento
do sistema de referéncia na amostra PF-6, enquanto na amostra PF-9 essa mesma propriedade ¢
paralela aos polos de (010). Na amostra PF-10 a Vp,,;,. € paralela tanto aos pélos de (100) quanto
de (010). A Vsl € subparalela as mimimas concentragdes de eixos de (100) e (010), enquanto
a Vsl,;, € subparalela a minima concentracdo de polos de (100) e (001). Na amostra PF-7, a
VsImin ¢ perpendicular aos planos basais da moscovita.

As ondas S mais lentas parecem ser controladas basicamente pela orientagdo
cristalografica dos cristais de quartzo, mas Vs2,,;,. € Vs2,,;, também sdo subparalelas as minimas
e maximas concentracdes de polos de (100) respectivamente, na amostra PF-7. Na amostra PF-9
essa relacdo ¢ inversa, e a Vs2,,, ¢ paralela @ maxima concentragdo de eixos de (100) e Vs2,,,.
paralela a minima concentragdo de eixos de (100). A AVs,€ subparalela a maxima
concentracao de eixos de (010) nas amostras PF-6, PF-7, PF-9 e PF-10. A minima anisotropia ¢
perpendicular aos planos basais de moscovita nas amostras PF-9 e PF-10.

Uma fei¢do importante e particular da amostra PF-6 ¢ que a distribuigdo das velocidades
(Vp, Vsl e Vs2) dentro da rede esterografica mostra a mesma simetria trigonal observada nas
figuras de distribui¢do das ondas sismicas dentro do monocristal de quartzo. Isso sugere uma

contribuicdo bastante forte da orientagdo preferencial desse mineral na determinacdo das
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distribui¢des das propriedades sismicas no interior da amostra PF-6. Os desvios apresentados nos
maximos e minimos dessas velocidades provavelmente sdo reflexo da interferéncia ocasionada
pelas lamelas de moscovita. Distribuicdes que reflitam as propriedades de simetria de um
monocristal em um agregado policristalino sdo bastante raras de serem observadas. Isso ocorre
porque o desenvolvimento de orientagdes cristalograficas preferenciais tende a causar a dispersao
dessas propriedades, como discutido abaixo. Apesar de ser menos Obvia, essa simetria ainda pode
ser observada nas figuras de polo das formas cristalograficas do quartzo dessa amostra,

particularmente em relacao as dos romboedros {r} e {z}.

6.3 Discussao

As crostas média e crosta inferior sdo mineralogicamente e estruturalmente complexas.
Isso se deve a: (i) grande quantidade de minerais de baixa simetria cristalografica; (ii) ocorréncia
de reagdes metamorficas e hidrotermais ocasionando mudangas importantes nas rochas; e (iii)
presenca de variados tipos de estruturas e geometrias, que registram diretamente as variagdes das
propriedades reoldgicas nesses dois ambientes (e.g. Carter & Tsenn 1987; Moores & Twiss
1995). A atuagdo conjunta dessas variaveis em diferentes niveis provoca modificagdes
importantes em porcdes significativas desses ambientes.

Na crosta média e inferior, o desenvolvimento de zonas de alta deformacdo geralmente
ocasiona a formacdo de orientacdes cristalograficas preferenciais dos minerais e favorece o
desenvolvimento de reacdes metamorficas para a substituicdo de minerais reologicamente mais
competentes por fases menos resistentes a deformacao (e.g. Mainprice et al. 1990; Jefferies et al.
2006). A mudanca na mineralogia de uma rocha ocasiona dois efeitos principais em suas
propriedades sismicas. O primeiro deles ¢ a mudanca na densidade do agregado policristalino,
que pode sofrer modificagdes drésticas se as reagdes quimicas forem pervasivas por todo material
e se a composicao da rocha for muito rica na fase mais resistente ao processo deformacional. O
outro efeito importante ¢ que essas mudangas de fase podem dar origem a minerais muito mais
anisotropicos do que seus predecessores. Um exemplo tipico ¢ o caso de zonas de alta
deformagao de facies xisto verde com abundancia de fluidos afetando rochas ricas em feldspato
alcalino e plagioclasio sodico. Nessas condi¢des, ambos os minerais sofrem reagdes de

amolecimento devido a presenga de agua no sistema, seguindo as reagdes:
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3NaAlSi;0s + K" +2H" — KAI3Si30,0(OH), + 6Si0, + 3Na"

(albita) — (muscovita) + (quartzo)

3KalSi;0g +2H"  — KALSi30,9(OH); + 6Si0; + 2K

(ortoclasio) — (muscovita) + (quartzo)

O resultado dessas reagdes ¢ a geragdao de seqiliéncias de quartzo milonitos intercalados
com filonitos de espessuras variadas (e.g. Imber et al. 1997; Jefferies et al. 2006). Essas duas
rochas no interior de uma zona de cisalhamento possuirdo propriedades sismicas bastante
contrastantes entre si, ¢ diferentes das apresentadas pelo seu protolito.

Além disso, a ocorréncia de quartzitos intercalados com rochas metapeliticas ¢ bastante
comum em associagdes de margem continental passiva metamorfisadas e deformada por
processos orogenéticos em ambientes colisionais. Apesar desta ultima situacdo ser a mais
plausivel para explicar a intercalacdo entre rochas metassedimentares de composicdes variadas na
regido de Saas Fee, a interpretacdo dos resultados de anisotropia sismica nos muscovita-quartzo
milonitos estudados pode ser utilizada para ambos os casos. Isso ocorre porque 0s processos
responsaveis pela deformacao, recristalizacdo e formagdo de orientacdes preferenciais podem
ocorrem em ambos os ambientes, gerando microestruturas e tramas cristalograficas semelhantes,

se ambas as rochas forem deformadas em condigdes metamorficas e de deformagao semelhantes.

6.3.1 Comparaciao entre as velocidades e anisotropias calculadas com os dados de

quartzitos e quartzo milonitos

As velocidades e anisotropias sismicas calculadas a partir dos dados de orientagdo
cristalografica das amostras PF-6 - PF-10 sdo bastante coerentes com os resultados apresentados
por diversos autores para rochas ricas em quartzo. Segundo Mainprice et al. (1990) as Vp nos
milonitos quartziticos das Linhas de Simplon (LS) e Instbrica (LI) variam entre 5,7 km/s e

6,7km/s, com uma anisotropia variavel entre 10% e 12% para as amostras da LS e entre 7% e
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14% para as amostras da LI. A dVs entre as ondas S varia entre 0 km/s e 0,6 km para as amostras
da LS e entre 0 km/s e 0,8 km/s nos quartzo milonitos da Linha de Insubrica. Em um estudo
posterior, Mainprice ef al. (1993) demonstra que as Vp nos quartzitos de Tongue variam entre 5,8
km/s e 6,5 km/s, o que fornece uma anisotropia de 11,3%.

No trabalho de Lloyd & Kendall (2005) as velocidades de propagacao e anisotropias de
ondas sismicas P e S foram determinadas para amostras coletadas ao longo de uma zona de
cisalhamento decimétrica. Nesse estudo foi demonstrado que as Vp variam entre 5,66 km/s até
6,47 km/s, enquanto as Vsl variam entre 3,83 km/s e 4,5 km/s. As Vs2 possuem velocidades
mais lentas, entre 3,7 km/s e 4,38 km/s. A variagdo das Vp em dire¢dao ao centro da zona de alta
deformacdo ¢ bastante pequena. Por outro lado, a AVp aumenta de 11% fora dessa zona para
12,8% no limite entre o muro e regido de mais alta deformagdo, onde a anisotropia de ondas
compressionais ¢ igual a 12,5%. A anisotropia das ondas S isoladas ¢ mais significativa em
dire¢do a rocha milonitica madura, variando de 7% até 15% para Vsl e entre 6 % até 15% para
Vs2, fora da zona de cisalhamento e no quartzo milonito maduro respectivamente. Esse mesmo
contraste de velocidades das ondas S também ¢ refletido em seu grau de birrefringéncia, que
muda de 9,49% ou 0,4 km/s no muro da zona de alta deformacao e atinge 16,15% (ou 0,7 km/s)
dentro da rocha quartzo milonitica.

Christensen & Mooney (1995) determinaram experimentalmente em condigdes variaveis
de pressdo e temperatura as velocidades de propagacao de ondas P em uma amostra de quartzito.
As velocidades obtidas variaram entre 5,85 km/s e 6,15 km/s, com uma anisotropia média
resultante entre 1% e 3,2%. Também sob condi¢des experiementais variadas, Punturo et al.
(2006) demonstrou que as velocidades de ondas P em quartzitos variam 5,62 km/s e 5,97 km/s
em temperaturas constantes e pressoes variaveis entre 25 ¢ 600 MPa e entre 5,94 km/s e 5,49
km/s com pressao constante de 600 MPa e temperatura variando entre 100°C e 600°C. As
anisotropias médias obtidas variaram entre 7,93% e 4,14% nos experimentos de temperatura
constante, e entre 5,8% e 6,76% nos de pressdo constante. Nesse mesmo trabalho, as velocidades
das ondas de cisalhamento variaram entre 3,44 km/s - 3,55 km/s (pressao variada) e 3,51 km/s -
3,26 km/s (temperatura variada), com uma birrefrengéncia variavel entre 0,03 km/s e 0,09 km/s.

De maneira geral as velocidades minimas de propagacao de ondas P e S (tanto Vsl quanto
Vs2) sao ligeiramente maiores nas amostras PF-6 — PF-10 se comparadas com os resultados dos

estudos supracitados, enquanto as velocidades maximas de propagagdo e a anisotropia de ondas
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compressionais ¢ de cisalhamento sdo ligeiramente inferiores as velocidades obtidas nesses
trabalhos. Tanto os estudos experimentais quanto os que utilizaram o método de célculo indireto
para a quantificagdo das propriedades sismicas nos quartzo milonitos utilizaram amostras quase
que puramente compostas por quartzo (geralmente >99%). As amostras estudadas no presente
capitulo, contudo, possuem uma percentagem modal de moscovita varidvel entre 16% e 28%. A
presenca de uma quantidade modal relativamente grande de muscovita em qualquer agregado sob
condi¢des de deformacdo induz a formacdo de uma trama bastante marcante no mesmo. Além
disso, a anisotropia das propriedades sismicas do monocristal de moscovita ¢ mais forte que no
monocristal de quartzo, de forma que de alguma maneira essas propriedades deverdo interferir
positivamente ou negativamente para as propriedades sismicas do agregado geral, além de
modificar a densidade do mesmo.

De fato, quantidades modais variaveis entre 10 e 30% de moscovita em um agregado de
quartzo causam uma interferéncia negativa nas propriedades sismicas do agregado de quartzo
como um todo (Figs. 6.10 ¢ 6.11). Como sugerido por Mainprice et al. (1990) e demonstrado
novamente no presente trabalho, essa interferéncia ocasiona a diminui¢do das velocidade
maximas de propagagdo das ondas P e S, e um leve aumento nas velocidades minimas. Em
primeiro lugar podemos tomar como exemplo as 5 amostras estudadas, que apresentam uma
variagdo modal de muscovita entre 16% (PF-6) e =28% (PF-7, PF-9 e PF-10). Nessas, a V4. ©
a Vpmin.., bem como a Vsl ,,;, sdo constantes em todas as amostras. Por outro lado, as Vsl € as
Vs2,.4 sdo bem maiores na amostra PF-6 e relativamente constantes nas amostras com
quantidade de muscovita por volta de 28% (Fig. 6.7). O grafico das relagdes de anisotropia entre
as amostras mostra que todas as anisotropias sdo maiores na amostra com menor quantidade
modal de moscovita, enquanto os menores valores sao encontrados na amostra PF-9, que possui a
maior porcentagem modal desse mineral (Fig. 6.8). Valores intermediarios dessa propriedade
podem ficar mais difusos no grafico, tendo em vista que em trés das cinco amostras a diferenga
entre a propor¢ao modal de moscovita € <1 %.

Esse efeito fica claro também na comparacdo entre as propriedades sismicas dos
agregados e as figuras de polo dos cristais de moscovita. Nas cinco amostras estudadas o polo de
Vpumin. cai sistematicamente proximo a regido do pélo das guirlandas de eixos (100) e (010). Isso
significa que a velocidade de ondas P é sempre menor em uma posi¢do perpendincular a uma

foliagdo marcada por muscovitas. Dessa maneira, a adicdo de um volume limitado de muscovita



Capitulo 6 — Anisotropia sismica em moscovita-quartzo milonitos 204

faz com que as anisotropias do agregado no geral decrescam, mas a anisotropia paralela a

foliagdo aumente.
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Figura 6.7 — Gréfico ilustrando as velocidades de propagacdo méaximas e minimas para as ondas P, S1 e S2 em cada
uma das amostras analisadas, além da média das mesmas. Note como Vslmax. e Vs2max. sdo consideravelmente
maiores na amostra PF-6, e como as velocidades das ondas P e a Vslmin. sdo bastante constantes em todas as
amostras, apesar das variagdes nas composi¢des modais e de textura cristalografica.

Para corroborar esse pressuposto, foram calculados os coefientes de reflexdo para
incidéncia perpendicular de ondas sismicas, através da Equagdo 6.7, como sugerido por

Mainprice et al. (1990).

(VP = P.Vp,)

onde p ¢ a densidade, Vp ¢ a velocidade das ondas compressionais e os subescritos m e r referem-
se a essas propriedades nos milonitos e no agregado policristalino randémico. Como o célculo
das velocidades de propagacdo no agregado de orientagdo aleatoria utiliza as velocidades
calculadas para o milonito, ja levando em consideragdo sua percentagem modal de muscovita,

entdo py, = pr, fazendo com que o coeficiente de reflexdo seja dependente apenas das velocidades
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do milonito e do agregado randomico. Tomando-se como exemplo a amostra PF-6, que possui
uma percentagem modal de 16% de moscovita, pode-se deduzir que se o efeito desse mineral for
desconsiderado no calculo das propriedades sismicas, teremos que Vpmin=5,69 km/s, Vp,4,=6,32
km/s (AVp=10,5%) e Vp//Z = 6,2 km/s, o que resulta em uma Vpjs,, de 6,005 km/s e um
Rc=0,015. Por outro lado, levando-se em consideracdo os 28% de moscovita, temos que
Vp//Z=5,9 km/s, e o fator Rc ¢ igual a 0,009. Se realizarmos o mesmo processo para a amostra
PF-7, com quase 28 % de moscovita, temos que Vp;u.=6,27 km/s, Vpmin=5,72 km/s (AVp=8,2
%) e Vp//Z= 6,1km/s, enquanto na amostra real esses mesmos fatores sdo 6,22km/s, 5,82km/s,
6,7% e 5,9km/s, respectivamente. O calculo de Rc para amostra sem quartzo revela um valor de

0,006, enquanto na amostra real esse valor ja sobe para 0,01.
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Figura 6.8 — Grafico ilustrando as anisotropias das ondas isoladas P, S1 e S2, além do grau de anisotropia entre as
duas ondas de cisalhamento, em cada uma das amostras analisadas, além da média das mesmas. Note como todas as
anisotropias sdo maiores na amostra com menor propor¢do modal de moscovita (PF-6), e a variagdo de AVs em
amostras com pomposi¢do modal semelhantes (PF-7, 9 e 10). Detalhes no texto.

Como se pode observar, existe uma discrepancia entre o pressuposto apresentado por
Mainprice et al. (1990) e os resultados obtidos para a amostra PF-6. Segundo o referido autor, o
coeficiente de refletividade deveria aumentar de valor com o aumento da quantidade modal de

muscovita, o que ndo ocorre na amostra com menor percentagem modal desse mineral. Talvez
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isso ocorra porque a equacao para o calculo do fator Rc leva em consideracao as velocidades de
propagacao no milonito e no agregado randomico, e como essas velocidades tentem a diminuir
com o aumento progressivo das quantidades de muscovita (at¢ um limite de = 20-30% de
muscovita), ¢ correto afirmar-se que esse coeficiente também diminua. Como ¢ demonstrado no
Capitulo 7, e para a amostra PF-7 descrita acima, a adi¢do de mais de 25% de muscovita no
quartzo milonito faz com que as velocidades de propagacdo das ondas e as anisotropias
aumentem nessa rocha. Conseqiientemente, acima desse valor também deverdo aumentar as
velocidades no agregado isotropico e o coeficiente de reflexdo para incidéncia perpendicular das
ondas P.

No caso especifico do trabalho de Christensen & Mooney (1995), as velocidades de
propagacao das ondas compressionais estdo de acordo com os dados obtidos nas amostras PF-6 —
PF-10. Contudo, os dados de anisotropia dessas ondas sdo bem mais baixos dos que os calculados
nas amostras aqui estudadas. Como os referidos autores ndo fazem referéncia aos aspectos
texturais/estruturais das amostras, torna-se dificil determinar com exatidao qual o motivo que
leva a esse grau de anisotropia tao baixo para o quartzito analisado pelos mesmos. Em principio,
a anisotropia baixa deve ser o reflexo da auséncia de orientag¢do cristalografica preferencial do
agregado, o que ¢ bastante comum em quartzitos recristalizados nao deformados. Dessa maneira,
a variacdo entre 1% e 3% reflete a anisotropia de cada um dos cristais de quartzo orientados

aleatériamente dentro do volume de rocha, como no caso de um arenito rico em quartzo.

6.3.2 Comparaciao entre as propriedades sismicas anisotréopicas dos monocristas e

dos agregados policristalinos

As diferengas entre as propriedades sismicas anisotropicas dos monocristais em relagdo as
propriedades calculadas para as cinco amostras estudadas sdo bastante significativas e claramente
refletidas nas figuras de distribui¢do das velocidades. Em primeiro lugar, a simetria trigonal do
monocristal de quartzo paralela ao eixo-<c>, refletida em suas propriedades sismicas como a
repeticdo dos maximos e minimos de velocidade dentro da rede estereografica (Fig. 6.1 a)
desaparece nos diagramas de distribuicao das velocidades dos agregados policristalinos, com
excecdo da amostra PF-6 (Figs. 6.2, 6.3, 6.4, 6.5 ¢ 6.6). O mesmo ocorre nos diagramas de

anisotropia e de diferenca absoluta entre as ondas de cisalhamento, onde ¢ possivel identificar
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também a simetria pseudohexagonal paralela ao eixo-<c> devido a repeti¢do sextupla dos
maximos de anisotropia e diferenca absoluta ao longo do circulo primitivo dos estereogramas.

Esse efeito também ocorre em relagdo aos cristais de moscovita, pois nenhuma das figuras
de distribui¢do das velocidades e anisotropias sismicas dos agregados sequer se assemelha as
figuras das propriedades anisotropicas dos monocristais desse mineral.

Contudo, o efeito mais importante esta relacionado com as diferengas nas velocidades de
propagac¢do e nas anisotropias entre os monocristais e os agregados policristalinos de quartzo e
muscovita (Mainprice et al. 1990; Burlini et al. 1993; Mainprice et al. 2000; Lloyd & Kendall
2005). As velocidades das ondas P e S, bem como o grau de anisotropia das mesmas sdao muito
maiores nos monocristais do que nas amostras estudadas. Por exemplo, a Vp,... € de 7,03 km/s
no monocristal de quartzo e de 8,14 km/s no de muscovita, enquanto no agregado policristalino ¢
de 6,32 km/s. Isso fornece uma diferenga minima na ordem de 11% e 25% em relacdo as
maximas velocidades de propagagdo no monocristal de quartzo e muscovita, respectivamente.
Esse mesmo comportamento é observado em relagdo as ondas de cisalhamento.

A Vsl 4. € 5,06 km/s para o monocristal de muscovita e 5,11 km/s para o monocristal de
quartzo. Nos agregados policristalinos, essa mesma propriedade ¢ de 4,22 km/s, o que fornece
gera uma diferenca entre velocidades de 18% e 19% para os monocristais de muscovita e quartzo
respectivamente. Além disso, a anisotropia gerada pela propagacao de ondas sismicas nos
monocristais ¢ muito maior do que a calculada para o agregado policristalino. No caso das ondas
P, a anisotropia gerada ¢ de aproximadamente 28% no monocristal de quartzo e quase 48% no de
muscovita, enquanto no agregado policristalino a maior anisotropia para essas ondas ¢ de 9,5%.
O mesmo ocorre para Vsl ;. € Vs2,,., onde nos monocristais a anisotropia resultante ¢ de 31%
e 68 % para Vsl para o monocristal de quartzo e muscovita respectivamente € 35% e 39% para
Vs2, novamente em relagdo ao quartzo e a muscovita. Ja no agregado essa variagdo ¢ bem menor,
ficando em torno de 8 % para Vsl e Vs2.

O desenvolvimento de orientagdes cristalograficas preferenciais a um processo de
milonitizacdo em um agregado policristalino tem o efeito de deslocar e/ou dispersar a distribui¢ao
das velocidades e anisotropias observadas nos monocristais, além de diminuir consideravelmente
suas magnitudes. Esse efeito resulta da distribui¢do de orientacdes médias no agregado
policristalino (Lloyd & Kendall, 2005). Se todos os cristais de quartzo de um agregado

policristalino possuissem orientagdes idénticas, entdo a distribui¢do das velocidades de
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propagacao das ondas sismicas desse agregado continuaria a refletir as simetrias trigonal e
pseudohexagonal observadas no monocristal de quartzo, com magnitudes semelhantes inclusive.
Contudo, como observa-se nas figuras de polo de distribuicdo das formas cristalograficas de
quartzo, os eixos-<c> distribuem-se ao longo de uma guirlanda altamente inclinada com o plano
de foliagdo, enquanto os eixos dos prismas de primeira e segunda ordem sdo simétricos a
orientagdo do eixo-<c> e formam maximos localizados proximos ao eixo X do sistema de
referéncia. Por mais forte que fosse essa orientagdo, o exato paralelismo entre as formas
cristalinas dos diversos graos que compde um agregado ¢ virtualmente impossivel de ocorrer.
Conseqlientemente, isso provoca uma diminui¢do progressiva das magnitudes dessas
propriedades, a medida que as relagdes de paralelismo entre os cristais do agregado ficam mais
distantes.

O caélculo das propriedades sismicas dos agregados policristalinos leva em consideragao
essa média volumétrica da distribuicdo preferencial das formas cristalograficas do quartzo, onde
para cada medida ¢ feita a relagdo entre a orientagdo da cristalografica com a constante elastica
do monocristal. Se para cada orientacdo cristalografica a propriedade do monocristal esta em uma
posicao diferente, entdo a dispersdo das propriedades sismicas no agregado ¢ resultado da média
dessas orientagdes. Isso ira se refletir diretamente nas constantes elasticas dos agregados, como

demonstrado no capitulo 7.

6.3.3 Relacdes entre propriedades sismicas anisotropicas e estruturas macroscopicas

(foliacoes e lineagodes)

A comparagdo entre as figuras de polo das orientagdes cristalograficas com figuras de
distribuicdo das propriedades sismicas dentro de um mesmo sistema de referéncia (foliagdo
vertical E-W e lineagdo horizontal também E-W) permite o estabelecimento de quais estruturas
macroscopicas podem ser diretamente correlacionadas com as velocidades e anisotropias
sismicas. Os resultados das cinco amostras analisadas neste estudo mostram que existe o
desenvolvimento de uma forte orientagdo cristalografica tanto nos cristais de quartzo quanto nas
lamelas de moscovita. O desenvolvimento dessas orientacdes esta relacionado com a atuacdo de
uma componente de cisalhamento simples concomitantemente a formacdo da dobra onde estas

amostras foram coletadas (cf. Cap. 4). Muitas das regides de maior ou menor concentragdo de
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eixos dessas formas cristalograficas podem ser diretamente correlacionadas com as estruturas
mesoscopicas dos tectonitos (e.g. méxima concentra¢do de eixos-<m> de quartzo paralelos a
lineag@o, minima concentragao de (100) e (010) perpendicular a folia¢do).

As informagdes sobre as propriedades sismicas dos moscovita-quartzo milonitos mostra
que essa deformagdo modifica os valores absolutos das velocidades de propagagdo e
consequentemente os valores da anisotropia. Essa comparagdo pode ser feita tanto em relagdo a
dados obtidos em por¢des menos deformadas desses agregados, ou em relacdo aos dados
calculados para essas rochas considerando as mesmas isotropicas. No trabalho de Lloyd &
Kendall (2005) foram analisadas trés amostras de um veio de quartzo decimétrico deformado
plasticamente em regides distintas de uma zona de alta deformag@o com cisalhamento simples
dominante (Law et al. 1990; Lloyd 1992). A andlise das orientacdes cristalograficas dessas
amostras demonstra o desenvolvimento de uma forte orientagao cristalografica dentro do quartzo
milonito sensu stricto. A configuragdo das distribuicdes das figuras de polo das formas
cristalograficas do quartzo ¢ do tipo monocristal com macla Dauphiné, onde o maximo de eixos-
<c> ¢ dominantemente subperpendicular ao plano de foliagao do sistema de referéncia, com uma
maxima orientacdo dos polos dos prismas {m} e {a} paralelamente ao eixo-X do mesmo.
Segundo os autores, nesses tectonitos a Vp,u. € os valores minimos de Vs2, AVs e dVs sdo
alinhados paralelamente a maxima concentracdo de eixos-<c> de quartzo e perpendicularmente
ao plano de foliagdo, enquanto a velocidade minima de ondas P alinha-se paralelamente a
maxima concentracdo de eixos-<a>, marcando, dessa forma, a dire¢cdo de extensdo do sistema.
Além disso, altos valores de Vsl, AVs e dVs somados aos menores valores de ondas P definem o
plano de foliagdo desse sistema (XY). A velocidade minima da onda de cisalhamento mais rapida
alinha-se paralelamente aos p6los dos romboedros {z} ou ocorre ao longo de uma distribuicdo de
pequenos circulos englobando tanto esses polos como os eixos-<c> dos cristais de quartzo.

Contudo, devido a presenca de quantidades modais variadas de quartzo e moscovita em
nossas amostras, essas relagdes nao sao claras e em alguns casos diferem significativamente dos
dados apresentados pelos referidos autores.

No geral as Vpq. ocorrem ao longo do plano de foliagdo do sistema de referéncia, onde
duas dessas amostras (PF-9 ¢ PF-10) mostram o polo de velocidade maxima paralelo ao eixo-X
de referéncia, enquanto nas amostras PF-6 ¢ PF 7 esse pdlo cai em uma posi¢ao intermediaria

entre X e Y (Figs. 6.2-6.6 ¢ 6.9). Nas amostras PF-7, PF-8 e PF-9, a Vpmin ocorre
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subperpendicularmente ao plano de foliagdo do sistema. Os polos de Vsl,;. também se
distribuem ao longo do plano XY do sistema, mas ndo possuem a mesma relacdo axial
apresentada pela Vp,... Nas amostras PF-7, PF-9, e PF-10 as Vs2,,;, distribuem-se ao longo do
plano XY do sistema de referéncia, enquanto os pélos de Vs2,,,,. estdo posicionados em posigdes
intermedidrias entre o plano de foliagdo e seu pdlo. A AVs,;. € a dVs,,. sdo encontradas
dispersas ao longo do plano de foliagdo do sistema de referéncia, enquanto os valores minimos

possuem um comportamento mais difuso ao longo da rede (Fig. 6.9).

sistema de referéncia pélOS de méaxima p6|OS de maxima
e minima Vp e minima Vs1

foliagao

pélos de méaxima pélos de méxima
e minima Vs2 e minima AVs & dVs

Legenda
o Xmin. PF-6
® Xmin.PF-7
® Xmin. PF-8
© Xmin.PF-9

Xmin.PF-10
= Xmax. PF-6
= Xmax.PF-7
" Xmax.PF-8
= Xmax. PF-9

Xmax.PF-10

Figura 6.9 — Figura esquematica mostrando as relagdes entre os polos de maxima e minima Vp, Vsl, Vs2, AVs e
dVs e os eixos e planos do sistema de referéncia. Nota-se uma forte concentragao das Vpmax, VSl € AVS/dVsux.
em torno da foliacdo de referéncia, com a tendéncia dos primeiros e dos ultimos estarem alinhados paralelamente a
X. Os minimos dessas propriedades tendem a tomarem posigdes intermediarias entre esses eixos. Maiores detalhes

no texto.

Se o calculo das propriedades sismicas anisotropicas de um agregado depende das
orientacdes cristalograficas dos minerais presentes na rocha e das constantes elésticas desses
minerais em relacdo a essas orientagdes, entao € necessario a analise de trés fatores principais nas
rochas estudadas: (i) qual a variagdo modal entre quartzo e moscovita nesses agregados; (ii) qual
a distribuicdo cristalografica preferencial desses dois minerais dentro do agregado em cada uma

das amostras e (iii) como diferencas nessa distribuicdo podem interferir no calculo final da
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distribuicdo das ondas sismicas e suas anisotropias dentro desse agregado (e.g. Burlini et al.
1993; Mainprice et al. 2000; Bascou et al. 2001, Bascou 2002).

Nas cinco amostras estudadas existe uma variagdo modal relativamente importante no
contetdo de moscovita dessas rochas. Levando-se em consideracdo de que quanto maior o valor
de moscovita no sistema, maior ¢ sua capacidade de influenciar nas dire¢des de propagacdo das
ondas sismicas, entdo as amostras com maiores valores desse mineral tem tuas propriedades
sismicas controladas pelo seu efeito. Esse parece ser um argumento valido para as diregdes de
maior anisotropia de ondas de cisalhamento (AVs e dVs), pois nas amostras com maior valor de
moscovita, os maiores valores de anisotropia sdo sempre paralelos/subparalelos ao plano de
foliagdo. Por outro lado, na amostra PF-6, cuja quantidade modal de moscovita € menor, o pdlo
de maior anisotropia estd inclinado em relagdo a foliacdo do sistema de referéncia, na borda do
estereograma. Esse eixo ocorre paralelamente a maxima de concentragdo de eixos-<a> e <m> de
quartzo e possivelmente sofre também efeito da forte orientagdo dos eixos (100) e (010) das
lamelas de moscovita, subparalelos a essa posi¢do. Contudo, o efeito dos cristais de moscovita
nas propor¢des supracitadas parece ndo possuir muita influéncia no que tange as diregdes de
maximas ¢ minimas velocidades de propagagao das ondas P e S.

Esse efeito € bem visivel entre as amostras PF-6 e PF-7, nos diagramas de distribuigdo das
velocidades de ondas P e de cisalhamento mais lenta. No primeiro caso, a Vp,.. de PF-6 ¢
paralela ao polo de Vp,.. da amostra PF-7, que possui uma percentagem de moscovita quase 13
% maior. Além disso, esses dois polos estdo relativamente proximos aos polos de Vpg. das
amostras PF-9 e PF-10, que também possuem uma alta quantidade modal desse mineral. O
mesmo ocorre com polos das Vs2,,,,. nas amostras PF-6 e PF-7, que sdo subparalelos entre si e
sdo plotados em uma posi¢do intermediaria entre a foliagdo e seu pdlo. Isso mostra que amostras
com composi¢des modais distintas de moscovita possuem a mesma direcdo de propagagdo para
as ondas P e ondas S lentas. As amostras PF-7, PF-8 e PF- 9, que também possuem valores
modais de moscovita contrastantes, as Vsl,;, sdo orientadas perpendicularmente ao plano de
foliagdo do sistema de referéncia. Além disso, os polos de velocidades maximas de Vsl ocorrem
dispersos ao longo da foliagdo em trés amostras, incluindo a PF-8 (20 % moscovita), enquanto
que nas amostras PF-6 (16 %) e PF-7 (27%) esses mesmos polos ocorrem em posi¢des
intermediarias entre a foliagdo e seu pdlo. Isso demonstra novamente que, nessas concentragdes,

as lamelas de moscovita ndao possuem um efeito tdo forte a ponto de controlar as dire¢des de
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propagacao das velocidades maximas e minimas das ondas P e S em relacdo as estruturas
macroscopicas do sistema de referéncia.

Se o controle da distribuicdo das velocidades sismicas e anisotropias independe da
quantidade modal dos minerais nessas propor¢des acima, entdo o controle dessas propriedades ¢é
dado pela forma que as orientagdes cristalograficas estdo distribuidas dentro dos agregados.
Assim, ¢ necessario que se faca uma andlise cuidadosa dos diagramas dessas distribuicdes em
relagdo as figuras de polo de orientagdo cristalografica dos cristais de quartzo e moscovita em
relagdo ao sistema de referéncia.

As amostras PF-6, PF-7 ¢ PF-10 mostram uma forte orientagdo das lamelas de muscovita
paralelamente ao plano da foliagdo desse sistema, com maximos de (100) e (010) orientados
paralelamente ao eixo-X. Essa trama parece controlar fortemente as direcdes de maxima
propagacao de ondas P nessas amostras (Figs. 6.2, 6.3 ¢ 6.6). Nessas amostras, os polos de V.
ocorrem paralelamente ao plano de folia¢do, relativamente proximos a lineagdo do sistema de
referéncia. Nas amostras PF-7 e PF-10 ainda percebe-se que a distribuicao das velocidades de
ondas P ao longo do plano XY desse sistema segue aproximadamente as guirlandas de eixos
(100) e (010) da moscovita (Figs. 6.3, 6.6 ¢ 6.9). O polo de Vp,.,.. da amostra PF-9, orientado
subparalelamente aos maximos das amostras acima, pode ser explicado devido a forte
concentracao de (010) paralelo a X, mesmo que a distribui¢do dos eixos (100) desenvolva uma
guirlanda fortemente obliqua em relagdo ao plano XY de referéncia (Fig. 6.5). J& a inclinagdo de
Vpumax. da amostra PF-8 parece resultar da concentracdo mais forte de (010) orientado a cerca de
30° para SE do eixo-X da referéncia ao longo da guirlanda obliqua ao plano XY desse sistema.

E dificil avaliar qual dos eixos das lamelas de muscovita apresenta um papel mais
importante no controle das velocidades de propagacao das ondas-P. Se tomarmos como exemplo
as amostra PF-8 e PF-9, veremos que mesmo com a forte trama inclinada de moscovita em
relagdo ao plano da foliacdo de referéncia, a Vpua ocorre sempre paralela a maxima
concentracao de (010). Isso pode ser corroborado particularmente na amostra PF-8, onde também
ocorre orientagdo de (100) paralelamente ao eixo-X do sistema de referéncia, € mesmo assim a
maior velocidade de propagagdo dessas ondas € paralela a maior concentragao de (010), inclinado
em rela¢do a lineacdo do sistema. Além disso, a forte concentracdo de eixos-<a> e <m> de
quartzo paralelamente a essa lineagdo, e o desenvolvimento de guirlandas desses eixos levemente

obliquos em relagdo ao plano XY desse sistema podem contribuir para essa orientacdo das Vpuax.
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A Vs2,,;, nas amostras PF-7, PF-9 e PF-10 ocorrem distribuidas paralelamente ao longo
da foliacdo. Essa distribuig@o ¢ o resultado da das composi¢des modais mais ricas em moscovita
nessas amostras, associado ao fato da forte concentracao dessas lamelas paralelamente a foliagao
de referéncia, pelo menos para as amostras PF-7 e PF-10. No caso especifico da amostra PF-9, a
posi¢do da Vs2, paralela ao plano de foliagdo ou ¢ o resultado apenas da alta concentragdo de
moscovita na amostra ou resulta também da interacdo com a orientacdo preferencial dos cristais
de quartzo.

Contudo, as Vsluix, VSluimn, VPmin. € VS2u4. nd0 podem serem explicadas simplesmente
pelo alto teor de moscovita no sistema ou mesmo pela forma da distribuicdo das formas
cristalograficas desse mineral no agregado. Apesar de relativamente alta, a proporg¢do de
moscovita para quartzo ¢ no minimo 2,5 vezes menor. Além disso, a distribui¢do das orientagdes
das lamelas de moscovita no agregado em duas dessas amostras (PF-8 e PF-9) mostra 2
orientagdes preferenciais fortes e distintas na mesma figura de p6lo, de modo que uma orientagao
deve interferir na outra na hora dos calculos das propriedades sismicas anisotropicas. De qualquer
maneira, o quartzo deve exercer um papel fundamental na explicagdo dessas distribuigdes.

Nas amostras PF-6, PF-7 e PF-10, as Vp,;, sdo orientadas paralelamente as menores
concentracdes de eixos de romboedros {z}, enquanto na PF-9 essa mesma propriedade é paralela
a maxima concentragdo de eixos {r}. Ja nas amostras PF-8, PF-9 ¢ PF-10, a Vsl ¢é orientada
paralelamente/subparalelamente ao plano XY do sistema de referéncia (dentro de um limite de
20° a partir deste — Fig. 6.9). Como o diagrama de distribuicdo das formas cristalograficas da
moscovita para as amostras PF-8 ¢ PF-9 mostra uma forte orientagdo de (100) e (010) ao longo de
uma guirlanda fortemente obliqua em relacdo a esse plano de referéncia, entdo é necessaria uma
outra explicagdo para que as Vsl ;. estejam orientadas nessa posicao.

Os diagramas de distribuicdo das formas romboédricas {r} dos cristais de quartzo para
essas amostras mostram os maximos de concentragdo subparalelos ao plano de foliagdo de
referéncia, e estdo localizados em posigdes bastante proximas dos maximos de Vsl. Esse amplo
controle exercido pelas formas romboédricas dos cristais de quartzo consegue explicar
satisfatoriamente tanto a distribui¢do das Vp,;, em posi¢des intermedidrias dentro da rede
estereografica e as Vsl paralelamente ao plano de foliagdo, sem relagdo com a orientacao das

moscovitas.
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Apesar de nao possuirem uma relagdo muito clara com as estruturas do sistema de
referéncia, os maximos de Vs2 podem ser facilmente interpretados em relagdo as formas
cristalograficas do quartzo que, por outro lado, possuem intimas relagdes com os planos e eixos
de referéncia. Nas amostras PF-8, PF-9 e PF-10, as Vs2,,, sdo orientadas paralelamente as
maiores de concentragdes de eixos-<r>. Na amostra PF-7, a maxima velocidade de propagacao
dessas ondas ¢ subparalela @ maxima concentracdo de eixos-<z>, demonstrando novamente a
importancia das formas romboédricas no controle da distribuicdo espacial da propagacdo das
ondas sismicas (e.g. Mainprice ef al. 1993; Lloyd & Kendall 2005). Exceg¢ao ¢ feita em relagdo a
amostra PF-6, onde a Vs2,,;, ¢ paralela a maior concentragdo de eixos-<c> de quartzo.

A dispersd@o dos maximos de anisotropia de ondas S ao longo do plano de foliagdo nas
amostras PF-7, PF-8, PF-9 e PF-10 (Fig. 6.9) pode ser o reflexo de dois fatores principais. O
primeiro refere-se as propor¢des modais de moscovita. Acima de 20% desse mineral, o mesmo
passa a ser o controlador das AVs e dVs e, se a trama desse mineral for simples, entdo essas duas
propriedades tenderdo ao alinhamento com o plano de foliagao de referéncia (e.g. Mainprice et al.
1990; Burlini et al. 1993 e Capitulo 7). Essa dispersao também reflete a distribuigao relativa das
orientagdes preferenciais das lamelas de moscovita bem como dos cristais de quartzo dessas
rochas. Se tomarmos como exemplo o maximo de AVs da amostra PF-7 (Fig. 6.3), veremos que
este ¢ subparalelo ao eixoY do sistema de referéncia, enquanto os outros maximos de AVs estao
concentrados mais proximos ao circulo primitivo da rede estereografica. Se compararmos as
figuras de polo de quartzo e muscovita dessa amostra com as das amostras PF-9 e PF-10,
veremos que nessas duas ultimas a concentracdo de (010) ao longo do plano de foliacdo do
sistema de referéncia ¢ relativamente menor que na amostra PF-7. Além disso, existe uma forte
concentracao de polos dos romboedros {r} exatamente na posicdo onde ocorre 0 maximo de
anisotropia na amostra PF-7, o que ndo ocorre nas outras duas amostras. A concentragdo dos
valores de maxima anisotropia de ondas S orientados paralelamente ao plano da foliacdo do
sistema de referéncia deve ter sido auxiliado também pela distribui¢do de eixos-<a> e eixos-<m>

nessas amostras.
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6.3.4 O efeito de dobras nas distribuicoes das propriedades sismicas nos moscovita-

quartzo milonitos

Um fator frequentemente desconsiderado no estudo de propriedades sismicas
anisotropicas em rochas crustais e que até o momento ndo havia sido levado em consideragao,
tendo sido apenas mencionado por Mainprice ef al. (1990) refere-se ao efeito que dobras podem
ocasionar nas dire¢des de maxima e minima propagagdo de ondas sismicas e anisotropias. Sabe-
se que essas estruturas podem ter sido formadas antes, durante ou depois do desenvolvimento de
uma determinada orientacdo cristalografica preferencial, e em cada caso, as relagcdes entre as
formas cristalograficas ¢ as dobras sdo diferentes (e.g. Ball 1960; Carreras et al. 1977; Stiinitz
1991; Casey & Williams 2000). Se a formagao de uma determinada orientagdo cristalografica ¢
resultado da atua¢do de um regime de cisalhamento simples, espera-se que as distribuicdes de
eixos-<c>, <a> e <m> sejam assimétricas em relagdo as estruturas macroscépicas do sistema de
referéncia. No caso dos eixos-<c>, a distribui¢do ocorre predominantemente ao longo de uma
guirlanda unica /cruzada, inclinada em relagdo ao eixo Z do sistema de referéncia, enquanto os
polos dos prismas {a} e {m} sdo simétricamente relacionados a esses eixos-<c> ¢ devem possuir
o mesmo grau de assimetria, s6 que em relacdo ao eixo X desse sistema. No geral o efeito das
dobras ¢ o de rotagdo passiva desses elementos.

O calculo das propriedades sismicas de um agregado deformado plasticamente ¢
dependente das distribui¢des das orientagdes cristalograficas dos diferentes minerais em suas
propor¢des modais no interior do agregado. Se essas distribui¢des cristalograficas podem ser
modificadas pelo efeito de dobras, entdo em principio as dire¢des de maxima e minima
propagacao das velocidades sismicas também sofrerdo o efeito dessas estruturas. Por exemplo,
imagina-se um caso hipotético onde as direcdes de maxima propagac¢do de ondas P sejam
controladas pela maior concentragdo de eixos-<a> de quartzo. Em um dos flancos essa
concentragao estd levemente inclinada em relagdo ao eixo-X do sistema de referéncia no
hemisfério ENE da figura de pdlo, enquanto no outro flanco esse maximo tem a mesma
inclinagdo so6 que para o hemisfério ESE. Se esse € o caso, e se o pressuposto acima estd correto,
entdo o polo de maxima propagacdo de ondas-P deve mostrar a mesma variagdo. Agora tomemos
como exemplo uma rocha rica em filossilicatos com uma forte orientagdo preferencial, dando

origem a um plano de foliagdo. Se nesse caso especifico as ondas P se propagassem mais
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rapidamente paralelamente aos planos basais (001) desse mineral, ¢ se ¢ a orientacdo desses
planos que da origem a foliagdo, entdo a mudanca progressiva na atitude da foliacdo do flanco em
direcdo a charneira de uma dobra teoricamente deve provocar uma mudanga progressiva na
dire¢do de maxima propagacdo dessas ondas.

O célculo das propriedades sismicas das cinco amostras mostra que, em principio, apenas
as ondas compressionais mostram um comportamento sistematico de variacdo em relacdo aos
diferentes elementos da dobra onde essas amostras foram coletadas. Nas amostras do flanco
normal, ambos os maximos de Vp sdo subparalelos entre si € caem em uma posi¢ao ao longo do
plano da foliagdo, em uma posi¢do intermedidria entre X e Y do sistema de referéncia no
hemisfério ENE da figura de polo (Fig. 6.12). No flanco inverso, esses pdlos também sdo
subparalelos entre si, ocorrem paralelamente a foliacdo, mas caem no quadrante ESE da rede. Em
ambos 0s casos, esses polos de Vp,u. estdo proximos da linha que marca o plano XY de
referéncia, bem como do circulo primitivo da rede. Por outro lado, a Vp,,. na amostra da
charneira esta altamente obliqua tanto aos maximos das amostras do flanco normal quanto
inverso. Isso poderia resultar da interferéncia ocasionada pela trama secundaria de moscovita
presente nessa amostra. Contudo, a figura de polo de (001) da amostra PF-9 (Fig. 6.5) mostra
também uma forte concentragdo desses eixos mais proximos a Y, € mesmo assim a Vp,,;,. ocorre
mais proxima ao plano XY.

As figuras de polo de quartzo e moscovita das amostras supracitadas demonstram que
nenhum dos minerais parece controlar esse maximo de propagacdo. No caso das tramas de
quartzo, as concentragdes de eixos-<m> e <a> na posicao onde estdo localizados os maximos de
Vp nas amostras supracitadas ndo sdo tdo altas. Além disso, a distribuicdo das lamelas de
moscovita nas amostras PF-6, PF-7 e PF-10 ¢ bastante homogénea ao longo do plano de foliacao
do sistema de referéncia, mas mostra a presenca de duas orientagdes distintas nas amostras PF-8 e
PF-9. Contudo, nenhum dos maximos de concentragdo de polos (100) e (010) ¢é paralelo ao
VDumax.. Assim, a Unica explicagcdo possivel esta relacionada com mudanga sistematica da atitude
da foliacao ao longo da superficie dobrada. Isso nao significa que as orientagdes cristalograficas
desses minerais ndo desempenhem papel algum na determinagdo das dire¢oes desses maximos de
propagacdo. Especificamente nas amostras PF-6, PF-7 e PF-10, os eixos de (100) e (010),
somados aos poélos dos prismas {m} e {a} distribuem-se ao longo de guirlandas paralelas ou

levemente inclinadas em relagdo ao plano XY do sistema de referéncia.
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Figura 6.10 — Figura esquematica ilustrando como as propriedades sismicas podem sofrer interferéncia devido a
diferentes orientagdes cristalograficas do quartzo e moscovita, com suas respectivas proporgdes modais dentro da
amostra PF-7. Sdo apresentadas as propriedades sismicas do quartzo com a orientagdo preferencial a esquerda, bem
como da moscovita. Note como os maximos dessas propriedades, calculadas pela trama de quartzo, estdo em angulo
com os maximos das mesmas determinados pela trama de moscovita. Essas relagdes angulares causam interferéncia
destrutiva dessas propriedades, ocasionando atenuacdo de suas magnitudes. Apesar da baixa propor¢do modal de
moscovita, observa-se que a Vpmax., a AVsmax. e a Vs2min.ocorrem ao longo de um plano de isotropia transversal
paralelo as guirlandas de (100) e (010) de moscovita. Isso demonstra a forte anisotropia apresentada por esses
minerais.
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Figura 6.11 — Figura esquematica ilustrando como as propriedades sismicas podem sofrer interferéncia devido a
diferentes orientagdes cristalograficas do quartzo e moscovita, com suas respectivas proporgdes modais dentro da
amostra PF-8. Sdo apresentadas as propriedades sismicas do quartzo com a orientagdo preferencial a esquerda, bem
como da moscovita. Nessa amostra, existem duas orientagdes preferenciais de (001) de moscovita, uma paralela a Z
e outra proxima de Y. Isso faz com que as distribuigdes de (100) e (010) também possuam comportamento diferente
do apresentado na amostra PF-7 (Fig. 6.10). Dessa maneira, a determinagdo das propriedades sismicas para a
moscovita com essa orientagdo andémala é totalmente diferente da apresentada na figura 6.10, o que resulta em
distribui¢des das velocidades de dificil interpretacdo para o agregado como um todo, como pode ser observado nas
figuras de polo na parte inferior. Apesar de algumas dessas propriedades possuirem relagdes axiais com alguns eixos
cristalograficos de quartzo e moscovita, suas relagcdes com os eixos de referéncia ficam bastante descaracterizadas.
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Assim, o resultado das interagdes entre as orientagdes preferenciais desses dois minerais
marca o plano da folia¢do, o que resulta nessas diferencas entre as Vp,,;,. nos flancos da estrutura.

As dire¢des de Vs2,4. € Vs2,;, também sdo subparalelas nas amostras PF-6 e PF-7,
localizadas no hemisfério NE da rede estereografica e modificam-se progressivamente de posi¢ao
na amostra PF-8, ficando o Vs2,,;, a NW e 0 Vs2min. a SW. Na amostra PF-10, esses polos estao
em posigdes exatamente opostas as amostras PF-6 e PF-7, como se a figura de distribuicao das
velocidades de PF-10 fosse o reflexo dessas outras duas (Fig. 6.13). Esse efeito ¢ semelhante ao
ocasionado por processos de dobramento afetando rochas miloniticas, onde um dos flancos dessa
estrutura indica um sentido de transporte tectonico aparentemente inverso ao outro. Por sua
posicao dentro da rede esterografica, ¢ provavel que o maximo de Vs2 seja deslocado
provavelmente pela mudanga na orientacdo da guirlanda de eixos-<c> de quartzo, enquanto os
polos de minima propagagdo parecem nao possuir relagdo com as formas cristalograficas desses
minerais.

Contudo, ndo ¢ possivel fazer esse mesmo tipo de relacao para AVs,x, AVSuin., VSLuix,
Vsl in. € VPuin. Isso provavelmente ocorre porque a distribuigdo das orientagdes de moscovita
ndo sdo tao simples em todas as amostras. Em todas as figuras de po6lo, mas principalmente nas
das amostras PF-8 e PF-9, existe sempre a presenga de uma segunda orientagao preferencial de
moscovita obliqua a XY. Essa trama, também ¢ levada em consideracdo no calculo das
propriedades sismicas anisotropicas do agregado. Se duas orientagdes preferenciais de moscovita
possuem um determinado angulo entre si e a mesma concentracdo dentro de um agregado,
espera-se que o calculo das dire¢des de suas propriedades sismicas reflita a direcdo média dessas
duas tramas (Figs. 6.10 e 6.11). Somando as orientagdes cristalograficas mostradas pelos cristais
de quartzo, o resultado pode-se tornar bastante complexo. Isso ocorre porque alguns eixos
cristalograficos de quartzo (e.g. <a>, <m>) podem ser paralelos a trama de moscovita paralela ao
plano de foliagdo de referéncia, enquanto a maxima concentra¢do de eixos-<c> de quartzo pode
tanto somar-se a trama de (001) de moscovita paralela a Z quanto a orientacdo obliqua mais

proxima de Y.
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6.3.5 O efeito dos limites de grio nas propriedades sismicas anisotropicas

Uma série de outras varidveis além da orientacdo preferencial da rede cristalina podem
estar envolvidas na determinagdo das propriedades elasticas de um agregado policristalino. Estas
incluem a presenca de fraturas e poros, a orientacdo de forma dos cristais e até mesmo a forma
destes graos. Segundo Wendt ef al. (2003) ¢ possivel quantificar o papel desempenhado por cada
um desses fatores em uma rocha. Isso pode ser feito através da determinagdo experimental das
velocidades sismicas de amostras microestruturalmente conhecidas juntamente com o calculo das
mesmas através dos dados de orientacao cristalografica (e.g. Burlini e Kunze 2000). Além disso,
¢ necessaria a utilizagdo de pardmetros matematicos complexos (Ponte Castafieda & Willis 1995)
para a andlise das propriedades elasticas das amostras e para compara¢do com os dados obtidos
experimentalmente, de modo a determinar se os valores de cada uma dessas propriedades ¢
fisicamente plausivel.

Apesar de nao terem sido realizadas medidas experimentais nas amostras estudadas aqui
de modo a quantificar o efeito de cada uma dessas propriedades, pode-se, em principio, discutir o
efeito dos limites de grao nos calculos das propriedades sismicas, através da determinagdo dos
principais tipos de limites e suas relagdes com as dire¢des de propagacao das ondas sismicas.

Os limites de grao sdo microestruturas volumétricamente importantes principalmente em
rochas de grao fino e representam regides energicamente carregadas devido ao actimulo de
deslocacdes nessas posi¢des do cristal, formando redes tridimensionais dentro da rocha. Esse
acumulo de defeitos intracristalinos faz com que as propriedades elasticas dessas regides sejam
diferentes das do cristal em si. Como as propriedades elasticas de um determinado agregado sdo
dependentes das forcas de coesdo entre os cristais, € como ¢ relativamente provavel que se
formem fraturas alinhadas a esses limites, ¢ provavel que muitas das caracteristicas mecénicas
dessas rochas sofram forte influéncia desses elementos.

Segundo Mainprice et al. (1993), Lloyd et al (1997); Wheeler et al. (2001, 2003) e Lloyd
(2004), os limites de grao podem ser agrupados em dois grupos principais, denominados de
limites de grao inclinados e rotacionados, que sdo intimamente relacionados ao tipo de defeito
intracristalino presente. Em cristais de quartzo, os limites inclinados sdo geralmente paralelos as

formas prismaticas desse mineral (e paralelos ao plano YZ do sistema de referéncia), enquanto os
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rotacionados sdo paralelos aos planos basais e consequentemente paralelos ao plano de foliagao
do sistema de referéncia.

Os limites de grao rotacionados podem resultar dos deslizamentos romboédricos e basais
na direcdo <a> e poderiam contribuir, juntamente com os planos (001), para as direcdes de
propagacdo maxima de Vp, AVs e dVs e para as dire¢gdes de minima propagacdo das ondas de
cisalhamento mais lentas nas amostras estudadas (Lloyd & Kendall 2005). Ja os minimos de Vsl
de trés amostras, orientadas perpendicularmente ao plano de foliacdo, em regides de alta
concentracdo de eixos-<c>, sdo o resultado de duas caracteristicas da rede de limites de grdo. A
primeira refere-se a intersecc¢ao entre limites de grao desenvolvidos por sistemas de deslizamento
que utilizam <a> como vetor direcional principal (com ou sem a atuagdo da Macla de Dauphiné)
ou pelos limites de grao rotacionados paralelamente ao plano XZ, devido a atuagdo combinada de
deslizamentos romboédricos e prismaticos em <a>. Além disso, a determinagdo de limites de
grao orientados preferencialmente as formas romboédricas dos cristais de quartzo (Castro &
Lagoeiro 2005) podem contribuir significativamente para os minimos de propagagdo de ondas
compressionais, que sdo perpendiculares aessa forma em 4 das 5 amostras, ¢ para os minimos de
Vsl e AVs, perpendiculares aos romboedros em 2 amostras.

Contudo, as duas ultimas hipoteses ainda precisam ser intensamente testadas de modo que
essas idéias sejam verificadas. A andlise de tramas cristalograficas mais simples de moscovita em
torno de camadas dobradas pode ser um caminho a ser trilhado no entendimento das variagdes
direcionais das propriedades sismicas ao longo dessas superficies. Por outro lado, medidas
experimentais dessas propriedades em agregados ricos em quartzo, juntamente com o calculo das
mesmas através dos dados de orientagdo cristalografica, podem fornecer informagdes importantes
a respeito de quanto da anisotropia presente nessas rochas resulta dessas orientagdes sensu

stricto, e quanto resulta do alinhamento dos limites de grao.

6.4 Sumario & Conclusoes

O desenvolvimento de orientacdes cristalograficas em moscovita-quartzo milonitos
provoca de anisotropia das propriedades sismicas desses agregados. Através da relagdo entre as

orientagdes preferenciais de quartzo e moscovita, as constantes elasticas desses minerais ¢ a
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propor¢ao modal de cada uma dessas fases no interior dos agregados, ¢ possivel determinar as
velocidades e dire¢des de propagacao de ondas P e S, bem como suas anisotropias.

Os moscovita-quartzo milonitos da regido de Saas Fee apresentam uma anisotropia
relativamente alta tanto em relagdo as ondas compressionais quanto cisalhantes. Para as ondas P,
essa anisotropia gira em torno de 7 e 9 %, enquanto que para as ondas S, essa anisotropia atinge
valores de 11 %. Os minimos e maximos de propaga¢do dessas ondas sdo fortemente controlados
pela trama cristalografica de quartzo. Contudo, apesar de ocorrer em propor¢des modais
relativamente pequenas, a moscovita possui um efeito consideravel no controle direcional dessas
propriedades, principalmente por se tratar de um mineral fortemente anisotropico para a
propagacao de ondas sismicas.

O desenvolvimento de orienta¢des cristalograficas preferenciais nos moscovita-quartzo
milonitos tem o efeito de dispersar as diregdes de propagagdo das propriedades sismicas
determinadas a partir das constantes elasticas dos monocristais de quartzo ¢ moscovita. Além
disso, o desenvolvimento dessas orientagdes preferenciais nos agregados ocasiona um efeito de
atenuagao das magnitudes das velocidades e anisotropias desses monocristais. Os coeficientes de
Poisson para cada uma das 5 amostras resultaram em baixos valores, corroborando a alta
presenga de quartzo nessas amostras.

E possivel que a presenga de dobras na crosta média e inferior ocasione mudangas
direcionais nos maximos e minimos de propaga¢do das ondas sismicas, principalmente das ondas
P e S lentas. Além disso, € possivel que o desenvolvimento de limites de grao orientados também
possuam um efeito nas determinagdes das propriedades sismicas dos moscovita-quartzo
milonitos. Contudo, serdo necessarios estudos de maior detalhe para testar essas hipoOteses e
verificar sua validade.

O presente capitulo mostra como o desenvolvimento de orientagdes cristalograficas
preferenciais pode influenciar no desenvolvimento de anisotropias das propriedades sismicas de
moscovita-quartzo milonitos. Além disso, esse capitulo apresenta a quantificacdo dessas
propriedades a partir dos dados de orientacdo cristalografica de quartzo e moscovita, como a
trama cristalografica desses minerais interfere nas propriedades sismicas e qual o efeito

ocasionado pela milonitizagao e recristalizagao nessas propriedades.



CAPITULO SETE

SIMULACOES DAS PROPRIEDADES SISMICAS
ANISOTROPICAS EM QUARTZO MILONITOS
COM PROPORCOES MODAIS VARIADAS DE
MOSCOVITA

“Nature, to be commanded, must be obeyed.”

Francis Bacon (Novum Organum, 1620)
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Capitulo 7

Simulacées das propriedades sismicas anisotropicas em quartzo

milonitos com proporcoes modais variadas de moscovita

7.1 Introducio

A presenca de moscovita dentro de um agregado rico em quartzo ou como uma fase
dominante de um determinado litotipo causa uma modificagdo importante nas velocidades,
dire¢des e anisotropias de propaga¢do de ondas sismicas. O efeito mais 6bvio da presenga desse
mineral em um agregado de quartzo ¢ o aumento ocasionado na densidade geral do mesmo, visto
que a densidade do quartzo é de 2,65 g/cm’, enquanto a da moscovita é 2,834 g/cm’. No caso das
velocidades e anisotropias, o efeito ndo é tdo 6bvio. Como sugerido por Mainprice et al. (1990), a
adicdo de 20% de moscovita com uma orientacao de (001) paralelo a Z em um sistema puramente
quartzitico faz com que as magnitudes das velocidades de propagacdo e as anisotropias diminuam
em cerca de 2%. Por outro lado, essa porcentagem modal provoca um aumento da anisotropia
perpendicular a foliagdo. Alguns trabalhos (e.g. Barruol & Mainprice 1993; Barruol & Kern
1996) utilizaram orientacdes cristalograficas de diferentes minerais para simular as propriedades
sismicas em agregados empiricos de composicdes variadas e observar o efeito de cada uma
dessas fases na determinacdo dessas propriedades. Contudo, simulagcdes completas em rochas
bimineralicas partindo-se de um membro inicial com 100% de um mineral e 0% de outro, até um
membro final com 100% da segunda fase e 0% da primeira ainda ndo foram realizadas.

A utilizagdo de rochas bimineralicas nesse tipo de simulagdo parece ser bastante propicia,
pois a variacao entre os dois membros finais fornece 11 velocidades e anisotropias maximas e
minimas para cada amostra, ao contrario das 66 dessas variaveis geradas pela variacdo modal de
trés minerais. Além disso, quanto maior a quantidade de fases minerais dentro de um agregado,
maior serd a interferéncia exercida nas propriedades sismicas anisotrOpicas entre minerais
isolados, o que pode resultar em padroes extremamente complexos de distribui¢do das

velocidades de propagagao das anisotropias do agregado como um todo.
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No presente capitulo, sdo apresentados os resultados de uma simulacao partindo-se de um
membro com 100% de quartzo e 0% de moscovita, e chegando a um agregado com 100% de
moscovita e 0% de quartzo, cada qual com sua propria orientagdo cristalografica. Além de
permitir  determinar como a  presenga  desses  minerais podem interferir
positivamente/negativamente na propagacdo de ondas sismicas, ¢ possivel prever a propagacao

dessas ondas tanto em um quartzito/quartzo milonito como em um xisto/filonito.

7.2 Metodologia

Para a simulagdo das propriedades sismicas a partir da variagdo modal entre quartzo e
moscovita, foram selecionadas as amostras PF-6, PF-7 e PF-10. Nestas, a distribui¢do dos eixos
cristalograficos de quartzo ¢ bastante semelhante si, apenas com uma variagdo de assimetria de
eixos-<c>, <a> e <m>. Além disso, a distribui¢ao de (100), (010) e (001) nessas trés amostras ¢ a
trama cristalografica que mais se aproxima de um padrao ideal de OPR de moscovitas em rochas
miloniticas (e.g. O’Neil et al. 1987). Como trata-se de uma simulagao cuja variavel principal € a
composicdo modal entre quartzo e moscovita, as composi¢oes originais das amostras nao
interferem nos resultados obtidos.

As orientacdes cristalograficas de quartzo e moscovita das amostras PF-6, PF-7 e PF-10
sdo apresentadas nas figuras 7.1, 7.2 e 7.3, respectivamente, enquanto as propriedades sismicas
dos monocristais desses minerais, determinadas a partir de suas constantes elasticas (McSkimin et
al. 1965; Vaughan & Guggenheim 1986) sdo apresentadas nas figuras 7.4 a (quartzo) e 7.4 b
(moscovita). Para o célculo das propriedades sismicas com variacdo modal entre esses dois
minerais, foram utilizados os programas ANISch5 e VpG (Mainprice 2005). Através do primeiro,
que realiza o calculo das constantes elasticas do agregado e sua distribui¢do tridimensional, €
possivel selecionar entre utilizar a contagem modal feita durante a aquisi¢do dos dados de
orientagdo (no caso, a contagem realizada pelo mapeamento do sistema MEV/EBSD) ou utilizar

as proporg¢des entre os minerais obtidas por outras metodologias.
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Figura 7.1 — Figuras de polo das orientagdes cristalograficas de eixos-<a>, <m>, <c>, <r> e <z> de quartzo e (100),
(010) e (001) de moscovita da amostra PF-6. Nota-se o desenvolvimento de uma forte guirlanda tnica assimétrica de
eixos-<c>, sendo as concentragdes de <a> e <m> dispostas simetricamente a essa guirlanda. Os eixos (100) e (010)
distribuem-se ao longo de guirlandas paralelas ao plano de foliagdo, enquanto (001) aparece com forte concentragdo
paralela a Z, com alguma concentragdo desses eixos mais proximos de Y. Hemisfério inferior da rede de igual area,

N=numero de medidas.
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Figura 7.2 — Figuras de polo das orientagdes cristalograficas de eixos-<a>, <m>, <c¢>, <r> e <z> de quartzo e (100),
(010) e (001) de moscovita da amostra PF-7. Os eixos-<c> ocorrem ao longo de uma guirlanda tinica assimétrica
centrada em Y e os eixos-<a> ¢ <m> ao longo de uma guirlanda paralela ao plano XY de referéncia, com forte
concentragdo desses eixos paralelo a X. Os eixos (100) e (010) distribuem-se ao longo de guirlandas paralelas ao
plano de foliagdo, enquanto (001) aparece com forte concentragdo paralela a Z, com concentragdo fraca desses eixos
mais proximos de Y. Hemisfério inferior da rede de igual rea, N=ntimero de medidas.
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Amostra PF-10 - Orientagao preferencial de quartzo.
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Figura 7.3 — Figuras de polo das orientagdes cristalograficas de eixos-<a>, <m>, <¢>, <r> e <z> de quartzo e (100),
(010) e (001) de moscovita da amostra PF-10. Os eixos-<a> e <m> ocorrem dispersados ao longo de uma guirlanda
de grande circulo obliqiia ao plano de folia¢do de referéncia, mostrando o mesmo sentido de asssimetria da guirlanda
Unica centrada em Y de eixos-<c>. Os eixos (100) e (010) distribuem-se ao longo de guirlandas paralelas ao plano de
foliagdo, enquanto (001) aparece com forte concentragdo paralela & Z, com uma segunda orientacdo preferencial
sendo marcada pela concentragdo mais forte desses eixos proximos de Y. Hemisfério inferior da rede de igual area,
N=numero de medidas.

Por se tratar de uma rocha bimineralica, optou-se em ndo utilizar a contagem de pontos
realizada durante o mapeamento das orientagdes cristalograficas e determinar as propriedades
sismicas do agregado com as variagdes modais possiveis entre esses dois minerais em intervalos
de 10% de cada mineral. As velocidades, anisotropias e dire¢des de propagacdo de ondas P e S
foram calculadas com a utilizagdo do programa VpG (Mainprice 2005) segundo programa
supracitado, e foram determinadas no hemisfério inferior da rede de igual 4rea de Schmidt,

utilizando as médias de Voigt-Reuss-Hill.
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Figura 7.4 — Figuras de polo mostrando a distribui¢do tridimensional das velocidades e anisotropias de ondas
sismicas em um monocristal de moscovita (a) e quartzo (b), onde os quadros em destaque mostram os eixos das
principais formas cristalinas dessas minerais, sendo possivel identificar as relagdes das propriedades sismicas desses
cristais com suas formas cristalograficas principais. Dados calculados a partir das constantes elasticas de moscovita

(Vaughan & Guggenheim 1986) e quartzo (McSkimin et al. 1965).
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7.3 Magnitudes das velocidades com a variacio composicional

A variacdo das velocidades mdximas e minimas das ondas compressionais e de
cisalhamento com a variagdo progressiva da composi¢do modal de moscovita ¢ bastante
constante em todas as amostras, € os dados sdo sumarizados na Tabela 7.1.

As velocidades maximas de ondas P para as trés amostras simuladas descrevem uma
espécie de meia-hipérbole com a variagdo modal de moscovita (Fig. 7.5 a). No agregagado sem
moscovita, as velocidades sdo relativamente altas, com uma média de 6,29 km/s, e decrescem
levemente até o teor de moscovita atingir 20%. A partir deste ponto, as velocidades maximas de
ondas compressionais (Vpmayx) aumentam progressivamente, primeiro de forma sutil, até o limite
de 40% de moscovita. Entdo, os valores sobem rapidamente com o aumento na quantidade de
moscovita, atingindo uma média de 7,00 km/s com 100 % desse mineral. As velocidades
minimas de ondas compressionais (Vpmi) apresentam um comportamento inverso, pois as
velocidades aumentam levemente até teores de moscovita novamente de 20% e diminuem
acentuadamente até o maximo de 100% de moscovita no sistema (Fig. 7.5 b). Levando-se em
consideragdo apenas a orientagdo preferencial do quartzo nos calculos, a média de Vp,., ¢ de
5,74 km/s, enquanto com 100% de moscovita esse mesmo valor diminui para 5,5 km/s. O
comportamento de semi-hipérbole também pode ser observado para as anisotropias das ondas
compressionais (AVp), com um leve decréscimo nos valores entre 20-30% de moscovita,
aumentando substancialmente a partir de um conteudo de 40% desse mineral. Em média, essas
anisotropias sao de 9,1% nos agregados com 100% de quartzo e atingem valores proximos a 24%
desconsiderando-seo quartzo nessas determinagdes (Fig. 7.5 c).

As ondas de cisalhamento mais rapidas (Vsl) mostram um comportamento distinto das
ondas P, visto que os maximos das velocidades (Vsl,,;.) dessas ondas diminuem com o aumento
da propor¢ao modal de moscovita e tornam-se estaveis a partir de uma composi¢do com 40% de
quartzo e 60% de moscovita. Em média, as Vsl,,;, com 100% de quartzo sdo da ordem de 4,36
km/s, enquanto com 100% de moscovita esses valores decrescem para 3,96 km/s (Fig 7.6 a). J& as
(Vsl,ui,) mostram uma distribuicdo linear negativa com o aumento da quantidade de moscovita,
com valores médios de 3,99 km/s para 100 % de quartzo e 3,31 km/s para 100% de moscovita
(Fig. 7.6 b). A anisotropia dessas ondas mostra uma distribuicdo semelhante a uma meia

hipérbole, com valores iniciais médios de 9 % (100 % quartzo), decrescendo levemente em teores
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de moscovita de 20 %, e aumentando progressivamente até atingir valores médios de 18%, com
100 % de moscovita (Fig. 7.6 c).

Tanto as velocidades maximas quanto minimas das ondas de cisalhamento mais lentas
(V24 & Vs2,,:,) apresentam distribuigdes lineares negativas com a diminui¢do progressiva da
porcentagem modal de quartzo nos célculos. Com 0% de moscovita no sistema, a Vs2,,, €
de 4,18 km/s e a Vs2,,;, ¢ de 3,87 km/s. Com 100% de moscovita, esses valores decrescem para
3,61 km/s e 3,05 km/s, respectivamente (Figs. 7.7 a & b). A AVs2 mostra uma distribuicao tipo
meia-hipérbole. Ocorre um leve decréscimo dos valores iniciais médios de 7,3% (100 % de
quartzo) com a adi¢do de até¢ 20 % de moscovita, e esses valores aumentam continuamente até
atingirem anisotropias médias da ordem de 17% com 100% de moscovita (Fig. 7.7 c).

A anisotropia geral das ondas de cisalhamento (AVs) também possui uma distribui¢do em
uma meia hipérbole com o aumento das proporgdes de mica utilizadas nas determinagdes das
propriedades sismicas (Fig. 7.8 a). Com 100% de quartzo, a AVs ¢ igual a 9,06%, e a adi¢@o de
20% de moscovita faz esse valor decrescer para 7,46%. A partir deste, o grau de birrefringéncia
das ondas de cisalhamento aumenta progressivamente até atingir valores médios de 23%, com
100% de mica. Os valores minimos de AVs apresentam um comportamento aleatdrio em relagao
a variagdo modal constante nos teores de moscovita (Fig. 7.8 b), mas como os valores sdo muito
baixos e a diferenca entre os mesmos também, essa variagao resulta de erros de calculo.

O mesmo ocorre para os valores da diferenca absoluta de velocidade entre Vsl e Vs2
(dVs), pois os maximos dessa propriedade apresentam o mesmo comportamento de meia
hipérbole descrito acima (Fig. 7.8 c), enquanto os valores minimos mostram uma distribui¢ao
aleatéria em relagdo a variacdo da composi¢do modal de moscovita (7.8 d). Com 100% de
quartzo, a dVs maxima ¢ da ordem de 0,44 km/s, decrescendo para 0,34 km/s com a adi¢do de
20% de mica, e aumentando substancialmente até atingir valores médios de 0,81 km/s com 100%
de moscovita

Essas variagdes nas magnitudes das propriedades sismicas anisotropicas também sdo
observadas nas velocidades de propagagdo de ondas P e S considerando os agregados como
isotropicos, nas velocidades das ondas orientadas paralelamente ao eixo-z de referéncia, nas
razdes entre essas velocidades e nos coeficientes de Poisson determinados a partir das
velocidades de cada uma das composi¢des modais variadas. Esses dados sdo sumarizados na Tab.

7.2.
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Figura 7.5 — Gréficos ilustrando o comportamento das magnitutes das velocidades e anisotropia das ondas
compressionais com o aumento da propor¢do modal de moscovita, e consequente diminui¢do da propor¢do de
quartzo, partindo-se de um membro com 100% de quartzo. Nota-se uma leve diminui¢do da velocidade de méaxima
propagagdo dessas (a) ondas com a adigdo inicial de moscovita, seguida de um aumento constante até atingir o pico
de velocidade. A velocidade minima de propaga¢édo (b) mostra um comportamento contrario, pois a adi¢do inicial de
moscovita provoca um leve aumento dessa propriedade, que posteriormente decresce até atingir o minimo valor em
100% de moscovita. Como a velocidade maxima aumenta e a minima diminui de valor, entdo a tendéncia geral é que
a anisotropia dessas ondas aumente, como mostrado em (c).
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Figura 7.6 — Graficos ilustrando o comportamento das magnitutes das velocidades e anisotropia das ondas de
cisalhamento mais rapidas com o aumento da propor¢do modal de moscovita, e consequente diminui¢do da
propor¢do de quartzo, partindo-se de um membro com 100% de quartzo. Nota-se que tanto as velocidades maximas
(a) quanto as minimas (b) diminuem com o aumento da propor¢do de moscovita, sendo que a primeira tende a
estabilizar em propor¢des modais acima de 60% desse mineral, enquanto a segunda diminui constantemente. O grau
de anisotropia dessas ondas mostra uma leve diminuigdo na adi¢do inicial de moscovita, mas aumenta
progressivamente quando a propor¢ao modal atinge 30%, atingindo seu méaximo em 100% de moscovita (c).
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A velocidade das ondas-P nos agregados isotropicos aumenta progressivamente com o
aumento da porcentagem modal de moscovita, onde os valores variam entre 6,02 km/s para uma
rocha com 100% de quartzo e 6,28 km/s para um agregado a base de mica (Fig. 7.9 a). As
velocidades das ondas de cisalhamento nesses agregados diminuem com o aumento da propor¢ao
de mica, e as velocidades variam entre 3,47 km/s com 100% de moscovita ¢ 4,11 km/s com
100% de quartzo (Fig. 7.9 b). Os valores da razdo entre as velocidades de ondas compressionais e
de cisalhamento aumenta de maneira de linear com o acréscimo de micas, partindo de valores
minimos em torno de 1,46 e chegando a valores de 1,80 (Fig. 7.9 ¢).

O valor das velocidades de ondas compressionais e de cisalhamento na orientagdo
perpendicular ao plano de foliacdo do sistema de referéncia foram determinadas visualmente
através dos diagramas de distribuigdo dessas velocidades espacialmente. Em ambos os casos, as
velocidades de propagagdo nessa posi¢do diminuem quase que linearmente com o aumento na
propor¢ao modal de mica (Figs. 7.10 a, b, ¢ & d). Como se pode observar nos graficos, alguns
valores de Vp//Z, Vsl//Z e Vs2//Z ndo se encaixam nesse padrao linear. Isso resulta de erros da
determinacdo visual, jA que em muitos dos diagramas, os contornos paralelos ao eixo-Z do
sistema de referéncia apresentam valores muito maiores que os polos de velocidade minima de
propagacao, e a interpolagdo entre esses valores fica dificultada pela auséncia de contornos com
valores intermediarios. As Vp variam entre 6,20 km/s e 5,60 km/s (Fig. 7.10 a), enquanto nas Vsl
essa variacao fica entre 4,30 km/s e 3,40 km/s (Fig. 7.10 b) e nas Vs2 entre 4,10 km/s e 3,10 km/s
(Fig. 7.10 ¢), com a proporc¢do modal variavel entre 100% de quartzo e 100 % de moscovita. Um
fato que chama a atencdo ¢ que apesar das Vp, Vsl e Vs2 perpendiculares a foliagdo
apresentarem uma distribui¢@o linear negativa em rela¢do a propor¢do modal dos filossilicatos, a
razdo entre Vp/Vs paralelamente a Z mostra uma distribui¢do linear positiva (Fig. 7.10 d). Isso
demonstra que esse fator ndo ¢ controlado pela variagdo espacial das velocidades, mas sim pela
composi¢do das rochas, como ja demonstrado na Figura 7.9 c. No caso das orientagdes paralelas
a Z, os valores variam entre 1,4878 (100% quartzo) e 1,7231 (100% moscovita).

Os coeficientes de Poisson (o) calculados a partir das velocidades isotropicas dos
agregados mostram uma distribui¢do aproximadamente linear positiva (Fig. 7.11 a). No agregado
com 100% de quartzo, esse coeficiente possui valores médios da ordem de 0,065, enquanto com
100% de mica, os valores sobem para 0,2740, cerca de quatro vezes maior que o primeiro valor.

Como demonstrado por Kern (1996) e Bascou (2002), valores muito baixos de ¢ geralmente sdo



Capitulo 7 — Simulagdo da anisotropia sismica com a variagdo modal de moscovita 238

correlacionados a uma alta percentagem modal de quartzo no sistema. No caso dessas
simula¢des, altos valores do coeficiente de Poisson demonstram o efeito da moscovita na
determinagdo das velocidades das ondas sismicas nos agregados isotropicos. Perpendicularmente
a foliacdo, o coeficiente de Poisson também mostra uma distribui¢do linear positiva (Fig. 7.11 b),
existindo, contudo, bastante variacdo entre os dados. Essa variacdo novamente s6 pode ser
explicada pela imprecisdo na determinacdo das velocidades perpendicularmente ao plano XY de
referéncia. Os valores médios de 6 com 100% de quartzo sdo de 0,09, enquanto nos agregados
com 100% de mica esses valores atingem quase 0,25.

A variagdo da densidade com o aumento da propor¢ao modal de moscovita utilizada nas
simulagdes ocorre em uma distribuicio linear positiva, com valores minimos de 2650 kg/m® nos
agregados de quartzo e 2834 kg/m’ nas simulagdes baseadas unicamente nas orientagdes
preferenciais de micas dessas rochas (Tab. 7.1).

Os coeficientes de reflexdo das ondas sismicas perpendiculares a foliagdo foram
calculados para cada uma das variagdes na composicdo modal desses agregados. Para essas
determinacdes foram utilizadas as velocidades para cada agregado isotrépico e as velocidades
orientadas paralelamente ao eixo Z de referéncia. Os resultados obtidos para as trés amostras

estudadas estdo sumarizados na Tabela 7.2.

7.4 Variacao nas direcoes de propagaciao das ondas compressionais, de

cisalhamento e das anisotropias com a variacio modal de moscovita

Assim como as magnitudes das velocidades das ondas sismicas variam com o aumento da
porcentagem modal de moscovita, também sdo observadas importantes variagdes nas diregcdes de
propagacdo das mesmas. De um modo geral essa variagdo torna-se sutil a medida que a
orientagdo cristalografica de moscovita passa a controlar as dire¢des principais de propagacao
dessas propriedades. Contudo, os membros iniciais das simulagdes de cada uma dessas trés
amostras sdo inicialmente controladas pelas orientagdes de quartzo, e em muitos casos, mesmo a
adi¢ao de 10 ou 20% de moscovita com sua orientacdo preferencial ndo ocasiona nenhum efeito
visivel nessas propriedades. As figuras de polo de quartzo e moscovita das amostras PF6, PF-7 e

PF-10 sdo apresentadas nas figuras 7.1, 7.2 ¢ 7.3.
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Figura 7.7 — Graficos ilustrando o comportamento das magnitutes das velocidades e anisotropia das ondas de
cisalhamento mais lentas com o aumento da propor¢ao modal de moscovita, e consequente diminui¢do da proporgao
de quartzo, partindo-se de um membro com 100% de quartzo. As maximas (a) e minimas (b) velocidades de
propagacdo diminuem com o aumento do teor de moscovita nos agregados, enquanto a anisotropia mostra um
comportamento semelhante ao apresentado pelas ondas de cisalhamento mais rapidas, novamente diminuindo com
proporgdes modais baixas de moscovita e aumentando de valor progressivamente, e atinge o maximo de anisotropia
em 100% de moscovita.
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Figura 7.9 - Graficos ilustrando o comportamento das velocidades das ondas P e S considerando os agregados como
isotropicos e a relagdo dessas velocidades com o aumento das propor¢des de moscovita utilizadas nas simulagdes. A
velocidade das ondas P variam pouco com o aumento das quantidades modais de moscovita (a) enquanto a da onda S
diminui substancialmente (b), o que provoca o aumento observado da razdo entre essas duas ondas, mostrado em (c).
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Figura 7.11 — Gréficos ilustrando o aumento do coeficiente de Poisson com o aumento progressivo da propor¢ao
modal de moscovita em relagdo a de quartzo, considerando os agregagos isotropicos (a), e também
perpendicularmente ao plano de foliagdo de referéncia (b). Nota-se que o aumento ocorre em ambos 0s casos, 0 que
demonstra apenas o efeito da composi¢do dessas rochas, e ndo suas propriedades direcionais de orientagdo. As
pequenas discrepancias observadas em (b) referem-se aos pequenos erros resultantes da determinagdo visual das
velocidades paralelamente a Z.

Com 100% de quartzo, observa-se que as figuras de distribui¢ao das Vp das trés amostras
sdo diferentes entre si, onde tanto os polos de Vp,x. como Vp,.,. estdo em posicdes distintas. Nas
amostras PF-6 e PF-10 (Figs. 7.12 ¢ 7.14), a Vpy.4. € paralela @ maxima de eixos-<z> de quartzo,
enquanto o polo de Vp,, ¢ paralelo a minima concentragdo desses eixos € a maxima
concentragdo de eixos-<r>, <m> e <a>. Por outro lado, Vp,. ¢ subparalela a maxima
concentracdo de eixos-<c>, enquanto a Vp,;, € subparalela as méximas concentragdes de eixos-
<a> e <m> na amostra PF-7 (Fig. 7.13). Nessa, a Vp,,4.. também ¢ subparalela ao polo da foliagao
no sistema de referéncia, enquanto Vp,, € paralelo ao eixo-X deste.

As Vsl,;. também ndo sdo paralelas entre si nas trés amostras onde foram realizadas as

simulagdes, mas as Vsl,,;, sdo paralelas nas amostras PF-6 e PF-7. A Vsl,,;. na amostra PF-6 ¢
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paralela a minima concentragdo de eixos <m> e <a>, enquanto nas PF-7 e PF-10 essa mesma
propriedade localiza-se em uma posi¢do de concentragdo relativamente baixa desses eixos, mas
ndo exatamente na posi¢cao de minima concentragdo. As Vsl,;, dessas trés amostras caem em
posicdes de alta concentracdo de eixos-<a> e<m>, sendo que nas amostras PF-7 e PF-10 essa
propriedade também ¢ paralela ao eixo X do sistema de referéncia.

As Vs2,,. ndo sdo paralelas entre si nas trés amostras mas estdo localizadas em posigdes
geométricamente correlaciondveis, orientadas paralelamente ou subparalelamente ao polo do
plano XY de referéncia. J& as Vs2,;, ndo possuem relacdo nas trés amostras. No caso das Vs2
max.» €882 orientacdo esta relacionada com a méaxima concentragdo de eixos-<c>, enquanto as Vs2
min. S0 paralelas @ maxima concentragdo de eixos-<r> ou localizadas em zonas de alta
concentracao desses polos (Figs. 7.12, 7.13 e 7.14).

As diregoes de AVs ndo possuem relagdes entre as amostras analisadas. Na amostra PF-6,
a AVs,. € subparalela a maxima concentragdo de eixos-<a> ¢ <m>, enquanto a AVs,;, das
amostras PF-6 ¢ PF-7 sdo paralelas a minima concentracdo desses eixos. Ja a amostra PF-10
mostra uma dire¢do de maxima de anisotropia paralela as concentragdes intermediarias de eixos-
<c>, <a> e <m>, enquanto a anisotropia minima ¢ paralela aos eixos-<z>.

A adicdo de 10% de moscovita faz com que as Vp,u fiquem paralelas ao plano da
foliagdo do sistema de referéncia nas amostras PF-6 ¢ PF-7. Contudo, na amostra PF-10 a Vp,4..
nao muda de posi¢do em relagdo ao diagrama da amostra com 100% de quartzo, bem como as
Vpuim. nas trés amostras estudadas.

Essa adi¢do ndo provoca mudangas nas dire¢cdes de propagacdo das Vsl € Vsl Nas
amostras PF-6 e PF-7, a Vs2,,,, também nao muda de posicao, enquanto na PF-10 a presenga de
mica faz com que esse maximo mude da posi¢do paralela ao eixo-Z do sistema de referéncia e se
oriente paralelamente a Y. Na amostra PF-6, a Vs2,,, estd localizada em uma regido de alta
concentracao de eixos-<z>, enquanto na amostra PF-7 esse polo ndo muda de posi¢do. Ja na
amostra PF-10, a adi¢do de 10% de micas faz com esse minimo se oriente perpendicularmente ao
plano XY de referéncia. A Vs2,,, posiciona-se num contorno de maxima concentragao de eixos-
<z> na amostra PF-6, enquanto sua posi¢do permanece inalterada em relacdo ao estereograma da
simulacdo com 0% de moscovita na amostra PF-7. Essa mesma propriedade é reorientada para

uma posigao paralela ao eixo-Z de referéncia na amostra PF-10.
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As direcdoes de maior e anisotropia de ondas S (AVsuu & dVsue) permanecem
inalteradas com a adi¢do de 10% de mica nos calculos nas amostras PF-6 ¢ PF-7. Ja as diregdes
de minima anisotropia aparecem levemente deslocadas em relagdo a simulagdo com 100% de
quartzo, mas ainda orientadas paralelamente aos contornos de minima concentragao de eixos-<a>
e <m> de quartzo. Na amostra PF-10, essa adicdo de moscovita faz com que AVs,,;,. se alinhe
paralelamente as maximas concentragoes de eixos-<a> e<m> e também ao eixo-X do sistema de
referéncia. Nessa amostra, a AVs,,;, localiza-se em uma posi¢do dentro da foliacdo, a cerca de
45°de XeY.

A partir da adi¢do de 20% de moscovita nos célculos das propriedades sismicas, nao
ocorrem mais mudangas drasticas nas orientacdes dos maximos ¢ minimos de propagagdo das
ondas P, o que reflete o efeito progressivo desse mineral no controle dessas propriedades. O
aumento nas propor¢des modais desse mineral faz com que progressivamente os polos de Vp ..
alinhem-se paralelamente ao plani XY de referéncia, geralmente em uma posicao intermediaria
entre X e Y, e progressivamente migrem para posi¢cdes paralelas a X, em propor¢des modais
variaveis entre 40% e 70%, dependendo da amostra. Além disso, essa adicdo faz com que se
estabelega uma guirlanda de velocidades maximas de ondas P paralela ao plano XY. A partir da
estabilizagdo dessas posi¢des, o unico efeito observado é o aumento progressivo na magnitude
dessas velocidades. Essa tendéncia ao alinhamento paralelo ao eixo X provavelmente é explicada
pelas maximas concentragdes de eixos (100) e (010) de moscovita nessas posi¢des. No caso das
Vpuin, @ adicdo de proporgdes variadas de moscovita faz com que as mesmas se alinhem
progressivamente na posicdo paralela ao polo da foliacdo de referéncia, devido a forte
concentracao de eixos (001) nessa posicao.

No caso das amostras estudadas, a concentragao modal de moscovita necessaria para que
ocorra esse alinhamento varia entre 30% na amostra PF-7 e 80% na amostra PF-10. Isso ocorre
provavelmente porque a primeira ¢ a que possui menor concentragdo de eixos (001) obliquos em
relagdo a trama principal de moscovita, enquanto a amostra PF-10 possui uma alta concentragio
desses eixos relativamente proximos ao eixo-Y (Fig. 7.3). Se o calculo das propriedades sismicas
leva em consideracdo todas as orientagdes medidas, entdo ¢é correto afirmar-se que essas
propriedades, controladas pela trama de moscovita, sofrem o efeito de ambas as orientagdes
medidas e possuem direcdes que refletem a intensidade de cada uma dessas orientagdes. Assim,

se a intensidade da trama obliqua ¢ baixa, como no caso da amostra PF-7, entdo para que a Vp.
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alinhe-se em uma posicao paralela ao polo da foliagdo, sera necessaria uma menor quantidade
modal de moscovita com essa orientagdo, pois a orientagdo principal das lamelas terd um efeito
muito maior do que a orientagdo secundaria. Contudo, em uma amostra onde a concentra¢ao
dessa trama obliqua ¢ mais alta (e.g. PF-10), a porcentagem modal necessaria para gerar o mesmo
efeito observado na amostra PF-7 ¢ muito maior. Se levarmos em consideragdo apenas a
orientacdo principal de moscovita, a Vp,;, sera paralela & Z, enquanto os célculos baseados nas
orientacdes exclusivamente da trama obliqua colocardo essa propriedade em uma posi¢do
provavelmente obliqua aos eixos de referéncia. Assim, a determinagdo dessa propriedade levando
em consideracdo as duas orientagcdes concorrentes causa uma interferéncia negativa e faz com
que esse Vp... alinhe-se com uma posicao intermediaria. Desse modo, € necessario um volume
muito maior de medidas de orientagdo principal desse mineral para que o efeito da trama
secundaria seja progressivamente diminuido e essa propriedade se alinhe em sua posigao
deduzida a partir dos dados de propagacdo em um monocristal de moscovita com eixo (001)
orientado paralelamente a Z.

Processo semelhante é observado em relagdo ao polo Vsl,,;, Nas trés amostras, a partir da
simulacdo com 20% de moscovita, esse polo tende a alinhar-se paralelamente ao eixo-Z do
sistema de referéncia, no geral ao longo de guirlandas de pequeno circulo em torno desse eixo
(Figs. 7.12,7.13 e 7.14). Nesse caso, a trama obliqua parece ter pouco efeito, pois na amostra PF-
7, onde essa orientagdo ¢ menos presente, 20% de moscovita sdo suficientes para que ocorra a
relacdo de paralelismo supracitada, enquanto nas amostras PF-6 e PF-10, onde a trama secundaria
¢ mais forte, a adi¢do de apenas 30% desse mineral resulta no mesmo efeito. A distribui¢ao de
Vsl 4. forma progressivamente uma guirlanda de grande circulo paralelamente ao plano XY, e
desenvolve duas zonas de maior velocidade de propagacdo, ambas intermediarias entre os €ixos
X e Y de referéncia (Figs. 7.12, 7.13 e 7.14). Os polos de Vsl,,, a partir de concentragdes
modais de 50% de moscovita, sempre estdo localizados em uma dessas duas posi¢des, € podem
variar entre si a medida que a adi¢do de moscovita continua. E provavel que isso demonstre o
efeito ocasionado pelas orientagdes dos eixos (100) e (010) nas Vsl,,;,., enquanto a Vsl,,;, parece
refletir o efeito da forte concentracao de eixos (001) perpendicularmente ao plano de foliagao.

Na amostra PF-6 a Vs2,, nido muda de posicdo em todo o espectro de variagdo

composicional utilizado na simulagdo, ocorrendo um efeito semelhante na amostra PF-10, quando
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a partir da adi¢do de 20% de moscovita essa propriedade parece tornar-se estavel nessa posicao
(Fig. 7.12).

Nas trés amostras foram desenvolvidas duas guirlandas de pequeno circulo de Vs2,;,.,
entre o plano de foliagdo do sistema de referéncia e seu polo. Com 50% de moscovita e 50% de
quartzo, os maximos dessas velocidades permanecem estaveis em suas posi¢des, 0 que ndo €
observado na amostra PF-7 (Fig. 7.13). Nessa amostra, contudo, esse polo de Vs2,,,. sempre esta
localizado em uma dessas duas guirlandas, que sdo exatamente paralelas as observadas nas
amostras PF-6 e PF-10 As Vs2,,, s3o distribuidas em trés guirlandas, uma de grande circulo
paralela ao plano de foliagdo e outras duas de pequeno circulo, em torno do eixo-Z do sistema de
referéncia. Essas guirlandas comegam a desenvolver-se em proporgdes variadas de moscovita,
entre 30% (PF-7) e 50% (PF-10), e novamente parecem refletir o efeito que a trama obliqua
ocasiona na determinag@o dessas propriedades. Na amostra PF-6, a Vp,,;, varia entre uma posigao
paralela a Y e outra paralela a Z, enquanto nas amostras PF-7 e PF-10, esse minimo esta
constantemente orientado paralelamente a Y a partir de propor¢des modais de 50% de moscovita.

Como esperado, as AVs e dVs apresentam um comportamento semelhante ao apresentado
pelas componentes isoladas em relag@o a adi¢do de moscovita. Entre 30% e 50% desse mineral,
uma forte guirlanda de maxima anisotropia comeca a desenvolver-se levemente inclinada em
relagdo ao plano de foliagdo do sistema de referéncia (Figs. 7.12, 7.13 e 7.14). Essa inclinagao
segue aproximadamente a apresentada pelas guirlandas de distribui¢do de eixos (100) e (010) nas
trés amostras analisadas (Figs. 7.1, 7.2 e 7.3). Novamente, a amostra que necessita de menor
porcentagem modal de moscovita (30-40%) para o inicio do desenvolvimento dessa guirlanda de
maior anisotropia ¢ a amostra PF-7, enquanto nas outras duas essas guirlandas sdo iniciadas
somente com percentagens maiores desse mineral (40-60%). Os polos de maxima anisotropia
nessas amostras estdo sistematicamente orientados entre os eixos-X e Y de referéncia, e a partir
das porcentagens citadas acima estes permanecem estaveis, apenas com modificagdes em suas
magnitudes. Os polos de minima anisotropia, por outro lado, mostram um comportamento mais
variado e suas dire¢des ndo sdo tdo sistematicas. Tanto a AVs,;, quanto a dVs,,, localizam-se
em posi¢des intermediarias entre a foliacdo e seu polo, sendo que as guirlandas de minima

anisotropia sdo paralelas aquelas de maxima velocidade das ondas de cisalhamento mais lentas.
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7.5 Discussao

7.5.1 O efeito nas propriedades sismicas da adicido progressiva de moscovita em um

agregado de quartzo

Como observardo nas figuras 7.5 a 7.11 , o aumento das propor¢des modais de moscovita
e a conseqiiente diminuicao dos teores de quartzo nos agregados simulados causa uma influéncia
marcante no controle nas propriedades sismicas dos agregados. Contudo, muitas das relagdes
observadas nas simulagdes apresentadas aqui diferem significativamente dos pressupostos
tedricos propostos por diversos autores.

Segundo Schon (1996), Weiss et al. (1999) e Meissner (2006) o aumento da densidade de
um dado agregado policristalino provoca um aumento direto das velocidades de propagagdo, sem
especificar se isso em relagdo as ondas P ou S. Além disso, Schon (1996) e Weiss (1999) fazem
uma correlacdo direta entre o aumento progressivo dos teores de SiO, em qualquer tipo de rocha
e a diminuicdo progressiva dos valores das velocidades das ondas P. Ainda segundo Mainprice et
al. (1990), a redugdo da densidade de um determinado agregado resultaria em um aumento de

velocidade das ondas S, seguindo a relagdo matematica 7.1

Vs o 7.1

Ip

onde p ¢ a densidade do agregado, mas desconsiderando as mudangas nas constantes elasticas dos
mesmos.

As acertivas teodricas apresentadas por cada um desses trabalhos sdo parcialmente
verdadeiras para muitas das propriedades apresentadas. Contudo, os referidos autores
desconsideram em seus trabalhos fatores como: (i) o tipo de mineral que provoca o aumento da
densidade; (ii) as constantes elasticas dos mesmos e suas propriedades sismicas como
monnocristais ¢ (iii) as relagcdes de interferéncia ocasionadas entre essas propriedades dentro do
agregado. Dessa forma, a argumentacdo apresentada pelos referidos autores parece ser
parcialmente questionavel com os dados obtidos nas simulagdes, visto que as varidveis

desconsideradas pelos mesmos sao muito comuns em determinados litotipos crustais, isto ¢, a
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presenca de micas ocasionando aumento de densidade e atuando como controladora das

propriedades sismicas de agregados relativamente ricos nesses minerais.

7.5.1.1 Ondas compressionais (P)

No caso das simulacdes das propriedades sismicas com variagdo modal entre quartzo e
moscovita, o aumento da densidade provoca um aumento direto nas Vp,;. somente a partir de
propor¢des modais de moscovita superior a 30 %. A adig¢ao inicial de 10 % e 20 % de moscovita
em um agregado com 90 e 80 % de quartzo ocasiona um leve aumento da densidade geral do
agregado, mas causa um pequeno decréscimo desses valores. Essa mesma proporcao inicial de
moscovita ocasiona um aumento sutil nas Vp,;,., que decresce a medida que mais moscovita &
utilizada nas simulagdes. Esse aumento da densidade faz com que as Vsl 4, VSlyin, V24, €
Vs2,,. diminuam progressivamente, o que corrobora a relagdo matemadtica apresentada por
Mainprice et al. (1990).

A diminui¢do de Vp,. € 0 aumento de Vp,,;,, com propor¢des modais de 10 e 20% de
moscovita ndo podem ser diretamente correlacionados com o aumento da densidade do agregado.
Nessa situacdo, o efeito de interferéncia pela adi¢ao de valores limitados de moscovita ¢ a
diminuicdo proporcional de quartzo parecem ser o0s principais responsaveis por esse
comportamento. As figuras de distribuicdo das velocidades de ondas P nos monocristais desses
minerais mostram que a Vp,,,. de quartzo esta dentro da foliagdo, em um angulo de 45° com X e
Y (Fig. 7.4 a), enquanto a Vp,;, situa-se em uma posi¢do subhorizontal a NE do sistema de
referéncia. No monocristal de moscovita, a Vp,,. ¢ subparalela a Vp,,;,. de quartzo, enquanto a
Vpumin. € paralela a Y. Levando-se em consideragdo que nos estdgios iniciais das simulagdes o
fator controlador das propriedades sismicas ¢ a trama de quartzo, entdo a adigdo de proporgdes
limitadas de moscovita ocasiona uma interferéncia negativa em relacao as velocidades das ondas
P. Esse efeito ¢ mais claro na Vp,,;, do monocristal de quartzo, pois esta ¢ exatamente paralela a
VPmar. do monocristal de moscovita. Isso faz com que a adigdo de baixas quantidades desse
mineral em um agregado de quartzo ocasione uma elevacao direta de Vp,,;,  Relagdo semelhante
pode ser feita com os valores de Vp,4x.. Nesse caso, como o polo de Vp,4. de quartzo esta a 45°
do eixo de Vp,.,. da moscovita, entdo a diminui¢do desses valores com a adigdo de 10 e 20% de

moscovita ¢ bem mais sutil e praticamente imperceptivel nos graficos (contudo, cf. Tabela 7.1).
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Acima de 20% de moscovita, as Vp,;.. aumentam progressivamente com a substitui¢ao de
quartzo por moscovita nas simulagdes, enquanto as Vp,,;, diminuem de valor. Se observarmos as
figuras de polo (Figs. 7.12, 7.13 e 7.14), veremos que o aumento das Vp,,,. ocorre paralelamente
ao plano de foliacao do sistema de referéncia e, em principio, paralelo aos planos de clivagem das
moscovitas. Ja o polo de Vp,;,. alinha-se perpendicularmente a essas duas estruturas. No caso de
ondas P, a direcdo de propagacdo das particulas ¢ paralela a direcdo de propagacao da onda em si.
Como tanto os planos de clivagem como os planos de foliagdo representam planos de fraqueza
dentro de agregados ricos em micas, entdo € relativamente mais facil para uma onda se propagar
ao longo dos mesmos, o que faz com que sua velocidade aumente. Por outro lado, a propagagao
perpendicular a esses planos ¢ mais dificil, e isso provoca um decréscimo constante das Vp,,. a

medida que o quartzo ¢ substituido por moscovita nas simulacdes.

7.5.1.2 Ondas de cisalhamento (S)

No caso das duas ondas de cisalhamento ortogonais, o aumento da densidade ocasionado
pelo aumento das propor¢des modais de moscovita provoca uma diminui¢do linear das Vsl .,
Vslin, VS2max, € Vs2min, seguindo a relagdo matematica da Equagdo 7.1. No caso especifico de
minerais fortemente anisotropicos, como as micas em geral, a diminui¢do das velocidades pode
ser igualmente interpretada em termos das constates elasticas desses minerais.

A Equagdo 7.2 mostra as propriedades elasticas de um monocristal de moscovita,
enquanto a Matriz 7.3 refere-se a essas propriedades em um monocristal de quartzo. Como era de
se esperar, os valores diferentes de zero da Matriz 7.2 sdo varidveis quando comparados com os
mesmos termos de uma matriz equivalente para um material isotropico (equagdo 7.4). Além
disso, os valores numéricos entre as matrizes 7.2 € 7.3 sdo contrastantes e refletem o maior e
menor grau de anisotropia desses monocristais.

No modulo direto da diagonal principal da matriz 7.2, na parte superior esquerda da
matriz, existem dois nameros com alto valor (C;; e Cy,) € um nimero com valor mais baixo. Esse
numero de valor mais baixo (Cj3) resulta das ligagdes covalentes fracas entre as lamelas de um
monocristal de moscovita, enquanto os dois valores altos resultam das ligagdes interlamelares
fortes desse mineral (Fig. 7.15 - McNeil & Grimsditch 1993). Na parte inferior direita dessa

matriz, tem-se dois valores baixos ¢ um valor mais alto. Os valores mais baixos referem-se a
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resisténcia a deformacgdo cisalhante nos planos basais desse mineral, que possuem as ligagdes
quimicas mais fracas, enquanto o valor mais alto refere-se a resisténcia a esse mesmo tipo de
deformagao dentro de cada uma dessas camadas do mineral.

O tensor de elasticidade mostra uma anisotropia em relagdo a um mesmo tipo de
deformagdo em varias dire¢des no interior de um mesmo cristal. Isso faz com que as
determinacdes das propriedades sismicas desse monocristal, e, posteriormente, de um agregado
policristalino, possuam uma relacdo direta com essas orientacdes. Uma idéia suficientemente
precisa pode ser obtida considerando as velocidades das ondas de cisalhamento, que sao

amplamente determinadas pelos elementos diagonais da matriz de elasticidade pela equagao 7.2.

[ 1.810 0.488 0.256 0.000 —0.142 0.000 |

0.488 1.784 0.212 0.000 0.011  0.000

0.256 0212 0.586 0.000 0.010 0.000

Cij = (7.2)
0.000 0.000 0.000 0.165 0.000 —0.052

—0.142 0.011 0.01 0.000 0.195 0.000

| 0.000 0.000 0.000 -0.052 0.000 0.720 |

[0.8680 0.0704 0.1191 -0.1804 0.0000 0.0000 ]
0.0704 0.8680 0.1191 0.1804 0.0000 0.0000
Cij = 0.1191 0.1191 1.0575 0.0000 0.0000 0.0000 (7.3)
-0.1804 0.1804 0.0000 0.5820 0.0000 0.0000
0.0000 0.0000 0.0000 0.0000 0.5820 -0.1804

| 0.0000 0.0000 0.0000 0.0000 -0.1804 0.3988 |

[A+2u A A 0.000 0.000 0.000]

A A+2u A 0.000 0.000 0.000

. A A A+2u 0.000 0.000 0.000
Cij = (7.4)

0.000 0.000 0.000 4 0.000 0.000
0.000 0.000 0.000 0.000 «  0.000
| 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000  u




Capitulo 7 — Simulagdo da anisotropia sismica com a variacado modal de moscovita 260

Os dois valores do modulo de cisalhamento, C44 € Css da matriz 7.2, do monocristal de
moscovita, mostram que ondas S que se propagam ao longo de um plano de clivagem desse
mineral com polarizacdo perpendicular a esses planos possuem velocidades lentas. Para uma
melhor compreensdo desse efeito, € necessario levar em consideragado trés fatores, que sao: (i) o
tipo de onda sismica; (ii) a dire¢do de polarizacdo dessas ondas e (iii) a resisténcia do material na
dire¢do de polarizacao, nesse caso, dada pelos modulos de cisalhamento supracitados. No caso de
uma onda de cisalhamento, a movimenta¢do das particulas dentro de um material cristalino ¢
perpendicular a sua dire¢do de polarizacdo (e.g. Anderson 1989; Lowrie 1997). Se uma onda de
cisalhamento se propaga ao longo das clivagens, mas possui polarizagdo perpendicular a esses
planos, entdo a movimentagdao das particulas ocasionadas por sua passagem dentro desse
monocristal ocorrera preferencialmente dentro de cada uma das lamelas (Fig. 7.15 b). Como as
ligacdes quimicas covalentes sdo bem mais fortes dentro de cada uma dessas camadas, como
demonstrado pelos elementos C;; ¢ C,, da matriz, entdo a resisténcia ao cisalhamento ¢ bem
maior, o que faz com que as velocidades de propagag¢do dessas ondas sejam menores nessa
dire¢do. Por outro lado o valor relativamente alto do elemento Cg¢s da mesma matriz pode ser
relacionado com a velocidade de propaga¢do mais rapida de uma onda de cisalhamento, onde a
mesma se propaga dentro do plano basal, mas com polarizagdo paralela a esses planos.
Novamente, a relacdo acima pode ser aplicada nessa situagdo, pois a polarizagdo paralelamente
aos planos de clivagem da moscovita ird provocar uma movimentacdo das particulas
intercamadas. Essas particulas possuem as ligagdes mais fracas e portanto, sdo menos resistentes
ao cisalhamento (Fig. 7.15 b). Dessa forma, a propagagdo desse tipo de onda paralelamente aos
planos de clivagem desse monocristal ¢ bem mais eficiente, o que faz com que suas velocidades
sejam, no geral, mais rapidas.

A moscovita ¢ considerada transversalmente isotropica (Vaughan & Guggenheim 1986;
Burlini et al. 1993; Barruol & Mainprice 1993), ou seja, paralelamente a esse plano de clivagem

nao ocorrem variacoes significativas das suas propriedades fisicas. Assim, € necessario apenas
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Figura 7.15 — Figura esquematica mostrando a estrutura interna da moscovita ¢ a movimentagdo esperada das
particulas desse mineral durante a propagacdo de uma onda compressional (a) e cisalhante (b). No primeiro caso, a
movimentagdo das mesmas ¢é paralela a dire¢do de propagacdo da onda, enquanto no segundo, a movimentagdo das

particulas ocorre perpendicularmente & dire¢do de propagacdo. Modificado de Deer ef al. (1996).

um desses valores da constante eldstica para descrever seu comportamento tridimensional, e esse
mineral, apesar de possuir simetria monoclinica, acaba sendo elasticamente como hexagonal em
termos de suas propriedades elasticas (e.g. Vaughan & Guggenheim 1986; Barruol & Mainprice

1993).
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Esse tipo de analise no caso das ondas compressionais ¢ bem mais complexo, mas em
principio o baixo valor do elemento Cs3 da equacdo 7.2 mostra que ondas longitudinais com
propagacdo perpendicular aos planos de clivagem apresentam baixas magnitudes.

Se o monocristal de moscovita apresenta essas caracteristicas anisotropicas fortes, entdo a
adicao progressiva desse mineral com uma dada orientacdo cristalografica preferencial devera
produzir também um forte efeito tanto nas magnitudes quanto nas direcoes de propagacao de
ondas sismicas do agregado considerado. Para demonstrar isso, as matrizes calculadas para a
amostra PF-7, a partir das orientacdes de quartzo e moscovita considerando o agregado com 100

% de quartzo (Equacdo 7.5), 50% de quartzo e 50% de moscovita (Equacdo 7.6) e 100 % de

moscovita (Equacao 7.7) sdo apresentadas abaixo, para fins de comparagao.

Cij

Cij

Cij

0.0336

0.0044

0.2001
0.1888
0.0018
0.0161
0.0039

[0.8710
0.3143
0.3041
0.0078
0.0032

0.0003

[1.0038 0.0936 0.0680 -0.0097 0.0336 0.0044 ]
0.0936 0.8861 0.1023 0.0031 -0.0195 -0.0125
0.0680 0.1023 0.9734 0.0185 -0.0160 -0.0025
-0.0097 0.0031 0.0185 0.4443 -0.0095 -0.0216

-0.0195
-0.0125

[0.9174 0.2001

1.0872
0.2225
-0.0090
-0.0115
-0.0349

0.3143
1.3155
0.3606
-0.0225
-0.0064
-0.0555

-0.0160 -0.0095 0.4675 -0.0008
-0.0025 -0.0216 -0.0008 0.4492 |

0.1888 0.0018 0.0161 0.0039 |
0.2225 -0.0090 -0.0115 -0.0349
1.0652 -0.0015 -0.0242 -0.0045
-0.0015 0.4297 -0.0161 -0.0141
-0.0242 -0.0161 0.3556 0.0014
-0.0045 -0.0141 0.0014 0.3680

0.3041 0.0078 0.0032 0.0003 |
0.3606 -0.0225 -0.0064 -0.0555
1.1750 -0.0196 -0.0305 -0.0082
-0.0196 0.4197 -0.0210 -0.0083
-0.0305 -0.0210 0.2781 0.0027
-0.0082 -0.0083 0.0027 0.3090 |

(7.5)

(7.6)

(7.7)
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Na diagonal principal das matrizes 7.6 e 7.7 observa-se que os maiores valores referem-se
aos elementos C,, e Cs3 na parte esquerda superior de ambas, ¢ aumentam consideravelmente de
valor com a adi¢ao de moscovita no calculo das constantes eldsticas do agregado. Por outro lado,
o elemento C;;, que possuia alto valor no monocristal de moscovita, apresenta um valor bem
mais baixo e diminui no agregado policristalino a medida que se aumenta a propor¢do modal
desse mineral na simulacdo. Essa variacdo de posicdo entre os elementos de valor mais alto na
diagonal principal da matriz, no monocristal e no agregado policristalino (Eqgs. 7.2 e 7.7) ocorre
porque existe uma variagdo direcional importante entre a determinacao das propriedades sismicas
de um monocristal e de um agregado. Se observarmos a figura de distribuicdo dos principais
eixos cristalograficos do monocristal de moscovita (Fig. 7.4) veremos que (001) esta orientado no
centro da rede, paralelamente a Y do sistema de referéncia, o que significa que os planos de
clivagem sdo paralelos ao circulo primitivo da rede, assim como seus eixos (100) e (010). O
elemento Cs; refere-se as ligagdes fracas intralamelares, enquanto C;;-C,; estdo relacionados com
as ligacdes covalentes. Dessa maneira, o calculo resultante das propriedades sismicas desse
monocristal resulta que os polos Vpuix, VSl € AVs,u. ocorrem ao longo do circulo primitivo
da rede, em posicdes paralelas a essa clivagem, enquanto os polos Vpuin, VSl € AVSy.
ocorrem no centro da rede.

Contudo, nas trés amostras utilizadas na simulagdo, as propriedades sismicas
anisotropicas foram calculadas para agregados cuja orientagdo preferencial de moscovita possui a
maior concentragdo de (001) paralelamente ao eixo Z do sistema de referéncia, perpendicular a
guirlanda de (100) e (010) desse mineral (Figs. 7.1, 7.2 e 7.3). Isso significa que tanto os planos
de clivagem dos minerais desse agregado quando seus eixos correlacionados sofreram uma
rotacdo de 90° em torno de X, em relacdo a posicdo do monocristal. Assim, o elemento que passa
a marcar o plano geral de maior “fraqueza”, paralelamente a foliacdo desses agregados ¢ Cy,
enquanto Cp, e Cs; passam a se referir a uma espécie de “média” das ligagdes covalentes
interlamelares. Essa mesma rotacao faz com que os elementos Css € Cgg apresentem no agregado
policristalino com moscovita os valores mais baixos, enquanto o valor alto de resisténcia ao
cisalhamento passe a ser Cys.

O aumento progressivo dos valores de Cy, e C33 com o aumento das proporgdes de
moscovita nas simulagdes mostra o efeito progressivo de interferéncia ocasionado pela adi¢dao

desse mineral em um agregado inicialmente formado sé por quartzo. Esse efeito ¢ resultante
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primeiramente da orientagcdo cristalografica relativamente forte das lamelas de moscovita
utilizada nas simulagdes. A medida que se adiciona o efeito dessa trama na determinagio das
propriedades sismicas, e se subtrai o efeito do quartzo, essas propriedades passam a ter seu
controle determinado pela orientagdo preferencial de moscovita. Se os planos basais dados pelos
diagramas de orientagdo sdo subpararelos ao plano de foliagdo do sistema referéncia, entdo uma
onda de cisalhamento polarizada perpendicularmente a esses planos deve apresentar baixa
velocidade, exatamente pelos mesmos motivos que ocasionam sua atenuacdo no monocristal.
Esse parece ser o caso das ondas de cisalhamento mais lentas, pois a substitui¢do da trama de
quartzo pela de moscovita ocasiona o desenvolvimento de um plano de isotropia transversal de
minima velocidade paralelamente ao plano da foliacdo, enquanto a Vs2,,,. ¢ plotada entre X e Z,
no circulo primitivo da rede estereografica. Por outro lado, se essa mesma onda tem polarizacao
paralela aos planos basais do agregado, entdo sua velocidade tendera a aumentar. Como as
moscovitas estdo orientadas paralelamente a foliacdo dessas rochas, e isso faz com que se
desenvolva um plano de isotropia transversal, esse deverd estar relacionado com as maiores
velocidades de propaga¢ao das ondas S mais rapidas (e.g. Fig. 7.16).

Os planos de isotropia transversal mostram que a propagacdo de ondas sismicas
paralelamente aos mesmos ¢ aproximadamente homogénea e ndo muda significativamente em
qualquer das dire¢des paralelas a esses planos. Por outro lado, os elementos C;; e Cy; do
monocristal de moscovita (ou Cx» e Cs3 na trama cristalografica) demonstram que dentro das
lamelas, a velocidade de propaga¢do de ondas cisalhantes ¢ atenuada em duas dire¢des devido a
resisténcia ao cisalhamento. Assim, € possivel que o efeito geral de diminuicdo dessas
velocidades a medida que mais moscovita ¢ adicionada na simulagdo, resulte desse efeito.

Outro ponto importante refere-se a diminuicao dos valores dos elementos nas matrizes
dos agregados policristalinos em relagdo as matrizes dos monocristais. Cada um dos agregados
simulados consiste de um ou dois minerais, cada qual com uma orientacio preferencial
especifica. Se as orientagdes das formas cristalograficas dentro do agregado fossem
aleatoriamente distribuidas, o comportamento geral desse agregado seria elasticamente
isotropico, mesmo na presenca de minerais com forte anisotropia elastica, como as micas em
geral. Contudo, a presenca de orientacdo cristalografica preferencial gera uma anisotropia das
propriedades elasticas desse agregado, até mesmo quando os minerais formadores dessa

orientagdo nao possuem anisotropia forte (e.g. Mainprice ef al. 2000; Bascou 2002).
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Se tomarmos como exemplo as equagdes 7.2 e 7.8, que referem-se respectivamente as
constantes eldsticas do monocristal de moscovita e do agregado simulado com 100% desse
mineral, veremos que os valores dos elementos da diagonal principal sdo bem menores nessa
ultima. Além disso, os valores dos elementos externos a diagonal principal da matriz 7.8 sdo
todos diferentes de zero, o que a torna mais complexa que a matriz 7.2. Isso ocorre porque além
da forte trama simétrica paralela ao plano de foliagdo do sistema de referéncia, existe uma
segunda orientacdo preferencial das lamelas de moscovita, mostrando eixos (001) orientados
mais proximos de Y. Isso ocasiona uma interferéncia entre as propriedades elasticas calculadas
para uma orientagdo e outra, o que resulta na diminui¢do dos valores dos elementos da diagonal
principal e em uma maior complexidade dessa matriz, marcada pelos valores diferentes de zero
fora dessa diagonal. Além disso, os valores das constantes elasticas de um agregado policristalino
monomineralico sempre serd menor que nos monocristais, por mais forte que seja a orientacao
cristalografica. Isso ocorre porque invariavelmente ndo existe uma orientagdo preferencial
perfeita dos minerais em uma rocha, a ponto das propriedades elasticas desse agregado se

igualarem as propriedades do monocristal.

7.5.1.3 Anisotropias de ondas P ¢ S

Os graficos mostrando os valores de anisotropia das ondas P ¢ S mostram, no geral,
sempre 0 mesmo comportamento, com excegdo apenas para o de minima anisotropia e de minima
diferenca absoluta de ondas S. No estagio inicial da simulag@o, com porcentagens de 10% e 20%
de moscovita, ocorre invariavelmente um leve decréscimo nas magnitudes dessas propriedades
devido a interferéncia ocasionada pela presenca da trama desse mineral nos célculos das mesmas.
Essa interferéncia ocasiona uma leve diminui¢do das velocidades das ondas P e S, e uma
diminuicao na diferenga entre os maximos e minimos de propagacdo, o que consequentemente
provoca uma diminui¢do sutil das anisotropias.

Se tomarmos como exemplo as Vp,s. nos monocristais de quartzo e moscovita, a
diferenca angular entre as duas ¢ de 60°. Como a mesma propriedade esta em posi¢oes diferentes
nos dois monocristais, entdo ocorre uma interferéncia negativa dessa propriedade, ou seja, a
Vpumar. do monocristal de quartzo sera atenuada na presenga de um monocristal de moscovita e

vice-versa. O mesmo vale para os agregados simulados. As velocidades das ondas P em um
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agregado de quartzo com orientagdo preferencial estdo em uma posi¢ao inicial, enquanto essas
mesmas propriedades estdo em posi¢des diferentes em um agregado com 100% de moscovita,
também com forte orientagdo. Se adicionarmos 10% desse segundo mineral com essa forte trama,
e com diferengas angulares entre as posi¢des de méxima e minima propagagao das ondas P em
relagdo aos agregado com 100% de quartzo, entdo uma interferéncia negativa serd ocasionada, o
que diminui levemente o efeito de anisotropia. Contudo, como minerais micaceos sao fortemente
anisotropicos e tendem a controlar as propriedades sismicas de um agregado, acima de 20% de
porcentagem modal desse mineral as anisotropias aumentam progressivamente, até atingir seu
valor maximo com 100% de moscovita.

E possivel também fazer algumas inferéncias a partir dos dados numéricos das contantes
elasticas. Se observarmos as trés matrizes referentes as constantes elasticas dos agregados (Egs.
7.5, 7.6 e 7.7), veremos que ocorre uma variacao continua desse valores da diagonal principal.
Os elementos Cjj, Ca, Css e Cg diminuem progressivamente a medida que moscovita €
adicionada nas simulacdes, enquanto C,; e Cs3 aumentam de valor. Além disso, a diferenca
absoluta desses valores dentro da diagonal principal de cada uma das matrizes aumenta a medida
que a trama de quartzo ¢é subtraida da simulagdo. Se essa diferenga aumenta, ¢ provavel que as
velocidades calculadas apresentem valores cada vez mais contrastantes entre si, 0 que

diretamente aumenta o grau de anisotropia dessas ondas.

7.5.2 O efeito da adi¢do de moscovita nas direcdes de propagacio

O principal efeito observado nas dire¢cdes de propagacdo com a substituicdo progressiva
da trama de quartzo pela de moscovita nos célculos das propriedades sismicas ¢ mostrado nas
figuras 7.12, 7.13 e 7.14, sendo caracterizado pelas mudangas tridimensionais progressivas nos
padroes de distribuicdo das velocidades e anisotropias. Devido a forte anisotropia e orientacao
cristalografica apresentada pela moscovita, e devido a sua forte relagdo com os eixos do sistema
de referéncia, todas as propriedades sismicas tendem a se alinhar paralelamente a essa trama e
consequentemente com esses €ixos. Isso faz com as distribuicdes das velocidades das ondas
compressionais, de cisalhamento e suas anisotropias passem a ter uma relacao bastante simétrica

com as estruturas macroscopicas as quais esses eixos referem-se. Esse mesmo tipo de relagao nao
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¢ tdo claro nos diagramas onde as propriedades sismicas levaram em consideragdo apenas as
tramas de quartzo.

Apesar da moscovita ser um mineral monoclinico, em relagdo as suas constantes elasticas
o mesmo ¢ tratado como hexagonal, visto que seus planos basais apresentam uma anisotropia
muito pequena (e.g. Nye 1957; Vaughan & Guggenheim 1986; Burlini & Fountain 1993). Isso
gera um plano de isotropia transversal, dentro dos quais ndo ocorrem variacdes das propriedades
sismicas nesse mineral. Como as propriedades sismicas dos monocristais de moscovita sdao
fortemente controladas pela orientacdo desses planos, e como os mesmos tendem a se orientar
paralelamente ao plano de foliacdo de referéncia em um agregado policristalino, entdo as
propriedades sismicas resultantes terdo as mesmas relagdes (e.g. Burlini & Fountain 1993; Weiss
et al. 1999; Takanashi et al. 2001). Contudo, ¢ importante lembrar que apesar de ndo possuir
relacdes tao Obvias com os eixos do sistema de referéncia, as propriedades sismicas simuladas em
agregados com altas percentagens de quartzo possuem forte controle das formas cristalograficas
desse mineral, como demonstrado no capitulo anterior.

A quantidade modal de moscovita necessdria para a materializacdo dos planos de
isotropia transversal nos diagramas de distribuicao das propriedades sismicas ¢ variavel nas trés
amostras utilizadas na simulagao, pois depende de quao forte € a trama de eixos (001) orientados
paralelamente a Z em relagdo a orientagao desses eixos na trama secundaria.

Pelos diagramas das figuras 7.12, 7.13 e 7.14, o plano de isotropia transversal para ondas
compressionais comeg¢a a ficar bem marcado a partir da adi¢do de 30% de moscovita nas
simulacdes. Para essa propriedade, a presenca desse plano reflete que paralelamente a foliagdao
desse agregado a velocidade de propagacao das ondas P ¢ aproximadamente idéntica em todas as
direcdes. A proporcao modal de 30% de micas para o inicio da materializacdo desses planos ¢
semelhante as composicdes modais de micas de rochas metapeliticas onde foram determinadas as
propriedades sismicas anisotropicas € onde também foi determinado esse plano de isotropia
transversal (cf. Burlini & Fountain 1993; Weiss et al. 1999).

Nas amostras PF-6 e PF-10, os planos de isotropia transversal sdo subparalelo ao plano
XY de referéncia, enquanto na amostra PF-7 o mesmo mostra um angulo de aproximadamente
15° com essa superficie. Em ambos os casos, a materializacdo desses planos esta intimamente
relacionada com a distribui¢ao dos eixos (100) e (010) (Figs. 7.1, 7.2 e 7.3) e consequentemente

paralelo ao plano de foliagdo das rochas. Préximo ao eixo X, o plano de isotropia transversal se
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transforma em uma concentracdo Unica em torno da lineagdo, o que gera um aspecto
ortorrdmbico para essa distribuicdo (e.g. Weiss et al. 1999). Esse alinhamento em torno da
lineacdo de referéncia demonstra o forte efeito da concentragdo de eixos (100) nessa posicao, a
medida que a trama de moscovita passa a controlar a distribuicdo das propriedades sismicas. O
polo de Vp,.,. se orienta em uma posi¢do intermedidria proxima a Z ndo sendo exatamente
paralelo a esse eixo devido a interferéncia ocasionada pela orientacdo secundaria das lamelas de
moscovita.

Na distribuicao tridimensional da anisotropia dentro do agregado, mostrada nos diagramas
de AVs e dVs das figuras 7.12, 7.13 e 7.14, o plano de isotropia transversal desenvolvido
paralelamente ao plano XY refere-se exatamente ao plano de maxima anisotropia dos agregados.
Contudo, diferentemente do plano de isotropia de ondas P, a presenca desses planos nos
diagramas AVs e dVs demonstram que paralelamente ao plano XY ndo existe variagdo
tridimensional do grau de birrefringéncia, nem da diferenca absoluta das velocidades dessas
ondas, como demonstrado por Burlini & Fountain 1993 e Weiss et al. 1999.

O desenvolvimento do plano de isotropia transversal estd de acordo com o
comportamento dessa propriedade no monocristal, que mostra os planos de maxima anisotropia
aproximadamente simétricos e orientados paralelamente ao plano equatorial da rede. Se a
orientagdo cristalografica das lamelas de moscovita fosse perfeitamente alinhada ao plano XY de
referéncia, o plano de isotropia transversal das figuras 7.12, 7.13 e 7.14 seria mais completo e
cobriria todo plano de foliagdo do sistema de referéncia.

Para AVs e dVs, a materializagdo desse plano de isotropia transversal depende da
magnitude da orienta¢do cristalografica e da presenca ou ndo de uma segunda trama de
moscovita, como parece ser o caso aqui. Na amostra onde ocorre menor concentracdo da
orientagdo cristalografica secundaria, entre Y e Z (PF-7) a propor¢do modal de moscovita
necessaria para a iniciagdo do desenvolvimento desses planos de isotropia ¢ de 30%. Por outro
lado, nas duas amostras onde a concentragdo dessa trama secundaria ¢ mais forte, a quantidade
modal de moscovita necessaria para compensar a presenca dessa segunda orientagdo e formar os

planos de isotropia € mais alta, entre 50% e 60%.
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Figura 7.16 — Desenho esquematico mostrando as dire¢des de propaga¢do maxima e minima de ondas P, S e suas
anisotropias, em um agregado com 100% de quartzo (a) e em um agregado com 100% de moscovita (b). Os tragos
pretos dentro dos cristais de quartzo em (a) mostram simulam as orientagdes de eixos-<c> desse mineral, enquanto as
barrinhas brancas nas lamelas de moscovita mostram a orienta¢do dos eixos (100) e (010) desse mineral). Em relagdo
ao agregado de moscovita, ndo foi considerada a trama secundaria presente nas rochas simuladas para essas diregdes
de propagacao previstas em (b).
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A medida que as propor¢des modais de moscovita vao sendo aumentadas, ocorre também
um progressivo deslocamento dos polos de maxima e minima anisotropia nos diagramas. Essa
mudanca ocorre de forma progressiva até que esses polos assumam posicdes estaveis
(principalmente os de maxima anisotropia), geralmente em composi¢des modais com 50 %
moscovita e 50 % de quartzo. As variagdes relacionadas com as mudangas de posi¢ao dos
minimos de anisotropia provavelmente sdo resultantes da imprecisao dos calculos, visto que esses
polos ndo permanecem estaticos, como os de maxima anisotropia, mas sempre posicionam-se em
locais geometricamente correlacionaveis nos diagramas. Como os contornos de minima
anisotropia simulados sdo estaveis a partir de porcentagens modais de 50 % de moscovita, essa
variagdo parece estar relacionada a pequenos problemas estatisticos na determinagdo desses
polos.

Os polos de AVs,;. sdo deslocados de suas posicdes iniciais, onde sdo controlados
basicamente pela trama de quartzo. Com a progressiva substituicao da trama de quartzo pela de
moscovita, esses assumem posigoes entre os eixos X e Y do sistema de referéncia,
concomitantemente a formagao dos planos de isotropia transversal. Os polos de Avs,,;, assumem
posigdes intermediarias relativamente estaveis entre Y e Z do sistema de referéncia, mas sempre
mais proximos de Z. Se as orientagdes cristalograficas de moscovita utilizadas nas simulagdes
tivessem um unico maximo de (001) concentrado em Z, esse minimo de anisotropia deveria ser
orientado paralelamente a esse ultimo eixo, como demonstrado por Barruol & Mainprice (1993),
Barruol & Kern (1996) e Weiss (1999).

As ondas de cisalhamento mais lentas também desenvolvem um plano de isotropia para
suas velocidades de propaga¢do. Contudo, diferentemente das outras propriedades, esse plano
paralelo a foliagdo refere-se a isotropia das velocidades minimas dessas ondas, semelhante as
propriedades descritas por Weiss ef al. (1999) e Takanashi et al. (2001). Nesses diagramas, esse
plano de isotropia ¢ descontinuo, pois proximo a lineagdo de referéncia as velocidades tendem a
aumentar, como demonstrado pela presenga de contornos de maiores velocidades proximo a esse
eixo (Figs. 7.12, 7.13 e 7.14). A continua adi¢do da trama de moscovita nas simulagdes faz com
que as figuras de distribuicdo tridimensional das velocidades dessas ondas se assemelhem
progressivamente aos diagramas do monocristal de moscovita. Esse efeito ndo ¢ observado nas
figuras de contorno das simulagdes com altas porcentagens modais de quartzo, mesmo sendo a

orientagdo preferencial desse mineral bastante forte. A materializagdo desse plano ocorre em
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propor¢des modais de moscovita entre 30 % e 50 %, nas amostras PF-7 e PF-10,
respectivamente. Essa variacdo pode ser explicada pelo mesmo pressuposto descrito acima para a
formacao dos planos de isotropia para a anisotropia geral das ondas S. A amostra com menor
concentragao da trama secundaria ird desenvolver esses planos com menores proporgdes de
moscovita, ao passo que onde essa orientagdo ¢ mais forte, ¢ necessaria maior quantidade de
moscovita para o inicio do desenvolvimento do plano, a fim de compensar o efeito dessa segunda
orientacdo preferencial. Os polos de velocidade maxima e minima dessas ondas sdo igualmente
rotacionados com a adicao da trama de moscovita nas simulagdes. O ponto de velocidade maxima
parte de uma posicdo subparalela a maxima concentragdo de eixos-<c> de quartzo e
progressivamente assume uma posi¢ao entre X e Z ao longo do circulo primitivo da rede. Por
outro lado, o polo de minima velocidade, com orientacdo inicial subparalela as maximas
concentragdes de polos de romboedros, desloca-se progressivamente até alcangar sua posi¢ao
estavel paralelamente a Y.

O mesmo processo ocorre com 0s polos de Vsl € Vsl Desconsiderando o efeito da
moscovita nas simulagdes, os pontos com maior velocidade de propagacao dessas ondas ocorrem
paralelamente as minimas concentragdes de polos de <a> ¢ <m> de quartzo. Esses pontos sao
entdo deslocados com a adi¢do da trama de moscovita nas simulagdes e a partir de proporgdes
modais por volta de 50 %, tornam-se estaveis em posi¢oes intermediarias entre X ¢ Y do sistema
de referéncia. Por outro lado, os eixos de Vsl sdo controlados pela maxima concentragdao dos
polos das mesmas formas prismaticas descritas acima nas simula¢des com 100% de quartzo. A
medida que essa trama ¢ substituida pela de moscovita, esses pontos sdo rotacionados até
atingirem posicdes estaveis paralelamente ao polo da foliagdo de referéncia, em proporg¢des
modais por volta de 40 % de moscovita. Para as ondas de cisalhamento répidas, o plano de
isotropia transversal se desenvolveu apenas na simulagdo utilizando os dados de orientacdo da
amostra PF-7, enquanto nas amostras PF-6 e PF-10, onde a trama secundaria de moscovita ¢ mais
forte, foram originadas duas concentracdes de pequeno circulo, desconexas entre si, € onde estao
localizados os polos de Vsl 4.

O desenvolvimento de planos de isotropia transversal para as propriedades sismicas de
agregados de minerais fortemetente anisotropicos pode ser indiretamente corroborada a partir dos
dados apresentados por Burlini & Fountain (1993), Weiss et al. (1999) e Takanashi et al. (2001).

Segundo esses autores, rochas com propor¢des modais de filossilicatos em torno de 30 %, com
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uma forte orientagdo preferencial de (001) paralelamente ao eixo Z de referéncia, e sem a

presenca de uma trama secundaria desenvolvem planos de isotropia para todas as propriedades.

7.5.3 O efeito da adicdo de moscovita nas propriedades sismicas isotropicas dos

agregados

As propriedades sismicas isotropicas calculadas para cada um dos agregados simulados
com a variagdo modal de moscovita mostram um comportamento bastante semelhante as suas
propriedades anisotropicas (Fig. 7.9). Com o aumento da quantidade de moscovita, as Vp
aumentam levemente, o que reflete que a média entre os valores de maxima e minima propagagao
¢ aproximadamente homogénea em todos os estagios da simulagdo. Isso ocorre porque o aumento
do maximo dessas velocidades com uma determinada composi¢cdo modal ¢ compensado pela
diminui¢do mais ou menos proporcional da velocidade minima de propagacdo. Se o aumento e
diminuicdo dessa propriedade fossem exatamente proporcionais, a média das velocidades
maéximas e minimas de cada um dos agregados com diferentes composi¢des modais resultaria em
uma reta paralela ao eixo X do grafico. Isso ocorre porque essas propriedades isotropicas de cada
um dos estagios de simulagao foram calculadas através das médias simples. A partir da Figura 7.9
a, pode-se concluir que uma onda compressional ird se propagar com velocidade bastante
semelhante em agregados isotropicos ricos em quartzo ou moscovita, apenas com um aumento
bastante sutil nessas velocidades em rochas mais ricas em moscovita.

Por outro lado, a velocidade das ondas S considerando os agregados como isotropicos
mostra uma diminui¢do consideravel a medida que se aumenta as propor¢des modais de
moscovita na simulagdo (Fig. 7.9 b). Esse efeito ocorre porque tanto os valores de velocidade
maximos como os minimos das duas ondas de cisalhamento diminuem a medida que ¢ adicionada
mais moscovita nos calculos das propriedades anisotropicas. Se todas as velocidades diminuem,
nao ocorre o efeito de compensagdo gerado a partir do calculo das médias desses valores, € o
valor geral da média desses quatro valores de velocidade acompanham o declinio mostrado por
essas propriedades nos agregados anisotropicos.

O aumento na razdo entre ondas P e S nos agregados isotropicos com a adi¢do progressiva
de moscovita reflete basicamente a diminui¢ao das Vs, ja que as velocidades de ondas P nos

agregados isotrdpicos sdo aproximadamente constantes (Fig. 7.9 c). Essa razdo foi por muito
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tempo utilizada como um parametro para determinagdo dos tipos de rochas em profundidade a
partir de dados geofisicos, mas caiu em desuso pois rochas de composicdo completamente

distintas podem apresentar valores muito semelhantes (Lowrie 1997).

7.6 Variacao dos coeficientes de Poisson e de refletividade com o

aumento das proporcoes modais de moscovita

7.6.1 Coeficientes de Poisson

A utilizagdo dos coeficientes de Poisson (o) a partir de dados geofisicos de campo e
laboratorio ¢ uma ferramenta bastante util e precisa na determinagao das composigdes de rochas
crustais (e.g. Pellerin & Christensen 1998; Kern et al. 1999; Chevrot et al. 2000; Bascou 2002).
Essa razdo relaciona as velocidades das ondas compressionais ¢ de cisalhamento através da
Equacdo 6.6 e, como demonstrado por Christensen (1996), ¢ uma propriedade controlada por
diversos fatores estruturais e composicionais, os quais podem gerar variagdes na média crustal
obtida.

O coeficiente de Poisson (o) foi calculado a partir das velocidades isotropicas e das
velocidades perpendiculares a foliagao de referéncia, para cada uma das variagdes de composi¢ao
modal dos agregados (Tab. 7.2 e Fig. 7.11). Como essas velocidades foram calculadas
considerando-se apenas a anisotropia provocada pela orientagdo preferencial de quartzo e
moscovita, outras variaveis ndo foram incluidas. Contudo, o coeficiente de Poisson pode mostrar
forte variagcdo devido a presenca de fraturas/falhas orientadas nas rochas, o que desqualifica, em
principio, sua utilizagdo na caracterizacao de rochas da crosta superior.

Tanto em relagdo as velocidades dos agregados isotropicos como perpendiculares a XY, ¢
aumenta linearmente e acompanha o aumento das propor¢des de moscovita. No presente caso, a
utilizag¢do do coeficiente de Poisson demonstra a importancia da variagdo de composi¢ao mineral
entre quartzo e moscovita das simulagdes, no valor absoluto desse coeficiente.

Como sugerido por Christensen & Fountain (1975), McCafree & Christensen (1993) e
Christensen (1996), baixos valores de ¢ sdo diretamente relacionados a alta quantidade de SiO,

presente nas rochas. Contudo, os valores entre 0,06 e 0,09 obtidos para essa propriedade a partir
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das velocidades simuladas em agregados sem moscovita sdo bem mais baixos do que os
apresentados na literatura para rochas ricas em silica (e.g. McCafree & Christensen 1993,). A
desconsideracao da trama de moscovita nas simulacdes apresentadas aqui faz com esse agregado
simulado possua virtualmente 100% de silica, valor muito mais alto do que o esperado de uma
rochas dita “rica” nesse o0xido, como granitoides, gnaisses quartzo feldspaticos ou mesmo
eclogitos ricos em quartzo (e.g. Pellerin & Christensen 1998; Kern et al. 1999; Bascou 2002). Se
o aumento do teor de silicio esta diretamente relacionado a diminui¢ao do coeficiente de Poisson,
entdo ¢ de se esperar que uma rocha monocristalina a base de quartzo possua um valor muito
mais baixo dessa razdo. Determinagdes desses valores em rochas quartziticas (Kern 1996 e Kern
et al. 1999) e em sedimentos inconsolidados ricos em quartzo obtiveram cifras em torno mostram
valores por volta de 0,010. Como esses dados foram determinados em agregados isotropicos,
entdo as determinagdes resultantes das simulagdes aqui apresentadas parecem ser bastante
coerentes.

Os valores relativamente altos do coeficiente de Poisson (o) refletem diretamente a
reducdo progressiva da quantidade de quartzo nos agregados simulados e, indiretamente, as
caracteristicas mais anisotropicas da moscovita em relagdo ao quartzo. Esse aumento progressivo
de o pode ser inferido indiretamente pelo aumento das velocidades das ondas P e a diminui¢ao
das S, o que faz com que a razdo Vp/Vs aumente, aumentando também o coeficiente c. Os
valores acima de 0,25 encontrados nas simulagcdes em agregados com >80 % de moscovita sdo
bem semelhantes aos encontrados na literatura para rochas metapeliticas de diferentes graus
metamorficos (e.g. Kern 1996; Pellerin & Christensen 1998; Kern et al. 1999). Contudo, valores
da razao de Poisson proximos aos encontrados nos agregados simulados com essa concentragao
modal de moscovita acima de 80% sdo bem proximos (sendo iguais) as determinagdes realizadas
em granulitos maficos, intermediarios, metagabros e eclogitos (e.g. Kern et al. 1999).

Assim, parece que a utilizacdo desse parametro na identificagdo de litotipos variados em
profundidade pode ser uma ferramenta 1util, desde que levadas em consideracdo as variaveis
acima discutidas. Para o caso especifico dos litotipos estudados aqui, a utilizacdo de ¢ util. O
mesmo poderia ser afirmado para estudos geofisicos de precisdo ao longo de zonas de
cisalhamento retrogressivas afetando granitdides, onde quartzo milonitos e filonitos sdo gerados
com a presenga abundante de fluidos. Esse mesmo tipo de associacdo de rochas também ¢&

comum em seqiiéncias metassedimentares, com a alternancia entre entre quartzitos e Xistos.
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Dependendo do tamanho da area estudada, do comprimento de onda utilizado nas medidas
sismicas de campo e do espagamento entre os geofones, provavelmente seja possivel determinar a
espessura dessas seqiiéncias, ou mesmo as profundidades atingidas por uma zona de cisalhamento

com essas caracteristicas litologicas.
7.6.2 Coeficientes de refletividade

O coeficiente de refletividade ¢ a medida de amplitude de qualquer onda refletida em
relacdo a onda incidente em determinado material, ou, expressa de modo mais geral, a energia da
onda refletida em relagdo a energia da onda incidente. Se uma onda sismica possui incidéncia
perpendicular ao plano de foliagdo de uma rocha milonitica, por exemplo, entdo a refletividade

dessa onda pode ser expressa através da Equacao 7.9

Re = M (7.9)
LI +pV)

onde Rc ¢ o coeficiente de refletividade, e cujos valores variam entre -1 e 1. p,, € p, referem-se as
densidades do agregado milonitico e de distribuigao aleatoria, e V,,/V, referem-se diretamente as
velocidades de propagacao nos milonitos paralelamente ao eixo Z de referéncia e nos agregados
com distribuicao randémica.

No presente estudo, o calculo de Rc levou em consideragao tanto as propriedades
anisotropicas de cada um dos agregados simulados quanto esses mesmos agregados
considerando-os como isotropicos. O célculo das propriedades isotrdpicas pode ser diretamente
realizado através da introducdo, na equacdo de Christofell (Eq. 2.15), da matriz média da
constante elastica de cada um desses agregados simulados (Bascou 2002). Contudo, as
velocidades calculadas a partir do determinante dessa equacdo resultam em valores muito
proximos as médias aritméticas das velocidades de ondas compressionais e de cisalhamento,
como demonstrado no capitulo anterior, o que facilita o processo de calculo e a obtengdo de
resultados coerentes. Ja nas determinagdes desse coeficiente em relacdo as propriedades
anisotropicas das rochas estudadas, foram consideradas as velocidades das ondas compressionais

perpendiculares a foliacdo (paralelamente a Z) e, no caso das ondas de cisalhamento, a média



Capitulo 7 — Simulagdo da anisotropia sismica com a variacado modal de moscovita 276

entre Vsl e Vs2, igualmente orientadas paralelamente ao eixo Z de referéncia. Essa metodologia
foi apresentada por Bascou (2002).

O valor exato para a identificacdo de bons refletores sismicos ainda ¢ bastante discutido
na literatura, e variam desde valores acima de 0,01 (e.g McDonough & Fountain 1988,
Mainprice et al. 1990) até valores acima de 0,1 (Warner 1991; Kern & Wenk 1991). Além disso,
esse valor ¢ relativo entre as propriedades sismicas (iso- ou anisotrdpicas) de duas rochas
diferentes, o que significa que esse valor ndo ¢ constante, mas reflete a interface entre esses dois
tipos de rocha. Dessa maneira, nada impede que uma rocha com refletividade relativamente baixa
se comparada com uma de coeficiente alto, ndo apresente um valor mais elevado onde em contato
com um terceiro litotipo cuja refletividade seja ainda menor.

Os coeficientes listados na Tabela 7.2 apresentam a quantidade de energia que ¢ refletida
entre um agregado milonitico com dada composi¢cao modal de quartzo e moscovita em relagdo a
um agregado com orientacao aleatoria. Esses valores para as ondas compressionais propagando-
se perpendicularmente ao plano XY de referéncia variam entre 0,006 e 0,06, enquanto nas ondas
S o intervalo de valores fica entre 0,0003 até 0,037, para composigoes com 100 % de quartzo e
100 % de moscovita, respectivamente. Apesar de baixos, esses valores demonstram que um
milonito a base de moscovita ou um mica xisto com forte orientagdo preferencial dos minerais é
um refletor sismico bem mais forte que um milonito monomineralico de quartzo, principalmente
para a refletividade de ondas P, como j& sugerido por Mainprice et al. (1990), Barruol &
Mainprice (1993), Barruol & Kern (1996). Além disso, os valores tabelados demonstram que a
reflexdo em uma rocha rica em quartzo, mesmo com forte orientacdo cristalografica, ¢
semelhante a reflexdo de um quartzito com orientagao aleatéria de seus elementos.

Em agregados ricos em moscovita com forte orientagdo preferencial, o coeficiente de
reflexdo ¢ bem maior que em um agregado cujos minerais apresentem distribui¢des randdmicas.
Tanto o aumento da refletividade sismica quanto sua diminui¢cdo devido a anisotropia ocasionada
pela presenca de orientacdo cristalografica encontra-se bem documentado na literatura, como na
zona de falha de Brevard (Christensen & Szymanski 1988), na zona de milonitos de Santa Rosa
(Kern & Wenk 1990) ou no sul das Montanhas Apalaches (Christensen 1989). Em principio, a
orientacdo cristalografica preferencial de minerais com forte anisotropia planar ou mesmo

prismatica tende a ocasionar uma refletividade maior do que a orientagdo de minerais mais



Capitulo 7 — Simulagdo da anisotropia sismica com a variacado modal de moscovita 277

simétricos, como ¢ o caso do quartzo. Contudo, essa discussdo ainda € bastante controversa e
testes precisam ser realizados para a verificagao da hipotese acima.

O célculo do coeficiente de refletividade da interface entre um agregado com 100 % de
quartzo e outro com 100 % de moscovita resultam em valores entre 0,06 e 0,05 para as ondas P e
0,05 para as ondas de cisalhamento, a partir das velocidades isotropicas. Paralelamente a Z, esse
coeficiente diminui substancialmente para as ondas P, apresentando valores médios de 0,01,
enquanto nas ondas S o coeficiente de refletividade aumenta para 0,08. Se considerarmos o valor
de 0,01 sugerido por Mainprice et al. (1990) para bons refletores sismicos, entdo a interface entre
um quartzo milonito e um filonito, ou entre um mica xisto € um quartzito ¢ um refletor sismico
bastante potente. Além disso, esses resultados parecem demonstrar que a atenuagdao das Vp
perpendicularmente a foliagdo, com o aumento das propor¢des de moscovita nas simulagdes, ¢
muito mais intensa que a ocasionada durante a propagacao de ondas de cisalhamento.

Contudo, ¢ importante salientar o efeito da espessura das camadas na utilizacdo desses
dados na interpretagdo de refletividades crustais entre esses dois tipos de rocha (Kern ef al. 1999).
Levando-se em consideragdo que as espessuras de rochas quartziticas e xistosas de origem
metassedimentar ou mesmo entre quartzo milonitos e filonitos € muito variavel, é possivel que
somente as interfacies entre seqiiéncias mais espessas sejam passiveis de ser identificadas a partir
de dados geofisicos de campo. Por outro lado, a soma de pequenas reflexdes geradas por camadas
menos espessas, mas de alta refletividade pode gerar um efeito de reflexao total semelhante ao de
uma camada espessa, como os resultados demonstrados por Ji et al. (1997) para intercalagdes
entre granulitos maficos e granitos. Desse modo, sugere-se cautela na interpretagdo desse tipo de

dado obtido a partir de medidas sismicas diretas, principalmente em estudos de maior escala.

7.7 Sumario & Conclusoes

As simulagdes das propriedades sismicas a partir de dados de orientagdo cristalografica de
quartzo e mica, com variagdo da composi¢do modal entre esses dois minerais, entre um agregado
inicial com 100% de quartzo e um agregado final com 100% de moscovita, demonstraram o
efeito progressivo da adi¢do de moscovita e subtragdo de quartzo nessas propriedades.

O aumento da quantidade de mica provoca um aumento das velocidades das ondas P e

diminui¢ao das ondas S, bem como ocasiona um aumento consideravel nas anisotropias dessas
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ondas. As direcdes de propagacdo dessas ondas também sdo fortemente influenciadas pelo
aumento das propor¢des modais de moscovita. Dependendo de qudo regular ¢ a trama
cristalografica desse mineral, maiores ou menores quantidades de moscovita sdo necessarias para
que os polos de méxima e minima velocidade de propagacdo das ondas P e S e anisotropias de
ondas S se alinhem com as formas cristalograficas do mesmo. Considerando os agregados como
isotropicos, ocorre pouca mudanca nas velocidades das ondas P entre o membro inicial com
100% de quartzo e o membro final com 100% de moscovita, mas as velocidades das ondas S
diminuem progressivamente com o aumento da quantidade de moscovita. Perpendicularmente a
foliagdo, tanto as ondas compressionais quanto as ondas de cisalhamento rapidas e lentas
diminuem de velocidade a medida que mais moscovita ¢ adicionada aos agregados. A adig¢do
progressiva de moscovita também leva ao desenvolvimento de um plano de isotropia transversal
dessas propriedades sismicas, geralmente paralelo a foliagdo de referéncia, onde ndo ocorrem
mudangas significativas das magnitudes das ondas P, S e anisotropias.

O aumento dos coeficientes de Poisson esta diretamente relacionado com o aumento da
quantidade de moscovita utilizada nas simula¢des. Contudo, apesar de ser um parametro util para
a identificag@o de rochas ricas em quartzo, devido aos seus baixos valores, 0 mesmo nao pode ser
dito em relagdo as rochas ricas em moscovita. Isso ocorre porque os valores determinados aqui
para litotipos ricos nesse mineral sdo semelhantes aos valores determinados em rochas basicas,
granulitos e eclogitos, e por isso sua utilizagdo deve ser cautelosa.

Os coeficientes de refletividade (Rc) determinados para a interface entre um agregado
com 100% de quartzo e outro com 100% de moscovita, perpendicularmente a foliagdo dessas
rochas, ¢ de 0,01 para ondas P e 0,05 para ondas S. Se esses mesmos agregados forem
considerados isotropicos, o Rc para ondas P ¢ de 0,06 e para ondas S ¢ de 0,05. Em ambos os
casos, a superficie que separa um quartzito de um mica xisto, ou um quartzo milonito de um
filonito, sdo refletores sismicos potentes.

Esse capitulo demonstra qual o efeito ocasionado nas propriedades sismicas dos
agregados através da adi¢do progressiva de moscovita em um agregado inicialmente com 100%
de quartzo e como um mineral fortemente anisotropico, como a moscovita, pode se tornar o
mineral controlador das magnitudes e direcdes de propagacdo dessas propriedades mesmo em

propor¢des nao muito altas.



CAPITULO OITO

CONCLUSOES

“My third teacher was by far the wisest and most trustworthy, though he used neither books nor
pictures, and was a poor lecturer. He was painfully silent, would talk only after repeated urging,
and then often spoke almost unintelligibly in a language which had to be translated to be
understood. But what he had to say was final and exhaustive, and could be passed on in a good
conscience to those who either would not or could not go directly to him for information. This
teacher was nature itself.”

Hans Cloos (Conversation with the Earth, 1953)
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Capitulo 8

Conclusoes

8.1 Introducao

O presente capitulo apresenta uma reunido das conclusdes e dos pontos mais importantes
discutidos entre os capitulos quatro a sete. Essas conclusdes sao listadas abaixo seguindo a ordem
de aparecimento no texto e referem-se diretamente aos resultados obtidos na presente tese.
Assim, ndo ¢ feita nenhuma defini¢do detalhada de terminologia, as quais podem ser obtidas nos

capitulos referentes a essas conclusoes.

8.2 Conclusoes

O Capitulo quatro mostra os resultados do estudo de uma dobra cujas linhas de charneira
sdo paralelas as lineagdes de estiramento na regido de Saas Fee, Alpes Internos do Oeste. Como
na maioria das dobras com esse tipo de geometria, os indicios relacionados a sua evolucao
temporal em relagdo a formacao das lineagdes de estiramento sdo bastante escassos. Assim, a
técnica de difragdo de elétrons rétroespalhados (EBSD) em um microscopio eletronico de
varredura (MEV) foi utilizada para a obten¢do dos dados de orientacdo cristalografica de quartzo
€ moscovita com o objetivo de entender as relagcdes temporais e cinematicas entre as dobras e a

deformacgdo milonitica principal. A partir desses dados, as seguintes conclusdes foram obtidas:

(1) As dobras de Plattjen, proximas a Saas Fee nos Alpes Suicos, possuem linhas de
charneira orientadas paralelamente as lineagdes de estiramento;

(2) Essas dobras ocorrem tanto nas unidades quartziticas como micaceas ¢ carbonaticas.
Contudo,apenas as dobras que afetam as rochas ricas quartzo foram estudadas. Nessa unidade,
elas possuem escala métrica e geometrias bastante semelhantes entre si;

(3) A lineagdo de estiramento ¢ bem marcada e pervasiva por todas as unidades. Nas
rochas quartziticas, a presenca de cristais alongados de quartzo e o alinhamento das lamelas de

moscovita definem essa lineacao;
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(4) A deformagdo geral para as rochas dessa unidade foi considerada como nao-coaxial,
devido a presenca de marcadores assimétricos de sentido de cisalhamento, como peixes de
moscovita com sentido de cisalhamento aparentemente reverso nos flancos dessa estrutura e
devido a assimetria das orientagdes preferenciais de quartzo;

(5) Em escala microscopica essas rochas nao possuem texturas miloniticas tipicas,
principalmente em relagdo aos cristais de quartzo. Em principio, essas rochas foram deformadas
em condi¢des ducteis associadas a intensa recristalizagdo dindmica. Microestruturas indicativas
desse processos incluem a ocorréncia de cristais equidimensionais relativamente grossos, limites
de grao retilineos, extingdo ondulante e limites de subgrao serrilhados em quartzo e moscovita.
Os processos de recristalizacdo atuantes deviam envolver a rotacdo de subgrdos com uma
participacao secundaria de migracao de limites de grao.

(6) Os dados de orientacao cristalografica preferencial de quartzo em volta da dobra SII
de Plattjen mostram uma obliqiiidade, principalmente os eixos-<c>, <a> e <m> e um sentido de
cisalhamento questiondvel, que € reverso nos diferentes flancos da dobra. Esses dados estdo de
acordo com as medidas de orientagdo cristalografica obtidas por Lacassin (1984) para uma dobra
geometricamente similar estudada também na regido de Plattjen. As distribui¢des de eixos-<c>
sdo caracterizadas por guirlandas Uinicas assimétricas centradas em Y, enquanto as de eixos-<a> e
<m> ocorrem com concentragdes unicas orientadas proximas ao eixo-X de referéncia. Isso difere
dos padrdes esperados em rochas miloniticas ricas em quartzo deformadas por cisalhamento
simples. Os eixos dos romboedros <r> e <z> ocorrem como concentragdes Unicas sem relagao
dos os eixos macroscopicos de referéncia e ndo mostram assimetria;

(7) Os dados de orientacdo cristalografica de moscovita mostram a presenga de duas
tramas principais. A principal mostra uma forte concentragdo de eixos-(001) orientados
paralelamente ao eixo Z do sistema de referéncia e uma distribuicdo de eixos-(100) e (010)
paralelamente ao plano de foliagdo desse sistema e € mais claramente desenvolvida nos flancos
da dobra. A trama secundaria caracteriza-se por uma concentracdo obliqua a principal , com
eixos-(001) concentrados entre Y e Z e com o desenvolvimento de guirlandas de grande circulo
de eixos-(100) e (010). A fraca assimetria apresentada por essas tramas foi desconsiderada;

(8) Segundo o modelo proposto no Capitulo 4, as dobras de Plattjen sdo dobras parasiticas

reorientadas (em relagdo a sua geometria, definida pelo acamadamento) pertencentes ao flanco
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redobrado de uma sinforme de escala regional, cuja charneira possui uma orienta¢ao
perpendicular a dire¢do de cisalhamento marcada pelas lineagdes;

(9) As orientagdes preferenciais de quartzo estdo relacionadas com os mecanismos de
dobramento ativos direcionados ao longo da dire¢do de cisalhamento sobre as dobras de escala
regional;

(10) O mecanismo de dobramento ativo dominante foi provavelmente o de fluxo flexura,
e os fechamentos das dobras sinformes e antiformes (sugeridas pelos padrdes de distribuicao e
assimetrias das tramas de quartzo) podem ser inferidos a partir desse pressuposto;

(11) As diregdes de fechamento das dobras também podem ser postuladas com base nas
guirlandas de distribuicdo de eixos-<c> de quartzo, se as mesmas representarem realmente as
direcdes de vergéncia dessas dobras. Nesse caso, 0s €ixos-<m> tem que ser aceitos como 0s
marcadores dos planos de cisalhamento mais faceis e o uso dessas assimetrias como indicativas
do sentido de cisalhamento geral dessas rochas torna-se questionavel;

(12) A dobra parasita estudada (como definida pelo acamadamento) foi provavelmente
formada com sua linha de charneira inicialmente orientada em uma posi¢ao obliqua em relagdo a
lineacdo de estiramento. Posteriormente, essa dobra foi reorientada passivamente ou ativamente
pela deformacao por cisalhamento, o que fez com que seus eixos assumissem uma nova posicao,
agora paralela as lineagdes pervasivas;

(13) A deformagdo por cisalhamento foi penetrativa e continuamente provocou a
regeneragdo das lineagdes de estiramento;

(14) Os mecanismos de dobramento ativo continuaram ativos durante a reorientacdo dos
flancos dessa dobra e por isso os padrdes de orientacdo cristalografica (principalmente os de
quartzo) foram preservados;

(15) O mecanismo de dobramento responsavel pelo desenvolvimento dessa estrutura
ocorreu simultdneamente ao desenvolvimento da deformacdo por cisalhamento. Todas as
deformagoes por cisalhamento posteriores nao foram capazes de resetar as tramas de quartzo;

(16) A trama secundaria de moscovita observada em todas as amostras, mas com maior
concentracdao na charneira dessa estrutura, parece representar (i) uma trama unica de moscovita,
talvez formada paralelamente aos eixos dessas dobras e posteriormente reorientada pela

deformagdo por cisalhamento, mas ficando mais preservada na zona de charneira devido a
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atuacdo de mecanismos ativos de dobramento ou (ii) uma trama mais antiga mais preservada na
zona de charneira, pelo mesmo motivo descrito acima;

(17) Essa explicacdo discorda do modelo proposto por Lacassin (1984) mas ¢ bastante
semelhante ao modelo proposto por Williams (1997) e posteriormente publicado por Lebit ef al.
(2002). Segundo o primeiro autor, os padrdes de distribuicao dos eixos cristalograficos de quartzo
observados sdo o resultado de um processo de rotacdo aproximadamente passivo da trama
milonitica. Esse processo ocorreu concomitantemente a atuacdo dos mecanismos de dobramento
e a reorientacdo das charneiras das dobras de forma que as mesmas se tornassem paralelas a
diregdo de cisalhamento;

(18) O presente capitulo teve como objetivo demonstrar a importancia do uso das
orientagdes cristalograficas como uma ferramenta na investigacdo das relagdes temporais e
cinematicas de processos aparentemente distintos, como a atuagdo de mecanismos de dobramento
e a deformacao por cisalhamento;

(19) Dobras com linhas de charneira orientadas paralelamente a uma dada lineacao de
estiramento ndo necessariamente sdo resultantes da atuacdo de mecanismos passivos de
dobramento, e da consequente rotacdo passiva dessas estruturas durante a atuacdo de
cisalhamento simples progressivo mesmo em zonas de alta deformagao. Como foi observado, em
algumas situagdes € bem possivel que mecanismos ativos de dobramento sejam ativos.

Contudo, ¢ importante destacar a necessidade de um maior detalhamento desses estudos,
para testar as hipoOteses apresentadas e estabelecer a validade da interpretacdo de dados de
orientagdo cristalografica como reflexo da atuacdo de mecanismos ativos de dobramento
diferentes daquelas geralmente sugeridas pelas geometrias das dobras. Contudo, os pressupostos
teoricos postulados representam idéias novas e, em termos das dobras de Plattjen, parecem ser

bastante plausiveis na interpreta¢do dos dados de orientacdo cristalografica.

O Capitulo cinco apresenta, a partir dos dados de orientacao cristalografica obtidos em
duas as amostras ao longo dessa dobra, uma andlise detalhada em relacio ao grau de
desorientagdo entre cristais de quartzo adjacentes. Esse estudo teve como objetivo demonstrar
como esse tipo de informagdo pode ser utilizada no entendimento dos processos de recristalizagdao

dindmica atuantes durante a deformacdo ductil dessas rochas. A anélise do par eixo/angulo de
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desorientacdo em pares de cristais adjacentes, e suas relagdes com as formas cristalograficas dos

cristais de quartzo, permitiu as seguintes conclusoes:

(20) A anélise do par eixo/angulo de desorientacdo permite estabelecer como as formas
cristalograficas sdo dispersas durante um processo de deformacdo continua, quais sistemas de
deslizamento sdo responsaveis por essa dispersdo e determinar os tipos ¢ as orientagdes desses
limites;

(21) A formacdo de limites de grao pela atuacdo de sistemas de deslizamentos
intracristalinos em cristais de quartzo ¢ fortemente controlada pela cristalografia desse mineral e
pelos tipos de sistemas atuantes durante o processo de recristalizagao;

(22) As amostras selecionadas para a analise de desorientagdo entre cristais (PF-6 ¢ PF-
10) mostram microestruturas que sugerem uma intensa recristalizacdo dindmica, provavelmente
envolvendo rotacdo de subgraos mais a atuacdo de migracdo de limites de grao. Dessa forma,
parecem bastante propicias para a utilizagdo da metodologia de andlise dos pares eixos/angulos
de desorientacao;

(23) Os histogramas de freqiiéncia relativa dos angulos de desorientagdo mostram dois
picos principais, um primeiro, referente ao intervalo de desorientagdao entre 5° e 10°, e um
segundo, de mais alta freqiiéncia, no intervalo entre 55° e 60°;

(24) O primeiro pico ¢ seguido de uma queda acentuda na freqiiéncia, que aumenta de
maneira abrupta no segundo pico e novamente decresce rapidamente. Nas duas amostras, o pico
de maior freqiiéncia ¢é trés vezes maior que a média dos outros intervalos a aproximadamente
duas vezes maior que o pico do intervalo de baixo angulo;

(25) As freqiiéncias acima do intervalo 55-60° sdo ligeiramente maiores que abaixo do
mesmo, o que confere uma assimetria a esses histogramas, resultante provavelmente da atuacao
intensa dos processos de recristalizacdo dinamica;

(26) A freqiiéncia relativa decresce a valores proximos de zero quando ¢ atingido o
angulo méximo de desorientacdo permitido para cristais de quartzo, que ¢ de 104,5°, devido a sua
simetria trigonal;

(27) A freqiiéncia entre os angulos de desorientagdo de pares selecionados aleatoriamente
aumenta a medida que o angulo de desorientagdo aumenta e ndo sao observados picos de maior

ou vales de menor freqiiéncia. Entre os intervalos de desorientacdo de 45°-55° e 90°-100°, seus
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valores sdo exatamente os esperados para agregados com distribuicdo aleatoria dos limites de
grao;

(28) A relacdo mais clara entre os eixos de desorientacdo e as formas cristalograficas ¢
mostrada pela forte concentragao desses eixos paralelamente aos eixos-<c> de quartzo entre 55° e
60°. Nas figuras de polo esses eixos de desorientacdo estdo dispersos ao longo de guirlandas
iguais as guirlandas de dispersdo de eixos-<c>, inclusive com a mesma assimetria. Nas figuras de
poélo inverso, essa concentragdo ocorre na extremidade superior do diagrama triangular esférico,
local onde ¢ plotado o eixo-<c> de quartzo nessas figuras;

(29) Eixos de desorientacdo de baixo angulo também mostram concentragdes paralelas
aos eixos-<c>;

(30) Ocorrem ainda eixos de desorientagdo paralelamente as formas romboédricas {r},
{z} e {mn}, em intervalos de desorientagdo menores que 60°, e paralelamente a {n}, {n’}, {r} e
{z} acima desse angulo;

(31) A dispersao dos eixos de desorientacdo em dire¢do a base esférica das figuras de polo
inverso acima dos 60° resulta que acima dessa diferenca angular os eixos de desorientagdo nao
podem mais ser paralelos aos eixos-<c> de quartzo, devido a simetria desse mineral;

(32) A auséncia de eixos de desorientacdo paralelos aos eixos-<a> de quartzo também ¢
uma caracteristica marcante das rochas estudadas;

(33) A freqliéncia zero para angulos de desorientacdo entre 0° e 5° resulta de erros
intrinsecos aos processos de medida, e por isso esses angulos sdo geralmente desconsiderados;

(34) O pico de alta freqiiéncia entre 5°-10° esta relacionado com a formagao de limites de
subgrdo, formados a partir de uma rede cristalina comum aos dois lados separados por esse
limite;

(35) O decréscimo abrupto de freqiiéncia acima de 10° pode parecer imcompativel com a
progressiva rotacdo dos subgrdos, mas pode ser que resulte de mudancas nas direcdes de
deslizamento dos sistemas atuantes;

(36) O exagero do pico de freqiiéncia ¢ resultado da superposicao entre o pico das maclas
Dauphiné (precisamente 60° de desorientacdo) com o pico resultante da atuacdo dos

deslizamentos intracristalinos (que € variavel entre 55° e 60°).
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(37) Os angulos de desorientagdo sdo continuamente acumulados, mas ao atingirem seu
maximo permitido pela simetria cristalina, sdo automaticamente transferidos para uma
desorientagdo simétrica de mais baixo angulo;

(38) A concentracdo de eixos de desorientagdo paralelamente aos eixos-<c> de quartzo
reflete a presenca de macla Dauphiné nos cristais das amostras estudadas. O angulo de 60° refere-
se a rotagdo necessaria para paralelizar os dois planos de macla;

(39) As concentragoes de eixos de desorientacdo paralelamente aos eixos-<c> de quartzo,
em angulos <60° ndo podem ser explicados pela presenca de maclas Dauphiné. Contudo, a
atuacdo de sistemas de deslizamentos prismaticos, tipo {m}<a> faz também que os eixos de
desorientacdo se orientem paralelamente a <c>;

(40) Devido a larga dispersdo dos eixos de desorientacdo de baixos angulos,¢ plausivel
afirmar que outros sistemas de deslizamento atuaram para formacao dos mesmos, como (c)<a>,
{r/z}<a>e {-n}<a>;

(41) Os limites de grao relacionados a forte concentracdo dos eixos de desorientacdo
paralelamente aos eixos<c> podem ser de dois tipos: esses limites poderiam ser do tipo
rotacionado, formados pela a atuagdo conjunta de sistemas de deslizamento basais em <a> e
<m>. A segunda possibilidade seria se esses limites fossem do tipo inclinado, resultante da
atuacdo de um sistema de deslizamento {m}<a>, o que resulta em limites de grao paralelos as
formas prismaticas do quartzo;

(42) As maclas Dauphiné¢ podem dar origem a limites de grao especiais através da
desorientagcdo em torno do eixo-<c> de quartzo;

(43) O alinhamento dos eixos de desorientacdo paralelamente & <m> na figura de pdlo
inverso acima de 85° resulta da formagdo de limites de graos inclinados formados por
deslizamentos do tipo (c)<a>;

(44) As concentracdes dos eixos de desorientacdo paralelamente aos eixos-<r> e <z>
resultam da formagdo de limites de grdo rotacionados pela atuagdo conjunta de sistemas de
deslizamento (c)<a>+{m}<a>;

(45) A concentracdo dos eixos de desorientagdo paralelamente a (11-23) reflete a presenca
de limites de grao rotacionados, devido a ativagcdo conjunta dos sistemas de deslizamento {r} e

{m} na direcao <a>;
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(46) A atuacdo conjunta dos sistemas de deslizamento {r}<a>+{z}<a> possibilida a
formacdo de limites rotacionados, com eixos de desorientacdo ocorrendo paralelamente as formas
(20-21) e (02-21);

(47) A auséncia de eixos de desorientacdo paralelamente ao eixo <a> nas figuras de pdlo
inverso porque essa ¢ a dire¢ao de deslizamento principal, e tanto os limites inclinados como
rotacionados possuem eixos de desorientacdo perpendiculares a essa direcao;

(48) A distingdo entre os limites de grao formados exclusivamente pelo deslizamento
intracristalino {m}<a>, daqueles resultantes da presenga de maclas Dauphiné ¢ impossivel de ser
determinada pela analise geral dos pares de eixo/angulos de desorientacdo na amostra como um
todo. Contudo, o pico exagerado de freqiiéncia entre 55°-60° e a forte concentracdo dos eixos de
desorientacdo paralelamente aos eixos-<c> de quartzo sugerem sua presenga marcante nos
agregados. Contudo, andlises detalhadas utilizando essa mesma metodologia poderdo confirmar
sua presenca, visto que as mesmas parecem desenvolver um papel importante na evolugdo

microestrutural de milonitos ricos em quartzo.

O Capitulo 6 descreve em detalhe as propriedades sismicas anisotrdpicas dos moscovita
quartzo milonitos estudados. As velocidades e anisotropias de ondas P e S foram determinadas a
partir da relagdo entre as constantes elasticas dos monocristais de quartzo e moscovita com as
orientagdes preferenciais desses dois minerais. Para essas determinagdes, também precisam ser
consideradas as propor¢des modais de cada um desses minerais nas diferentes amostras, e as
densidades desses monocristais. além de serem levadas em consideragdo a propor¢ao modal de
cada um deles. O célculo dessas propriedades para cada uma das amostras estudadas permitiu a

obtengdo das seguintes respostas:

(49) Os moscovita-quartzo milonitos possuem uma anisotropia relativamente alta, tanto
para ondas S quando para ondas P. Nessas rochas, as velocidades das ondas P variam entre 5,73 e
6,32 km/s, as ondas S rapidas entre 3,82 e 4,22km/s e as ondas S lentas entre 3,73 e 4,09 km/s.
Isso fornece anisotropias da ordem no maximo 9,5% para as ondas compressionais e 11% para as

ondas de cisalhamento;
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(50) Perpendicularmente a foliacdo dos moscovita-quartzo milonitos a velocidade de
ondas P ¢ da ordem de 6 km/s, enquanto das ondas S rapidas ¢ de aproximadamente 4 km/s e das
S lentas, 3,8 km/s;

(51) A variagdo das velocidades maximas e minimas de propagacao das ondas P e S, bem
como suas anisotropias no interior das cinco amostras de moscovita-quartzo milonitos estudadas
resultam em diferengas na propor¢ao modal de moscovita nessas rochas;

(52) Os valores baixos dos coeficientes de Poisson corroboram com a alta porcentagem
modal de quartzo nas rochas estudadas, e a variacdo dos valores marca bem as diferencas
composicionais entre as amostras estudadas, apesar de diferencas modais pequenas nos agregados
nao serem delimitadas por esse parametro;

(53) Nos moscovita-quartzo milonitos, as Vpms. podem ser orientadas paralelamente as
maximas concentracdes de eixos-<a>, <z> ou <m> de quartzo, enquanto a Vp,;, ¢ paralela a
maxima concentracdo de eixos-<r>. As dire¢des de propagacdo de Vsl € Vsl,; sdo bem
variaveis em relagdo a trama cristalografica de quartzo. As maximas podem ser tanto paralelas as
maximas ou minimas concentragdes de eixos <a>, minima concentracdo de eixos <m> ou
maximas concentragdes de eixos-<r>. J& as velocidades de propagacdo minima das ondas S
rapidas podem ser paralelas as maximas ou minimas concentracdes de eixos-<z>. As V$2,4. €
paralela a minima concentragdo de eixos-<z> ou & maxima concentragdo de eixos-<c>.

(54) O méximo grau de birrefringéncia das ondas S ocorre paralelamente a maxima
concentragao de eixos-<a> ou <m>, enquanto a minima anisotropia dessas ondas possui um
comportamento complexo em relagdo a orientagdo preferencial de quartzo;

(55) Em algumas das amostras, a orientagdo preferencial de moscovita pode exercer um
papel importante no controle das direcdes de propagacdo tanto das ondas P quanto S. Esse
controle ¢ mais intenso nas amostras que possuem maiores quantidade. Contudo, a regularidade
da trama de moscovita também possui um papel fundamental no controle direcional dessas
propriedades;

(56) Amostras com forte orientacdo preferencial dos cristais de quartzo e com pouca
quantidade de moscovita podem refletir as propriedades de simetria desse mineral nas
distribui¢des tridimensionais das velocidades de propagagado e anisotropias;

(57) O desenvolvimento de orientagdes cristalograficas preferenciais de quartzo e

moscovita ocasiona mudancas nas direcdes de propagacao das velocidades sismicas das ondas P,
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S e anisotropia das ondas S, em comparagdo com as mesmas propriedades dos monocristais
desses minerais. Além disso, as magnitudes dessas propriedades sdo fortemente atenuadas nos
agregados com orientacdo preferencial. Isso resulta porque o calculo das propriedades sismicas
em um agregado a partir de suas orientacdes preferenciais leva em consideragdo a média das
mesmas e sua propor¢do modal dentro do agregado. Por mais forte que seja a orientagdo de um
determinado mineral, ela nunca ird reproduzir o mesmo efeito nas ondas sismicas que um unico
cristal ¢ capaz de produzir;

(58) A presenca de moscovita nas rochas estudadas aqui faz com que as maximas
velocidades de ondas P e S répidas, e os maximos de anisotropia das ondas S se ocorram em
torno do plano XY do sistema de referéncia;

(59) Os polos de Vp,q. nos moscovita-quartzo tendem a se alinhar paralelamente ao eixo
X do sistema de referéncia;

(60) Em trés das cinco amostras estudadas, os polos de Vsl . sdo orientados em torno do
plano XY, enquanto os minimos dessas mesmas amostras sao orientados préximos do eixo-Z;

(61) Em trés das cinco amostras estudadas as Vs2,,;, sdo distribuidas em torno do plano
XY de referéncia, mas nao sao sistematicamente alinhadas aos eixos X, Y ou Z de referéncia. As
Vs2max. sd0 alocadas em regides intermediarias entre Y e Z do sistema de referéncia, geralmente
mais proximas de Z;

(62) Os polos de maxima anisotropia de ondas S ocorrem em torno da foliacdo e, em trés
amostras mostram a tendéncia de se alinharem paralelamente ao eixo X;

(63) As minimas velocidades das ondas P e S rdpidas e anisotropia de S possuem um
comportamento mais complexo e parecem estar mais ligadas as formas cristalograficas do
quartzo;

(64) Variacdes nas dire¢des de propagacdo das ondas P e S nas amostras coletadas em
torno da dobra de Saas Fee sugerem que estruturas como essas podem ocasionar modificagdes
nas dire¢des de propagacdo dessas ondas. Contudo, estudos de maior detalhe sdo necessarios para
a confirmagao dessa hipotese;

(65) E possivel que as orientagdes dos limites de grdo nos cristais de quartzo
determinadas no Capitulo 5 interfiram nas propriedades sismicas dos moscovita-quartzo

milonitos. Contudo, a confirmacdo dessa hipdtese requer determinagdes experimentais das
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propriedades sismicas desses agregados, de modo a quantificar o efeito da orientagdo preferencial

da rede cristalina e dos limites de grao na propriedade anisotropica geral dos agregados.

No Capitulo 7 s3o apresentados os resultados de simulacdes das propriedades sismicas de
agregados a partir das orientagdes cristalograficas de quartzo e moscovita de 3 amostras, com a
variagdo na propor¢do modal entre esses dois minerais. As velocidades das ondas P, S e suas
respectivas anisotropias foram calculadas a partir de um membro inicial com 100% de quartzo até
um membro final com 100% e moscovita, com variagdo na propor¢ao modal desse ultimo de 10
em 10 %. Também foram determinadas as dire¢cdes de propaga¢do dessas ondas com a adi¢ao da
trama de moscovita e conseqiiente subtragdo da trama de quartzo para cada agregado. Essas

simulagdes forneceram as seguintes conclusdes:

(66) A substituicao progressiva da trama de quartzo pela de moscovita nos calculos das
propriedades sismicas possui um efeito substancial na nas magnitudes das velocidades de
propagac¢do e suas anisotropias, bem como nas direcdes de propagacao dessas ondas;

(67) A adicao de moscovita primeiramente provoca uma leve diminui¢do dos valores de
VPmar. € AVp, € um leve aumento de Vp,,;,. Apos a adicdo de 20% desse mineral, os valores de
VDPmax. € AVP mar, aumentam e atingem seus valores maximos nos agregados simulados sem
quartzo. Ja a Vp,;, diminui progressivamente, até atingir seu valor minimo no membro final com
100% de moscovita;

(68) As velocidades das ondas S rapidas e lentas diminuem progressivamente a medida
que a proporcdo modal de moscovita fica maior, enquanto as anisotropias primeiramente
diminuem, e apods 30 % de adi¢do desse mineral, aumentam de forma constante;

(69) Os valores maximos do grau de birrefringéncia e da diferenca absoluta entre as duas
ondas S ortogonais também diminuem levemente com a adig¢do de 10 e 20 % de moscovita, mas a
partir desse ultimo valor, aumenta constantemente e atinge seu pico nos agregados com 100 % de
moscovita;

(70) As velocidades das ondas P considerando os agregados como isotropicos aumentam
levemente enquanto as velocidades das ondas S diminuem com o aumento da proporcdo de

moscovita. A razdo entre as velocidades Vp/Vs aumentam;
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(71) Perpendicularmente a foliacao, tanto as velocidades das ondas P quanto S diminuem
com o aumento das propor¢des modais de moscovita, enquanto a razao entre essas duas ondas
nessa posi¢ao aumenta;

(72) Quanto maior a propor¢do modal de moscovita, maior ¢ o coeficiente de Poisson,
tanto para os agregados isotropicos quanto para uma posi¢do perpendicularmente a foliagao;

(73) Com 100 % de quartzo, a Vp,.... € paralela @ maxima concentragdo de eixos-<z> em
duas amostras e subparelela a maxima concentragdo de eixos-<c> em uma das amostra. A V.
¢ paralela a maxima concentragdo de eixos-<a> ¢ <m> nas trés amostras simuladas, ¢ subparalela
ao eixo X do sistema de referéncia. As Vsl,,;, s@o paralelas as altas concentragdes de eixos-<a> e
<m>, enquanto as Vsl,,, estdo relacionadas com as baixas concentragdes desses €ixos no
agregado com 100 % de quartzo. As Vs2,,,. marcam o polo da foliagdo do sistema de referéncia,
enquanto as Vs2,; nao possuem relagdes com a trama cristalografica ou com o sistema de
referéncia. As direcdes de anisotropia das ondas S € bastante variavel nas amostras simuladas
com 100 % de quartzo;

(74) A adicao de 10 % de moscovita provoca mudangas na direcdo de propagacdo de
VPmax, VS2max. € VS2min, mas ndo ocasiona efeito algum na Vpuin, Vsl € Vsl nas amostras
simuladas; a AVs,;, muda de posicdo em apenas uma amostra;

(75) A partir da adicao de 20 % de moscovita, ndo ocorrem mais mudancas drasticas nas
orientagdes das velocidades maximas ¢ minimas de Vp, Vsl e Vs2, bem como AVs; A VP
progressivamente alinha-se com o eixo X do sistema de referéncia, a Vsl,,;,. € orientada entre X
eY ea Vs, entre X e Z. A Vpum. € a Vsl se orientam paralelamente ao eixo Z, enquanto a
Vs2,.,. progressivamente orienta-se paralelamente a Y. A AVs,u € dVs,. alinham-se
paralelamente ao plano de foliagdo do sistema de referéncia, enquanto AVs,,;, € dVs,;, tendem a
se orientar paralelamente a Z;

(76) O alinhamento dessas propriedades paralelamente aos eixos do sistema de referéncia
e o desenvolvimento de planos de isotropia transversal ¢ dependente da propor¢cdo modal de
moscovita e do tipo de orientagdo preferencial apresentado em cada um dos agregados. Quanto
mais constante a trama desse mineral, menor a propor¢do modal necessaria ocasionar esse
alinhamento e a formacao desses planos;

(77) A leve diminui¢cdo da Vp,,. € o leve aumento da Vp,,;,, na adi¢do de 10 e 20 % de

moscovita resulta da interferéncia do tipo destrutiva da trama desse mineral sobre a orientacao
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preferencial de quartzo. Esse mesmo tipo de interferéncia ocasiona a leve diminuicdo das
anisotropias;

(78) O aumento das velocidades das ondas P com o aumento da propor¢do modal de
moscovita acima de 20 % esta diretamente relacionado ao desenvolvimento de um plano de
fraqueza paralelamente ao plano XY de referéncia, devido a orientacdo dos planos de clivagem
de moscovita nessa orientacgao;

(79) A diminuicao das velocidades das duas ondas S ortogonais parece ser o resultado
direto do aumento da densidade do agregado e da resisténcia a deformacgdo cisalhante
interlamelar provocado pela adicdo de moscovita. O aumento dessa resisténcia pode ser
observado pela presenca de valores relativamente altos nos elementos C22, C33 e C44 da
constante elastica do agregado simulado com 100 % de moscovita;

(80) As diferencas dos valores entre as matrizes dos monocristais e dos agregados
simulados estdo diretamente relacionadas com as imperfei¢des das orientacdes cristalograficas de
quartzo ¢ moscovita. Por mais forte que sejam essas tramas cristalograficas, as mesmas nunca
irdo refletir perfeitamente as propriedades de um monocristal;

(81) Os valores diferentes de zero fora da diagonal principal da matriz da constante
elastica dos agregados simulados também sdo reflexo das imperfeicdes das orientagdes
cristalogréaficas de quartzo e moscovita;

(82) O plano de isotropia transversal paralelo ou subparalelo ao plano XY de referéncia
mostra que dentro no mesmo nao ha variagdo das propriedades sismicas. No caso das amostras
simuladas esse plano poderia ser melhor descrito como uma superficie, tendo em vista que a
presenca da trama secundaria de moscovita impede a formagao de um plano sensu stricto;

(83) Essa superficie de isotropia transversal estd relacionada com as Vpuic, VSludx,
Vs2,in. € AVSpix;

(84) A substitui¢do progressiva da trama de quartzo pela de moscovita faz com que
progressivamente as figuras de distribui¢do das propriedades sismicas se assemelhem as figuras
de distribuicdo do monocristal, guardadas as devidas relagdes entre a orientagdo do monocristal e
do agregado policristalino;

(85) A relativa homogeneidade das velocidades de ondas P considerando os agregados

como isotropicos ocorre porque enquanto as Vp,.. aumentam de valor, as Vp,;, diminuem, o
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que ocasiona um efeito de compensacdo. O mesmo ndo ocorre para as ondas S, pois tanto os
maximos quanto minimos diminuem de valor, o que ocasiona um decréscimo geral do mesmo;

(86) O aumento do coeficiente de Poisson estd diretamente relacionado ao aumento das
propor¢des modais de moscovita e diminuicao de quartzo. Esse coeficiente ¢ um bom indicativo
de rochas ricas em quartzo. Contudo, 0 mesmo nao vale para rochas ricas em moscovita, pois
apesar dos valores serem semelhantes aos de rochas metapeliticas encontrados na literatura, os
valores resultantes das simulagdes também sdo idénticos aos de granulitos intermediarios,
maficos, gabros e eclogitos;

(87) O coeficiente de refletividade perpendicular a foliagdo, determinado para a interface
entre um agregado com 100% de quartzo uma e rocha com 100% de moscovita, ¢ de 0,06 para
ondas P e 0,05 para ondas S, o que sugere que limites entre esses dois tipos rochosos sao bons

refletores sismicos.
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