VN IVERSIDAD
P SALAMANCA

CAMPUS OF INTERNATIONAL EXCELLENCE

FACULTAD DE CIENCIAS

Departamento de Geologia

ESTUDIO CUANTITATIVO DE LA TEXTURA EN
TECTONITAS MEDIANTE DIFRACCION.
CONTRIBUCION A LA ANISOTROPIA SISMICA Y
REOLOGIA OROGENICA

José Manuel Benitez Pérez

Julio 2017







D SALAMANCA

CAMPUS OF INTERNATIONAL EXCELLENCE

FACULTAD DE CIENCIAS

Departamento de Geologia

ESTUDIO CUANTITATIVO DE LA TEXTURA EN
TECTONITAS MEDIANTE DIFRACCION.
CONTRIBUCION A LA ANISOTROPIA SISMICA Y
REOLOGIA OROGENICA

Memoria presentada de acuerdo con los requisitos de la Universidad de Salamanca
para optar al Grado de Doctor en Geologia por

José Manuel Benitez Pérez

DIRECTORES
Juan Gémez Barreiro José Ramén Martinez Catalan ~ Antonio M. Alvarez Valero Pedro Castifieiras Garcia
Prof. Contratado Doctor Catedratico de Geologia Prof. Contratado Doctor Prof. Contratado Doctor

g%s::& Salamanca, Jullo 2017

1218 ~2018







Dr. D. Juan Gémez Barreiro, Profesor Contratado Doctor en el Departamento de Geologia de
la Universidad de Salamanca,

Dr. D. José Ramén Martinez Catalan, Catedratico en el Departamento de Geologia de la
Universidad de Salamanca,

Dr. D. Antonio Miguel Alvarez Valero, Profesor Contratado Doctor en el Departamento de
Geologia de la Universidad de Salamanca,

Dr. D. Pedro Castifieiras Garcia, Profesor Contratado Doctor en el Departamento de
Petrologia y Geoquimica de la Universidad Complutense de Madrid,

HACEN CONSTAR:

Que D. José Manuel Benitez Pérez, ha realizado bajo nuestra direccion el trabajo de
investigacién y la memoria de la tesis doctoral que lleva por titulo “Estudio cuantitativo de la
textura en tectonitas mediante difraccion. Contribucion a la anisotropia sismica y reologia
orogénica”. “Quantitative study of texture in tectonites by diffraction. Contribution to seismic
anisotropy and orogenic rheology”, con el fin de obtener el grado de Doctor por la Universidad

de Salamanca.

Como directores del trabajo, autorizamos la presentacion del mismo, al considerar que se han
alcanzado los objetivos marcados.

Y para que surta los efectos oportunos, firmamos el presente en Salamanca a 13 de Julio de
2017.

Fdo. Juan Gémez Barreiro Fdo. José Ramon Martinez Catalan

Fdo. Antonio Miguel Alvarez Valero Fdo. Pedro Castifieiras Garcia






Mediante la defensa de esta memoria se pretende optar a la obtencién de la mencion
de “Doctor Internacional”, habida cuenta que el doctorando reune los requisitos exigidos para
tal mencion de acuerdo con los Real Decreto 1393/2007 y 99/2011:

1. La memoria cuenta con los informes favorables de dos expertos doctores
pertenecientes a alguna institucién de educacion superior o instituto de investigacion
no espanola.

2. El Tribunal evaluador de la tesis estda compuesto al menos por un miembro de un
centro de Ensefianza Superior o Instituto de Investigacion de un Estado distinto de
Espana, con el titulo de doctor, y distinto de los responsables de las estancias
formativas.

3. Parte de estda memoria, resumen y conclusiones, se ha redactado y se presentara
en castellano e inglés, por ser una de las lenguas habituales en la comunicacion
cientifica.

4. El doctorando ha realizado una estancia formativa, cursando estudios y realizando
trabajos de investigacion en las instalaciones del departamento de Earth and
Planetary Science de la Universidad de California en Berkeley (EEUU). Cumpliendo
un total de cinco meses en otras instituciones de ensefianza superior fuera de
Espafia.

Ademas ha realizado una serie de experimentos en centros de investigacién de
reconocido prestigio, como son Los Alamos Neutron Science Center (LANSCE, Los Alamos,
EEUU), Universidad de Liverpool (Reino Unido), Instituto Laue-Langevin (ILL, Francia) y ALBA
Synchroton Light Facility (Barcelona, Espafia).






La financiaciéon de este trabajo y la memoria que lo engloba fue proporcionada por los

proyectos de investigacion CGL2011-22728 y CGL2016-78560-P del Ministerio de Economia,
Industria y Competitividad, como parte del Programa Nacional de Proyectos en Investigacion
Fundamental, asi como mediante el disfrute de una beca de investigacion dentro del
subprograma de Formacion de Profesional investigador 2013-2016 (BES-2012-059893), del
Ministerio de Economia y Competitividad.

Asimismo, la elaboracién de este trabajo ha sido posible gracias al acceso a centros de

investigacion y a la ayuda tanto de investigadores como de técnicos:

HIPPO-LANSCE: Sven Vogel (LC-2013-4962-A, 20091039_S2080, SO_434,
S0899_2006046).

D1B-ILL: B. Ouladdiaf (No. 1-02-163).

University of California at Berkeley: Prof. Hans-Rudolf Wenk (Ayudas estancias breves
FPI2012- Formacion de Profesional investigador).

LANSCE Neutron School 2014 (U.S Department of Energy).

University of Liverpool: Dra. Elisabetta Mariani (Ayuda estancias breves USAL).
MSPD-ALBA CELLS: Dr. Oriol Vallcorba Valls (2014071036).

CLPU: José Antonio Pérez (00048-0501/ 00048-0502/ 00048-0503).

Al igual, algunos desarrollos técnicos de los experimentos fueron posibles gracias a la

Fundacién Memoria D. Samuel Solérzano Barruso (FS-14/2014- YB6L/463AC06)






AGRADECIMIENTOS

ACKNOWLEDGEMENTS

'VNiVERSiDAD A‘e
PSALAMANCA -
AP O EXCHENGA ITERACONAL %oo AN 0}

1218~2018







Estoy en deuda con mi tutor de tesis, Dr. Juan Gémez Barreiro, por guiarme a lo
largo de esta investigacion, por su interés, apoyo y discusién, que han sido fundamentales a lo
largo de este doctorado y en la realizacion de esta memoria. Nada de esto hubiese sido posible
sin la inestimable colaboracién de Dr. Antonio Alvarez Valero por intentar trasmitirme su
experiencia y entusiasmo por la petrologia metamorfica, y por qué no, sobre ciclismo. Quiero
agradecer al Dr. José Ramén Martinez Catalan, su ayuda, correcciones y por cederme parte de
su admirable sabiduria sobre la Unidad de Sobrado. Al Dr. Pedro Castifieiras Garcia por su
disposicién, por salvarme en el tiempo de descuento con la geocronologia, y por aquellos
maravillosos dias de campo en Galicia perdidos “behind the tojo”.

Gracias a todos los miembros del area de Geodinamica Interna del departamento
de Geologia de la Universidad de Salamanca, en especial a la Dra. Puy Ayarza Arribas, por
engafiarme a empezar esto que ahora estoy acabando.

Mi mas sincera gratitud al Prof. Dr. Rudy Wenk por la incalculable ayuda desde el
primer hasta el dltimo dia en el departamento Earth and Planetary Sciences de la Universidad
de Berkeley, por su increible dedicacion a la ciencia, que inspira a cualquiera, y por ensefiarme
todos los entresijos de la difraccion neutrénica. A Eloisa Zepeda-Alarcén por su apoyo durante
todo el tiempo que pasamos en Berkeley y por ensefiarme como se vive en el Bay Area.

Asimismo, me gustaria agradecer a la Dra. Betty Mariani por acogerme en
Liverpool y brindarme la oportunidad de realizar una estancia con su genial grupo, ademas de
su consejo y asesoramiento con el SEM-EBSD. A Joe Gardner, Mike Allen y todos los
doctorandos de geologia de la Univ. de Liverpool por su alegria y haber compartido tanto los
momentos buenos como los que no fueron tanto.

Ha sido un honor tener la oportunidad de aprender y trabajar con los técnicos,
expertos y colaboradores de centros de investigacion como LANSCE (Sven Vogel), ILL
(O.Ouladdiaf y Michelle Zucali) y ALBA (Oriol Vallcorba Valls).

Quisiera agradecer a mi compafiera de despacho, Manuela, por su ayuda,
consejos y todos los buenos ratos que hemos pasado. A los Luisetes, a las chicas de Paleo por
sus pacharanadas y largas horas de café. No puede faltar mi reconocimiento a Javi “punky”, mi
compariero de descansos, por su apoyo, charlas varias y litros de zumo, sin los cuales esta
etapa hubiese sido mucho més dura.

Por supuesto, no podria olvidarme de la gente que siempre esta a mi lado. A los
amigos del pueblo (Franky, Cristina, Elena, Marta, Mercedes...), a los colegas repartidos por el
mundo (Sonia, Marisa, Judit) y en especial a Noemi, mi inseparable compafiera, quién siempre
me dio fuerzas para continuar, quién hizo que la vuelta a Salamanca fuese mas facil y quién ha
sido el principal soporte durante estos aros.

En dltimo lugar, y no por ello menos importante, a mi padre, José, a mi madre,
Manuela, y mi hermana, Aurora, gracias por confiar en mi y apoyarme en todo momento para
sequir adelante.

En fin muchas gracias a todas las personas que se han cruzado en mi camino por
medio mundo en estos cuatro afios y que de una manera u otra han participado en este trabajo
o simplemente han hecho mejorar mi perspectiva de la vida, porque sin ellos no habria sido
posible.






“No puedes controlar todos los eventos que te sucedan,
pero puedes decidir que no te empequenezcan.”
Maya Angelou, 1928-2014

“La cosa mds auténtica sobre nosotros
es nuestra capacidad de crear, de sobreponernos,

de perdurar, de transformar, de amar.”
Ben Okri, 1959






RESUMEN

ABSTRACT

%
'VNiVERSiDAD az

P SALAMANCA -
AR OE BB NTERAGOAL %00 AN 0}

1218~2018







Abstract/Resumen

Abstract

The aim of this work is to expand our knowledge about the rheology of the lithosphere.
The quantitative analysis of texture, or crystallographic preferred orientation, of mineral
aggregates, deformed under high-P and high-T conditions, is relevant in order to understand
seismic anisotropy.

From an experimental point of view we compared several techniques for texture
analysis, including neutron diffraction and EBSD-SEM. Several samples have been collected
from the high-T/high-P Sobrado unit. This unit is belongs to the Upper allochthon in the Ordenes
Complex (NW Spain). Texture and microstructure were analysed in several amphibolites, basic
and pelitic granulites and eclogites. The collected segment corresponds approximately to a
lithospheric volume between 20-50 km, as those developed in orogenic contexts. Texture was
used to calculate elastic properties of polycrystalline aggregates, building up reflectivity models
per each lithoype across the Sobrado unit. These models could be use to interpret geophysical
data not only in lithological, but also in deformation state terms.

The analyses of deformation fabrics are important to understand the kinematics and the
geometry of the deformative flow. From a regional perspective those findings help us to improve
the correlation of units across the Variscan orogeny and define the transport direction within.
Overall, our results correlate well with those observed in similar units in the Cabo Ortegal
complex (NW Iberia). Besides we have explored deformation mechanism and rheology.

It has been conducted for the first time U-Pb dating and REE analysis by LASS-ICP-MS
on paragneisses and amphibolites from the intermediate and upper slice of the Sobrado unit. A
minimum Devonian age was obtained for high-P granulite facies metamorphism from zircon and
monazite in paragneisses. Maximum deposition age was established. Inherited zircon
population points to a West African craton provenance. Exhumation under amphibolite facies
conditions was constrained by U-Pb dating on titanites from upper slice ultramylonitic
amphibolites.

The interaction of partial melting and deformation at the microscale was explored in
selected samples of migmatitic paragneisses from the intermediate slice in the Sobrado unit.
Petrographic analysis and conventional thermobarometry depicted a two-stage evolution: A) a
melt-production stage, and B) a melt-crystallization stage. With the balance of mineral reaction
% of melt was estimated. As a consequence, strain partitioning was widespread at different
scales, and the melting-crystalization-deformation interaction determined the mechanical
behaviour of minerals. Preferred melt segregation and gneissic banding was driven by
heterogeneous strain accommodation. Texture analysis was carried on by neutron diffraction
(D1B-ILL and HIPPO-LANSCE), showing patterns coherent with high-P and high-T conditions.
Deformation flow was determined. Elastic properties calculated after texture show that quartz
texture dominates the seismic response of the aggregate. A good correlation exists between our
models and previous ultrasonic analysis.

An EBSD-SEM analysis was conducted on several amphibolites from the upper slice of
Sobrado unit. Textural data from foliated metagabbros, high-T amphibolites and fine-grained
amphibolites (mylonite-ultramylonite), were fully refined with software MTEX and Channel 5.
Both methods returned similar and consistent results. Synkinematic retrogression under
amphibolites facies conditions resulted in an increase of amphibole after pyroxene, and an
effective grain-size reduction. Overall kinematic was estimated.

The dynamic recrystallization of pyroxene into amphibole has been explored. First, a
progressive misorientation in granulitic pyroxene grains resulted in grain size reduction by
subgrain rotation, and finally recrystallized grains were transformed in amphibole. Amphibole
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and pyroxene, share the principal slip system. As deformation progressed, amphibole slip
system switched. To date this system has been observed in deformation experiment, in
connection with and increase on flow stress. Modelling of seismic properties in our amphibolites
suggests that the change has a drastic impact on the seismic waves propagation. As a
consequence, this textural change may allow detecting variations in depth. Plagioclase shows
dynamic recrystallization features.

Texture and microstructure of basic granulites from upper an intermediate slice, and
eclogites from the lower slice of Sobrado unit have been analysed with neutron diffraction.
Evidences indicate a high-P high-T fabric is preserved. Depending on sample, pyroxene shows
different slip systems. Retrogression of eclogites resulted in pyroxene substitution by
hornblende. Besides a weak but consistent garnet texture is present which correlates with
microstructure evidences of ductile behaviour. In granulites, plagioclase shows an intensive
dynamic recrystallization through grain boundary migration and subgrain rotation, with activation
of several slip systems. The cooperation of diffusion and dislocation creep cannot be ruled out.
Seismic properties of both basic granulites and eclogites depend on pyroxene fabric, modulated
by modal proportion of retrograde minerals (e.g. amphibole) in eclogites, and plagioclase
texture in granulites. Those interactions result in a relatively low seismic anisotropy. Granulite-
eclogite boundary could be detectable in terms of reflectivity, while the impedance contrast
between eclogite and partially retrogressed eclogite is not enough to be observed in a seismic
reflection experiment.
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Resumen

Este trabajo pretende ampliar el conocimiento actual de la reologia de la litosfera,
investigando los factores y mecanismos de deformacion implicados en el desarrollo de la
orientacién preferente cristalografica (CPO), o textura, de los minerales en agregados
deformados a alta presion y alta temperatura. A su vez, se persigue cuantificar la relacién e
influencia de la textura en las propiedades sismicas de estas litologias.

Desde un punto de vista experimental se comparan diversas técnicas de analisis
textural, como son la difraccidon de neutrones y la difraccion de electrones retrodispersados
(EBSD-SEM). Se seleccionaron diversas muestras de la unidad de Sobrado, perteneciente al
aléctono superior de alta P y alta T, en el Complejo de Ordenes (NW Espafia). En ellas se
busca correlacionar textura y microestructura de anfibolitas, granulitas basicas y peliticas, y
eclogitas, con las propiedades elasticas, velocidades y anisotropias sismicas. De este modo se
busca caracterizar un analogo de litosferas actuales entre 20 y 50 km de profundidad
aproximadamente. Dichos datos son la base de un modelo de reflectividades general para la
seccion compuesta de la unidad de Sobrado, sirviendo para interpretar en términos litolégicos y
deformativos observables geofisicos actuales.

Por otro lado, el estudio de las fabricas permite discutir en el contexto regional la
cinematica y geometria del flujo deformativo, resultando un cizallamiento general con particion
de la deformacion entre las diferentes litologias, y un sentido de cizalla del bloque de techo
hacia el NNE, aproximadamente, correlacionado con unidades similares del complejo de Cabo
Ortegal (NW Iberia). Ademas se ha avanzado en la comprension de los mecanismos de
deformacion en condiciones de alto grado y en sus implicaciones reoldgicas.

Por primera vez, se ha realizado una datacion U-Pb de los paragneises migmatiticos de
alta P y alta T mediante LASS-ICP-MS, analizando simultdneamente las tierras raras (REE),
obteniéndose una edad minima Devénica para el metamorfismo de alta presion. Herencias
compatibles con un area fuente situada en el cratén oeste africano. La edad maxima de
sedimentacion se ha establecido. Se analizaron también titanitas de anfibolitas ultramiloniticas
de la lamina superior, con el fin de constrefir la etapa exhumativa.

Los paragneises migmatiticos de la escama intermedia de la unidad de Sobrado han
sido seleccionados para examinar la influencia de la anatexia en la deformacién. La integracion
de datos petrologicas, microestructurales y termobarométricos ha permitido acotar una
trayectoria exhumativa en dos etapas: A) una etapa de produccion de fundido, y B) etapa de
cristalizaciéon del mismo. El balance de reacciones permite estimar el % de fundido que dio
lugar no solo a la particion de la deformacién en la roca a escala microestructural. La
coexistencia de segregacion preferente del fundido, desarrollo de un bandeado gnéisico y
progresiva acumulacion de deformacion plastica queda reflejado en los resultados de textura y
microestructura. La textura obtenida mediante difraccién de neutrones (D1B-ILL y HIPPO-
LANSCE), muestra patrones compatibles con deformacién a AP-AT y con un sentido de la
cizalla general. En estas rocas, las propiedades elasticas, en ausencia de un volumen
significativo de filosilicatos, dependen fundamentalmente de la textura del cuarzo. El modelo de
velocidades es compatible con estudios previos de laboratorio.

El estudio de las metabasitas de la lamina superior permitié diferenciar tres litotipos
generales: metagabros coroniticos foliados, anfibolitas de alta temperatura y anfibolitas de
grano fino y naturaleza milonitica-ultramilonitica. Se realiz6 un analisis de EBSD-SEM,
implementando el procesado de datos en los programas MTEX y Channel 5. La comparacion
de ambos programas revelé una gran consistencia de los resultados en todos los casos. La
evolucion metamoérfica esta ligada a la deformacién, con un progresivo aumento del anfibol a
expensas del piroxeno, la reduccion del tamafio de grano y el desarrollo de microestructuras
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compatibles con la deformacion a alta T y presiones intermedias. La cinematica general es de
movimiento del bloque de techo hacia el NNE, coincidiendo con las observaciones realizadas
en el campo.

Se ha estudiado localmente el proceso de transformacién dinamica del piroxeno en
anfibol, verificandose inicialmente la recristalizaciéon dinamica del piroxeno, por un incremento
progresivo de la desorientacidon y rotacion de subgranos, para en una segunda etapa
transformarse anfibol. Ambas fases comparten su sistema de deslizamiento dominante. Cabe
destacar que con el aumento de la deformacion, y probablemente el flujo de esfuerzos, se
produce un cambio del sistema de deslizamiento en el anfibol. Este cambio es relevante, pues
el anfibol es una fase determinante en la anisotropia de la litosfera. La modelizacion de las
propiedades sismicas revela un impacto significativo de este cambio en las propiedades de
transmision de las ondas sismicas. Este cambio en la textura puede permitir detectar cambios
en el interior de la tierra y dar una interpretacion alternativa a contextos geodinamicos
complejos. La plagioclasa acomoda la deformacién mediante creep de dislocaciones con
recristalizacién dindmica.

Las microestructuras y texturas presentadas en las granulitas basicas de la lamina
superior e intermedia, asi como de las eclogitas de la lamina inferior muestran texturas
compatibles con condiciones deformativas de alta temperatura y presion. El clinopiroxeno
muestra distintos sistemas de deslizamiento activos dependiendo de las condiciones
metamorficas. Por otro lado se observa una fabrica débil, pero consistente del granate,
coherente con las evidencias de deformacién ductil a escala de grano. En las granulitas, la
plagioclasa sufre una recristalizacién dinamica por movilidad de los limites de grano y rotacion
de subgranos, con la activacion de varios sistema de deslizamiento. Aunque no se descarta la
cooperacioén del deslizamiento de granos y la difusion. En ambos casos el piroxeno domina la
respuesta elastica del agregado, modulado por la abundancia de fases retrégradas (e.g.
anfibol) en el caso de la eclogita, y la textura de la plagioclasa en el caso de las granulitas que
interfiere de manera destructiva con el piroxeno. Esto se refleja claramente en la relativa baja
anisotropia sismica de ambas rocas. En términos de reflectividad el limite granulita-eclogita es
visible, mientras que el contraste de impedancia entre la eclogita y la eclogita parcialmente
retrogradada no es suficiente para ser detectado en un experimento de sismica de reflexion.



INDICE

TABLE OF CONTENTS

'VNiVERSiDAD A‘(

B SALAMANCA e
s goo A0S

1218~2018







Agradecimientos
Epigrafe
Abstract/Resumen

1. Introduccién y objetivos

1.1.
1.2.

Introduccion y objetivos
Estructura de la tesis

2. Fundamentos tedricos de analisis estructural

21.
2.2.

2.3.

24.

2.5.

Deformacion de la corteza terrestre
Desarrollo de la orientacion cristalografica preferente
2.2.1. Definicion de orientacion cristalografica preferente
2.2.2. Representacion de la orientacion cristalografica preferente
2.2.2.1. Funcién de distribucion de la orientacion (ODF)
2.2.2.2. Figura de polos
2.2.2.3. Figura de polos inversa
Mecanismos de deformacion
2.3.1. Creep de dislocaciones
2.3.1.1. Medida de las dislocaciones (Ley de Schmid)
2.3.1.2. Influencia de la recristalizacion
2.3.2. Creep por difusion
2.3.3. Regimenes de la deformacion
Principales minerales analizados en este estudio
2.41. Cuarzo
2.41.1. Flujo de dislocaciones y desarrollo de la textura en el cuarzo
2.41.2. Influencia de la temperatura sobre el desarrollo de la textura en el
cuarzo
2.4.1.3. Tipo de flujo y desarrollo de la textura en el cuarzo
2.4.1.4. Deformacion interna (strain) y desarrollo de la textura en el cuarzo
2.4.1.5. Recristalizacién dinamica y desarrollo de la textura en el cuarzo
2.4.1.6. Influencia del agua en la formacién de la textura
2.41.7. Macla del delfinado
2.4.2. Plagioclasa (andesina)
2.4.3. Granate
2.4.4. Anfibol (hornblenda)
2.4.5. Clinopiroxeno
2.4.6. Feldespato potasico (ortoclasa)
Propiedades elasticas
2.51. Medida de la elasticidad
2.5.2. Constantes elasticas
2.5.3. Calculo de las propiedades elasticas de un agregado cristalino
2.5.4. Anisotropia sismica
2.5.5. Implicaciones macroscopicas

3. Metodologia

3.1.

3.2.

Naturaleza de la onda y dispersion de Bragg
3.1.1. Geometria de la difraccion
3.1.2. Representacion de la difraccion
3.1.3. Calculo de la longitud de onda
Interaccion de los neutrones con la materia
3.2.1. Propiedades y aplicaciones
3.2.2. Generacion de neutrones

3.2.2.1. Fision nuclear en ILL

indice

©O© N bW -

10
10
12
13
14
14
15
17
17
18
19
20
21

23
23
24
25
27
27
27
28
28
29
29
30
30
30
32
34
35
37
39
39
40
41
42
42
44
44



indice

3.3.

3.4.

3.5.

3.2.2.2. Fuentes de espalacién en LANSCE
3.2.3. Moderacién neutrénica
3.2.4. Deteccion de neutrones
3.2.5. Configuracion experimental
3.2.5.1. Difraccion neutronica monocromatica
3.2.5.1.1. Difractdmetro D1B
3.2.5.2. Difraccion neutronica policromatica
3.2.5.2.1. Difractémetro HIPPO
3.2.5.3. Comparacion de la resolucion espacial entre difractometros
3.2.6. Preparacion de muestras
Analisis de datos
3.3.1. Analisis combinado
3.3.1.1. Valor de fondo (background)
3.3.1.2. Factor escalar
3.3.1.3. Factor de polarizacién de Lorentz
3.3.1.4. Factor de estructura (structure factor)
3.3.1.5. Factor de forma (shape function)
3.3.1.6. Factor de textura u orientacion preferente
3.3.1.7. Factor de absorcién
3.3.2. Calidad del refinamiento
3.3.3. Cuantificacion textural
3.3.4. Calculo de velocidades y anisotropias
3.3.4.1. Calculo de las propiedades elasticas del monocristal
3.3.4.2. Calculo de las propiedades elasticas de una fase (policristales)
3.3.4.3. Calculo de las propiedades elasticas del agregado polifasico
Difraccion de electrones retrodispersados
3.4.1. Formacion de los patrones de Kikuchi
3.4.2. Configuracion experimental
3.4.3. Preparacion de muestras
3.4.3.1. Procedimiento de corte
3.4.3.2. Procedimiento de pulido
3.4.3.3. Procedimiento de revestimiento
3.4.4. Adquisicion de datos de difraccion de electrones retrodispersados
3.4.4.1. Calibracion
3.4.4.2. Substraccion del valor de fondo (background)
3.4.4.3. Identificacién mineral
3.4.4.4. Indexado
3.4.4.5. Calidad de los analisis
Analisis de datos en EBSD
3.5.1. Presentacion de los resultados
3.5.2. Suavizado
3.5.3. Cuantificacion textural
3.5.3.1. Calculo de la funcién de distribucion de orientaciones (ODF)
3.5.4. Analisis de la desorientacion
3.5.4.1. Concepcion tedrica y geometria basica de la desorientacion
3.5.4.2. Representacion de la desorientacion
3.5.4.3. Significado de la desorientacién de un agregado policristalino
3.5.5. Calculo de velocidades y anisotropias
3.5.5.1. Importacion de las propiedades elasticas del monocristal
3.5.5.2. Calculo de las propiedades elasticas del policristal

45
45
46
47
47
47
48
49
50
51
52
52
53
53
54
54
55
56
57
57
58
62
62
63
64
65
65
67
68
68
69
70
70
70
71
72
72
73
74
74
76
79
79
80
81
81
83
84
85
85



3.6.
3.7.

3.5.5.3. Calculo de las propiedades elasticas del agregado polifasico
Quimica Mineral
Geocronologia
3.7.1. Instrumentacion y analisis
3.7.2. Preparacion de las muestras
Anexo

4. Paragneises migmatiticos de alta presién: Textura y evolucién metamérfica

4.1.
4.2.
43.
44.

4.5.

4.6.

4.7.

Introduccion
Contexto geologico
Descripcidn de las muestras
Metodologia
4.4.1. Analisis microestructural
4.4.2. Analisis textural
4.4.2.1. Difraccién neutrénica
4.4.2.2. Analisis cuantitativo de la textura
4.4.2.3. Propiedades elasticas
4.4.2.4. Andlisis de quimica mineral
4.4.2.41. Balance de reacciones
4.4.2.4.2. Analisis geotermobarométrico
Resultados
4.51. Microestructura
4.52. Textura
4.5.3. Quimica mineral
4.5.4. Balance de reacciones
4.5.5. Geotermobarometria
4551. TWEEQ
4.5.5.2. Geotermoémetros
4.5.5.3. Geobarémetros
4.5.6. Propiedades elasticas y anisotropias sismicas
Discusion
4.6.1. Evolucién y condiciones de la deformacién (P-T)
4.6.2. Anatexia
4.6.3. Interpretacion de la orientacion preferente y sistemas de deslizamiento
4.6.4. Implicaciones regionales
4.6.5. Respuesta sismicas de los agregados
4.6.6. Modelos sismicos
4.6.6.1. Recetas de roca
4.6.6.2. Reflectividad
Conclusiones
Anexo

5. Analisis cuantitativo de la textura y la anisotropia sismica en anfibolitas

5.1.

5.2.

5.3.

5.4.
5.5.

Introduccion

5.1.1. Contexto geoldgico

Metodologia

5.2.1. Textura y microestructura

5.2.2. Propiedades elasticas

Descripcidn de las muestras

Fabrica de forma (Shape Preferred Orientation, SPO)
Textura (Crystallographic Preferred Orientation, CPO)
5.5.1. Desorientacion

indice

87
88

88

88

89

90

91

93

93

96

97

97

98

98

99

102
102
102
103
103
103
107
110
111
112
112
113
113
114
120
120
121
124
127
127
128
128
131
132
134
135
137
137
141
141
143
144
147
152
155



indice

5.5.2. Propiedades elasticas
5.6. Evolucion y discusion
5.6.1. Mecanismos de deformacion
5.6.2. Propiedades sismicas de los agregados
5.6.3. Modelos sismicos
5.6.3.1. Recetas de roca
5.6.3.2. Implicaciones sismicas
5.6.3.3. Reflectividad
5.7. Conclusiones
Anexo

6. Analisis cuantitativo de texturas en metabasitas de alta presion y alta

temperatura: Implicaciones reolégicas
6.1. Introduccion
6.2. Contexto geologico
6.3. Descripcion de las muestras
6.4. Metodologia
6.4.1. Quimica mineral
6.4.2. Analisis textural
6.4.3. Propiedades elasticas
6.5. Resultados y discusion
6.5.1. Quimica mineral
6.5.2. Textura
6.5.2.1. Mecanismos de deformacién
6.5.2.2. Implicaciones regionales
6.5.3. Respuesta sismica

6.5.3.1. Velocidades y anisotropias sismicas de los monocristales

6.5.3.2. Velocidades y anisotropias de los agregados
6.5.3.3. Recetas de roca
6.5.3.4. Reflectividad
6.6. Conclusiones
7. Geocronologia
7.1. Introduccion
7.2. Geocronémetros

7.2.1. Titanita
7.2.2. Monacita
7.2.3. Circon

7.3. Metodologia
7.3.1. Descripcién de las muestras
7.3.2. Preparacion de las muestras
7.3.3. Analisis

7.4. Resultados
7.4.1. Titanitas (anfibolita)
7.4.2. Monacitas (paragneis)
7.4.3. U-Pb en circon (paragneis)
7.4.4. REE en circon (paragneis)
7.4.5. Discusion

7.5. Interpretacion
7.5.1. Herencias

7.6. Conclusiones

8. Conclusions/ Conclusiones

157
160
160
165
168
168
171
171
173
174

175
177
178
179
181
181
182
185
185
185
186
188
191
194
194
196
198
201
203
205
207
207
207
208
208
209
209
209
212
213
213
214
215
216
218
219
221
222
229



indice

Bibliografia 245



indice



CAPITULO 1:
INTRODUCCION Y
OBJETIVOS

CHAPTER 1:
INTRODUCTION AND AIMS

VNiVERSIDAD ‘CSZZ

B SALAMANCA -
et Boo AFDS

1218~2018







Introduccién y Objetivos

1.1. Introduccion y objetivos

Este trabajo se centra principalmente en el objetivo de correlacionar la orientacion
cristalografica preferente y microestructuras de diferentes rocas, fundamentalmente de
granulitas metapeliticas y basicas, anfibolitas, y eclogitas, con la evolucién termobarométrica y
estructural de una seccion litosférica compuesta por escamas de diferentes litologias
deformadas ductiimente. Para ello se han calculado las velocidades y anisotropias sismicas de
cada litotipo y de los modelos litolégicos relevantes para la discusion. Para ello, se realizan
varios analisis cuantitativos de fabricas deformativas, en las tres escamas que componen la
unidad de Sobrado, perteneciente a las unidades superiores de alta P y alta T del Complejo
Aléctono de Ordenes (NW de Iberia).

El analisis cuantitativo de las fabricas incluyé la medida de la orientacioén cristalografica
preferente en tectonitas, con el fin de caracterizar los mecanismos y condiciones de
deformacion, asi como el comportamiento mecanico de los distintos litotipos. La determinacion
de la textura de los agregados policristalinos se puede calcular mediante diferentes técnicas de
difraccion. En nuestro caso combinamos la difraccion neutrénica y la de electrones
retrodispersados (EBSD-SEM). La primera es Ooptima para el analisis de volimenes
significativos de muestra, con tamafios relativamente grandes, requisito para obtener
simulaciones de las propiedades fisicas mas consistentes. La segunda ofrece una informacién
detallada de la topologia de los granos y permite discriminar determinados mecanismos de
deformacion, correlacionando textura y microestructura. Con el fin de contrastar dos
configuraciones experimentales distintas, los analisis de difraccion neutrénica se realizaron en
el Laboratorio Nacional de Los Alamos (EEUU) y en el Instituto Laue-Langevin (Francia).

La orientacion cristalografica preferente permite identificar de manera independiente la
contribucién de cada mineral a la microestructura y textura dentro del agregado policristalino
que representa el conjunto global de la roca. La interpretacién de la textura también
proporciona informacioén para constrefiir los mecanismos de deformacién dominantes para cada
mineral. Ademas aporta informacién cinematica de gran valor regional, pues permite establecer
los vectores de movimiento de masa durante la orogenia.

Para su comparacion con otros estudios naturales o experimentales anteriormente
publicados, necesitamos constrefiir las condiciones de deformacion, principalmente presion y
temperatura, alcanzadas en nuestras rocas. Por ello, de manera paralela se han realizado
estudios de quimica mineral para caracterizar la evolucion de las fabricas estudiadas y
examinar el impacto de los cambios metamorficos. Esto requiere trabajar con equilibrios
quimicos y balances de masas basados en datos petrograficos y de microsonda electrénica.
Deformacion y metamorfismo son procesos simultaneos e interdependientes. La realizacion de
un estudio microestructural detallado junto con un estudio termobarométrico nos brinda la
oportunidad de reconstruir la historia tecténica, dentro de un marco geoldgico regional, y
conocer sus implicaciones geodinamicas.

Otro objetivo importante es el calculo de las propiedades elasticas del agregado
basadas en la orientacion preferente y las propiedades elasticas de los minerales
constituyentes. Se obtuvo la distribucion de velocidades de las ondas de compresion (Vp) y de
cizalla (Vs), asi como la birrefringencia. A partir de estas se calculé la anisotropia sismica (Avp),
relevante para el estudio actual del interior de la Tierra. Esto nos proporciona la posibilidad de
crear modelos tedricos, conocidos como recetas de rocas, a partir de términos reales para
compararlos y discutirlos en un ambito mas global. De este modo, mejoraremos la
interpretacion de los datos sismicos en términos no sdlo litologicos, sino del estado de
deformacion.
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La Unidad de Sobrado es un laboratorio natural, al contar con una secuencia de
escamas de diferente composicién, intensamente deformadas en condiciones metamorficas de
alto grado y un contexto geodinamico relativamente bien estudiado. La alternancia de rocas
félsicas y maficas ha sido descrita en la corteza media-inferior, pero en pocas ocasiones es
posible evaluar las fabricas desarrolladas de manera simultanea en ambas litologias. Por otro
lado, los procesos de fusidén parcial y su relaciéon con la deformacién son poco conocidos,
siendo los paragneises de Sobrado un excelente ejemplo para su estudio. Las anfibolitas estan
probablemente detras de la anisotropia de la corteza inferior, pero la relacién entre su fabrica y
la anisotropia no esta clara, explorandose aqui la transicidon entre granulitas y anfibolitas
ultramiloniticas. Finalmente, la transicion granulita-eclogita es controvertida, explorandose en
este caso, las fabricas desarrolladas en ambas y su potencial distincion en términos de
reflectividad sismica.

De modo complementario se realizaron dataciones U-Pb mediante ablacion laser
(LASS-ICP). Con el fin de constrefiir la etapa de exhumacion y la edad del metamorfismo de
alta presion se analizaron titanitas en las anfibolitas miloniticas de la escama superior de la
Unidad de Sobrado, y monacitas y circones en los paragneises migmatiticos de alta P y alta T,
de la escama intermedia. De manera simultanea se analizaron los contenidos en tierras raras
(REE) que nos permiten discutir el significado de las mismas, al aportar un criterio para
discriminar las paragénesis coetaneas con el crecimiento de las fases datadas. Este estudio
permitira completar el conocimiento geocronolégico previo de estas unidades y delimitar la
evolucién tectonotermal.

1.2. Estructura de la Tesis

El presente volumen ha sido organizado de manera que los capitulos 2 y 3 recogen
una discusién general desde el punto de vista tedrico y experimental del estudio de la textura y
microestructura, con especial énfasis en las técnicas de difraccion. Los capitulos 4, 5, 6 y 7
abordan en detalle los casos presentados, estando en fase de redaccién para ser enviados a
revistas de cientificas indexadas. El capitulo 8 recogen las conclusiones generales. A
continuacion se da un breve resumen de cada capitulo:

Capitulo 2. Este capitulo tiene como objetivo presentar los principales aspectos
relacionados con la formacién y desarrollo de las orientaciones cristalograficas. Asimismo, se
presenta una revision general de los principales mecanismos de deformacion y sistemas de
deslizamiento en los minerales analizados en este trabajo, asi como los calculos matematicos
necesarios para la determinacion de las constantes elasticas del conjunto total de cada roca y
sus diferentes fases, ademas de sus correspondientes velocidades y anisotropias sismicas.

Capitulo 3. En el tercer capitulo, se puede distinguir una parte dedicada a los
principales aspectos metodoldgicos de la difraccion neutrénica y otra a la difraccion de
electrones retrodispersados (EBSD). Presenta una aproximacion teérica de la interaccion de
los neutrones (patrones de difraccion) y los electrones retrodispersados (patrones de Kikuchi)
con la materia cristalina. Asimismo, ofrece una comparacién entre los dos difractémetros de
neutrones utilizados y las diferentes fuentes de generacién de neutrones. Principalmente se
centra en la explicaciéon detallada del analisis de datos, para la determinacion textural (ODF) y
calculo de las propiedades elasticas de las diferentes muestras, ya sea mediante la utilizacion
del método combinado en neutrones o mediante el analisis de EBSD en Channel 5 o MTEX.
Por ultimo, se describe en detalle la preparacién de muestras en ambos métodos. Asimismo, se
hace una breve introduccion a las técnicas utilizadas en la quimica mineral y la geocronologia.

Capitulo 4. Paragneises migmatiticos de la escama intermedia. Analisis textural
cuantitativo mediante difraccion neutrénica de tiempo de vuelo (TOF) y monocromatica.
Analisis quimico realizado mediante microsonda electrénica, balance de masas y equilibrios
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metamorficos. Termobarometria convencional. Mecanismos de deformacién en un contexto de
fusion parcial. Calculo de velocidades y anisotropias sismicas a partir de los datos texturales.
Modelos de reflectividad.

Capitulo 5. Analisis textural y microestructural mediante EBSD de la transiciéon entre
metagabros coroniticos (facies de las granulitas) y anfibolitas ultramiloniticas de la escama
superior de la Unidad de Sobrado. Calculo las propiedades sismicas basadas en la textura y
elaboraciéon de modelos de variacidon de anisotropia en funcion del tipo de fabrica y
composicién mineral. Se explora el impacto en la interpretacion de la anisotropia actual y un
modelo de reflectividad para el caso de incidencia vertical.

Capitulo 6. Analisis textural mediante difraccion neutrénica de tiempo de vuelo (TOF)
de granulitas basicas (escama superior e intermedia), y eclogitas (escama inferior) de la unidad
de Sobrado. Se investigan los mecanismos de deformacion dominantes y los factores que
controla la anisotropia sismica en dichas rocas.

Capitulo 7. Dataciones U-Pb y REE mediante ablacion laser (LASS-ICP-MS) en
titanitas las anfibolitas miloniticas de la escama superior, y monacitas y circones en los
paragneises migmatiticos de la escama intermedia. Discusién de la edad del metamorfismo de
alta presién, procedencias y edad de la exhumacion.

Capitulo 8. Conclusiones.
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Fundamentos tedricos de anélisis estructural

2.1. Deformacion de la corteza terrestre

La deformacién en la corteza terrestre es acomodada fundamentalmente mediante un
flujo fragil o ductil. A bajas presiones y temperaturas el esfuerzo se libera a través de
deslizamientos en planos de falla, provocando terremotos. Si se mantienen las bajas
temperaturas o existe una tasa de deformacioén interna alta, se puede llegar a observar un flujo
cataclastico. A mayores profundidades, debajo de la zona sismogénica, las temperaturas son
suficientemente altas como para que la deformacién de la corteza sea dominada por un flujo
ductil continuo (Ramsay, 1980). La transicion fragil-ductil depende de la composicién de las
rocas afectadas. Experimentalmente, el inicio de la plasticidad en el cuarzo ocurre al atravesar
la isoterma de 300 °C, mientras que para el feldespato no ocurre hasta la isoterma de 550 °C
(Tullis y Yund, 1977).

Se denomina reologia al comportamiento de las rocas ante los esfuerzos. Su
conocimiento es fundamental para comprender la evolucion y dinamica de la Tierra, si bien no
existe un consenso en torno a la reologia de la litosfera. Blirgmann y Dresen, (2008)
presentaron varios modelos, que relacionaron con analogos gastronémicos, a partir de datos
experimentales de mecanica de rocas, estudios de zonas de cizalla exhumadas vy
observaciones geodésicas disponibles (Fig. 2.1). El primer modelo, conocido como sandwich
de gelatina (jelly sandwich), propone una corteza superior elastica, un manto superior viscoso,
y una corteza inferior viscosa débil entre ellas. Los mecanismos de deformacién que operan en
esas capas cambian gradualmente dentro de una amplia gama de temperaturas. Este modelo
es incompatible con estimaciones de altas temperaturas y contenidos de agua en el manto, ya
que podrian causar debilitamiento (Jackson, 2002). El siguiente analogo fue apodado crema
catalana (creme brdlée) y en él, el mayor esfuerzo de la litosfera continental seria soportado
por la corteza superior sismogénica (Burov y Watts, 2006). El modelo final, basado en
observaciones a lo largo de los limites de las placas, en regiones de grandes fallas corticales y
sus zonas de cizalla asociadas, se conoce como banana split. La presion de fluidos, la
orientacién de esfuerzos, los datos de flujo de calor y las propiedades de friccidon de las rocas
de falla se utilizan para explicar la debilidad de las fallas en los limites de placas, como ocurre
en la falla de San Andrés (Bos y Spiers, 2002; Lockner et al., 2011). En el régimen viscoso, que
se encuentra por debajo de las grandes fallas corticales, la reduccion del tamafio del grano por
recristalizacion dinamica, el calentamiento por cizalla, los cambios de fase y el desarrollo de
una textura u orientacion preferente en las rocas conduce a un debilitamiento de las zonas de
cizalla (Muto et al., 2011; Poirier, 1980).

a Differential stress (MPa) b Differential stress (MPa) [ Differential stress (MPa)
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Figura 2.1. Los tres modelos esquematicos para la reologia de la corteza propuestos por Birgmann &
Dresen (2008).

2.2. Desarrollo de la orientacion cristalografica preferente

La mayor parte de los sélidos cristalinos naturales o artificiales, son agregados
policristalinos, que pueden corresponder a una o varias fases minerales. A su vez cada grano
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cristalino suele presentar diferentes dominios cristalinos elementales llamados cristalitos
(crystallites) (Fig. 2.2). Estos cristalitos, desde el punto de vista de la difraccién de las ondas
electromagnéticas, son dominios tridimensionales que propagan una onda incidente de una
manera coherente y sin pérdida de fase (Chateigner, 2010)..

planos {hkl} | k
cristalito —

limites de grano— |

muestra —] A

Figura 2.2. Definicion grafica de limites de granos (negrita), cristalitos (crystallites;(zonas sombreadas) y
planos cristalograficos (lineas sombreadas) en un agregado policristalino. Extraido de (Chateigner, 2010).

Un agregado en polvo (powder) siempre es un agregado policristalino,. Un agregado en
polvo ideal se compone de un gran numero de monocristales (single crystals), por lo menos de
varias decenas de miles, en un estado cristalino perfecto, sin microdistorsiones o cualquier otro
defecto, y que exhibe un tamano y distribucién de forma unimodal.

2.2.1 Definicion de orientacion cristalografica preferente

Durante un proceso de deformacion, ya sea natural o experimental, los agregados
policristalinos son sometidos a una serie de cambios estructurales. La distribucion y la
orientacién de sus cristales es una de las principales modificaciones. Por ejemplo, los
agregados isotropicos sin ninguna orientacion cristalografica preferente, tienden a adquirir una
orientacién preferente y aquellos que tenian una orientacidon predeterminada inicialmente
tienden a modificarla. La distribucion de los ejes cristalograficos se conoce como textura u
orientaciéon cristalografica preferente, lattice preferred orientation (LPO) o crystallographic
preferred orientation (CPO) en inglés.

Hay que tener en cuenta que no toda la CPO es resultado de la deformacién, ya que el
crecimiento topotactico, la alineacién de fenocristales durante un flujo magmatico o la
sedimentacién de particulas en las rocas sedimentarias también pueden producirla. Asimismo,
no todos los procesos de deformacién producen CPO. Por ejemplo, la deformacién fragil
normalmente produce materiales en los que sus fragmentos tienen una orientacién al azar. En
el régimen plastico, incluso a temperaturas elevadas, los flujos dominados por fendmenos de
difusion y/o deslizamiento de limites de grano (GBS- grain boundary sliding) tienden a destruir
la orientacién preferente (Weiss y Wenk, 1985).

En aquellos minerales en los que la forma externa esta fuertemente determinada por la
red cristalina existe una correlacion entre la fabrica de forma y la cristalografica, visible en
muestra de mano. Ejemplos de ello son los minerales del grupo de los filosilicatos y los del
grupo de los anfiboles que definen claramente foliacion y lineacion en la roca. Sin embargo en
otros casos esta correlacién no es evidente (e.g. cuarzo).

2.2.2 Representacion de la orientacion cristalografica preferente

El objetivo del analisis textural es obtener una descripcion cuantitativa de la distribucion
de orientacién cristalografica de los cristalitos dentro de un agregado. En este apartado se
describen cada uno de los métodos de representacion de la textura.

2221 Funcioén de distribucion de la orientacion (ODF)

La representacion mas completa de la textura es la funcién de distribucion de la
orientacién (ODF -orientation distribution function). La orientacion de cada cristalito puede ser
completamente especificada por tres angulos de Euler (¢, ®, ¢, convencion angulos Euler;
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Bunge, (1985); Fig. 2.3). Es decir, suponiendo que el cristal y las coordenadas de la muestra
coinciden, por ejemplo lineacion-foliacién, se rotan las coordenadas del cristal (x, y’, Z’)
respecto de las coordenadas de la muestra (x, y, z) usando los siguientes pasos. Primero se
giran las coordenadas del cristal a través del eje z de la muestra mediante ¢, luego se rotan
las coordenadas del cristal alrededor del eje x’ mediante ® y finalmente se rota el cristal
alrededor de ¢,. La orientacion de cada cristal corresponde a un punto en el espacio de Euler.
Por lo que una orientacion dada de un objeto tridimensional se pueden especificar por un
vector g en un espacio tridimensional (Karato, 2008).

0

0° 45°

30
o

60

% o 120 o 240 360

. 0,)
135°
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9 120 240 360

4, ()

180 . - 225

0

e %60
b
360 °% 120 0) 240 360
270° 315°
~ | 30
s P s,
6ol x . ® 60
90 90
0 120 o) 240 360 -0 0, 240 360
1

Figura 2.3. Ejemplo de una funcion de distribucion de la orientacién (ODF), dividida en ocho secciones de
45 °, realizado con MTEX. La distribucién de la orientacion cristalografica de los granos individuales se
muestra referenciada en el espacio de angulos Euler. El cédigo de color indica la densidad de los datos
(rojo, alto; blanco, bajo).

Matematicamente, la orientacién cristalografica de los cristalitos dentro de una muestra
puede ser descrita por una funcién g que define la densidad de estos puntos La ODF de esos
cristalitos se define como la fraccion de volumen de los cristalitos V que tienen una orientacion
g dentro de un intervalo infinitesimal de orientacion dg (e.g. Karato, 2008),

dv

1
v = f(g)dg, dg= 572 5in Pdy, do,d¢,

La ODF se puede normalizar,

frandom(g) =1, ff(g) =1

La intensidad de la textura de una ODF puede expresarse mediante "2 (Matthies et
al., 1997). Este indice varia desde 1, que implica orientacion al azar, hasta el infinito que seria
un textura perfecta o de monocristal.

1
P =2 f(9)d(g)

Por tanto, la ODF contiene la informacion mas detallada de la textura. Las figuras de
polo o las figuras de polos inversas son subconjuntos de la ODF.. La interpretacién de la ODF
no es muy intuitiva, particularmente en fases de baja simetria y texturas relativamente poco

11
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intensas, por lo que no es muy usada en geologia (Mainprice y Nicolas, 1989).
2222 Figura de polos

Una figura de polos es una representacion de la distribucion de orientaciones
cristalograficas en una esfera, de una direccion cristalina particular [uvw] o de la normal de un
plano cristalino (hk/), proyectados segun el sistema de referencia de la muestra (e.g. foliacion y
lineacion). La direccidn del cristal es proyectada en una esfera de radio unidad a lo largo del
cristal y el punto de la esfera esta definido en coordenadas polares, (a) y (B), con respecto a un
sistema de referencia externo (Fig. 2.4). Matematicamente, una figura de polos representa la
fraccién de volumen de granos dV /V cuya direccion cristalina h es paralela a la direccién y de
la muestra (e.g. Karato, 2008). h puede ser el polo de un plano representado por los indices de
Miller (hkl) o una direccion mediante los indices [uvw].

av 1

== P,(y)dy, vy ={aB}, dy=sinadadf

270

Figura 2.4. (a) Proyeccién de Lambert . (b) Falsilla estereografica de igual area.

Exceptuando los cristales individuales, un material contendra numerosos cristalitos.
Con frecuencia, las figuras de polos se representan normalizadas y la densidad de polos es
expresada en multiplos de una distribucion aleatoria (multiples of random distribution- m.r.d.) o
multiplos de una densidad uniforme (multiples of a uniform distribution- m.u.d.). Aunque
esencialmente equivalentes, el segundo término es menos ambiguo a la hora de definirlo
matematicamente. En ambos casos la normalizacion se realiza:

Ph(y)random =1, J-Ph()’)dy =4m

Para comparar la intensidad de la textura entre diferentes figuras de polos se puede
utilizar el "indice J" de (Bunge, 1982):

1
=) POy

Con el fin de mostrar la ODF en un diagrama de dos dimensiones, se utiliza una
proyecciéon estereografica. Por lo general, en las ciencias de la Tierra y en este estudio, la
proyeccién mas utilizada es la de igual area (Lambert) en el hemisferio inferior. También, es
comun reemplazar los puntos por areas que posean una densidad de puntos comprendida en
un determinado intervalo (Fig. 2.5).
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Figura 2.5. Ejemplo de figuras de polo. En esta representacion, se puede ver como algunas de las
diferentes orientaciones cristalograficas se distribuyen en el espacio con respecto a la geometria de la
deformacion, en este caso, la foliacion y lineacion de la muestra.

Pese a que la textura de un agregado se puede representar por la eleccidon de diversas
de figuras de polos para diferentes direcciones, la informacion que muestran las figuras de
polos es incompleta. Aunque pueden cubrirse todas las orientaciones en el espacio de
muestra, solo se puede elegir un nimero finito de orientaciones cristalograficas (Karato, 2008).
Ademas, las orientaciones relativas de los diferentes ejes cristalograficos de cada grano no
pueden representarse en una figura de polos. e.g. cuando uno elige [100], [010], [001],
entonces no hay informacion de la distribucion de la orientacién de otras orientaciones, e.g.
[110]. Pese a estas limitaciones, la aparente sencillez de su interpretacidon las hace la
representacion mas usada en geologia.

2223 Figura de polos inversa

Otra representacion frecuente es la figura de polos inversa. En ella, se representa la
orientacién de una direccién concreta (e.g. lineacion, polo de la foliacion, Rolling, normal,
transverse directions, Fig. 2.6), con respecto al sistema de referencia del cristal, su calculo se
realiza segun:,

dv 1

7= 3 Ra(h)dh

donde h es una orientacion particular en el espacio que puede ser definido por un vector, y R,
es la fraccidon de granos que se encuentran dentro de dicho eje cristalografico del cristal. Las
figuras de polo inversas generalmente también se normalizan utilizando,

Rh(h)random =1, J- Rh(h)dh =47

Figura 2.6. Descripcion grafica de la direccién de rolling, normal y transversal.

Segun sea la simetria del cristal, no es necesario mostrar toda el espacio de
orientaciones, utilizandose la fraccion minima que presente informacién no redundante (Fig.
2.7).

Este tipo de diagrama puede cubrir todos los ejes cristalograficas del cristal pero sélo
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puede reproducir un pequefio numero de orientaciones en el espacio. Debido a ello, se puede
encontrar facilmente qué orientaciones cristalograficas estan relacionadas con un marco de
referencia externo, siendo Utiles para discutir los sistemas de deslizamiento potencialmetne
activos,. Figuras de polos y figuras de polos inversas, dan informacion complementaria, siendo
utilizados en esta tesis.

Triclinico Monoclinico Ortorrémbico Tetragonal
b 010 7 Jot0
¢ 100 100
a 001 / 001!
Trigonal Hexagonal
P 110
<010 %010
100
001 ) , T

Figura 2.7. Fraccién minima de figuras de polo inversas segun la simetria cristalina.

2.3. Mecanismos de deformacion
2.3.1 Creep de dislocaciones

La red cristalina de un mineral, esta compuesta por atomos ordenados en un patrén
repetitivo. Cuando se supera una cierta temperatura, la deformacion intracristalina se produce
por el movimiento relativo de un grupo de atomos, creando defectos puntuales o planares en la
red. Los defectos puntuales se generan por la ausencia de un atomo (vacantes) o la presencia
de un atomo extra (intersticiales). Los defectos lineales, conocidos como dislocaciones,
resultan de la insercién de medio plano extra de red de dentro de la estructura cristalina. Los
enlaces atdmicos se estiran para acomodar el espacio y pasar la dislocacion de un atomo a
otro, rompiendo su enlace en un lado de la dislocacion y volviendo a formar el enlace en el otro
lado de la dislocacién. Esta teoria fue explicada por primera vez por Taylor, (1934), y es mas
eficiente que romper todos los enlaces simultaneamente y luego volverlos a formar después del
movimiento de la red.

Las dislocaciones se alojan dentro de estructuras cristalinas en posiciones especificas
dependiendo de la simetria del cristal, creando planos en los que la ruptura de los enlaces es
relativamente facil (Bishop, 1954; Bishop y Hill, 1951; Taylor, 1938). Este deslizamiento (slip)
intenta reducir la energia de la deformacion mediante el deslizamiento sin esfuerzo (glide) de
las dislocaciones en una direccién concreta a través de un plano de deslizamiento (e.g.
(Nicolas, 1987; Wenk y Christie, 1991). Por tanto, un sistema de deslizamiento (slip system)
intracristalino se describe en términos de un plano de deslizamiento {hk/} y una direccién de
deslizamiento <uvw>, o su vector de Burgers (b) asociado.

Por debajo de la temperatura donde los defectos puntuales son méviles, el movimiento
de una dislocacién fuera de su plano de deslizamiento original sélo puede ocurrir por
deslizamiento cruzado (cross-slip) sobre un plano de deslizamiento de interseccion, el cual
seria una direccion de deslizamiento comun. Pero si los defectos puntuales son totalmente
moviles, entra en accién el salto de dislocaciones (climb), que es el reordenamiento e
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interaccién de las dislocaciones para reducir la energia elastica almacenada, es decir, para que
exista un equilibrio parcial (Nicolas y Poirier, 1976). El salto de dislocaciones (climb) solo se
produce a temperaturas superiores a ~ 0.5 T,,,, siendo T, el punto de fusion (Langdon, 1985a).
Una dislocacién de filo (edge) es perpendicular a la direccidon de deslizamiento y junto con el
proceso de salto de dislocaciones (climb) puede moverse fuera de su plano de deslizamiento,
mientras que una dislocacion helicoidal (screw) es paralela a la direccion de deslizamiento
(Passchier y Trouw, 2005) (Fig. 2.8). La combinacion del deslizamiento (glide) y salto de
dislocaciones (climb) se denomina creep de dislocaciones o plasticidad cristalina, siendo creep
(reptacidon en espafiol) una deformacién lenta a bajos esfuerzos mantenidos durante largos
periodos de tiempo, incluso de millones de afos (Langdon, 1985b), permitiendo acomodar la
deformacion intracristalina.

Figura 2.8. Representacién grafica de plano de deslizamiento con su vector de Burgers y ejemplos de
dislocaciones de filo (edge) y dislocaciones helicoidales (screw). Modificado de Karato (2002).

Este movimiento de dislocaciones en la red cristalina de un mineral estd estrechamente
relacionado con el desarrollo de la textura (e.g. Hirth y Tullis, 1992; Law, 1990) y provoca
anisotropia en las propiedades fisicas macroscopicas, como se puede observar en la
propagacion de ondas sismicas. El niumero de dislocaciones observadas en un mineral
depende del origen, deformacion y metamorfismo sufridos. Las rocas de origen sedimentario y
que no han experimentado mas que una diagénesis de muy baja temperatura, no poseen
muchos cristales de neoformacion. Como es de esperar, tales minerales a menudo estan
desordenados y no se observan dislocaciones en ellos. Minerales estables a baja temperatura,
como las arcillas, suelen mostrar defectos de apilamiento (stacking faults), pero no se
caracterizan por un numero significativo de dislocaciones (Nicolas y Poirier, 1976). Los
minerales formados por cristalizacion a partir de fundidos, transformaciones de fase, o
reacciones, contienen dislocaciones aunque su densidad suelen ser baja 0 moderada, siempre
por debajo de 10* cm-z(Barber et al., 2010). La deformacién intracristalina en respuesta a unos
esfuerzos es la principal fuente de dislocaciones minerales (e.g. Hobbs et al., 1976; Tullis y
Wood, 1975). El comportamiento ductil estd ampliamente extendido en las rocas, pudiéndose
alcanzar desde condiciones atmosféricas hasta casi temperaturas de fusién, pero
generalmente requiere exceder grandes esfuerzos. Incluso se pueden generar dislocaciones
bajo un comportamiento fragil de cataclasis sometido a altos esfuerzos. Sin embargo, la
mayoria de los minerales de alta temperatura son enfriados y llegan a su equilibro en ausencia
de deformacion o esfuerzos, favoreciendo un baja densidad de dislocaciones (e.g. Barber et al.,
2010).

2311 Medida de las dislocaciones (Ley de Schmid)

A menudo se analizan monocristales deformados en laboratorio para dilucidar los
sistemas de deslizamiento mas comunes en diferentes minerales, usando la observacién
directa en microscopios electrénicos de transmisiéon (TEM) (Engler y Randle, 2010). Los
resultados deben ser tratados con cuidado para la interpretacion de la deformacién en rocas
naturales, ya que las rocas naturales han sufrido unas velocidades de deformacion de varios
6rdenes de magnitud por debajo de las obtenidas experimentalmente.
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Es comun que varios sistemas de deslizamiento estén activos para un mineral. La
activacién de los diferentes sistemas de deslizamiento esta controlada por la simetria del
cristal, el campo de esfuerzos aplicado y la superaciéon de un esfuerzo critico de cizalla (CRSS
— critical resolved shear stress). Este CRSS es el esfuerzo cizalla requerido para iniciar el
deslizamiento intracristalino en un plano de un mineral practicamente libre de impurezas y
estructuralmente perfecto (e.g. Hobbs, 1985). Su valor se puede conocer mediante la ley de
Schmid:

T=0-M=(F/Ay) cos¢cosi

donde M = cos¢ cosd es el factor de Schmid, T es el esfuerzo resultante, ¢ es el
angulo entre la normal al plano de deslizamiento (n) y la direccion de la fuerza aplicada F; A,
es la seccién transversal de A; y A es el angulo entre la direccion de deslizamiento y la
direccion de la fuerza aplicada F (Fig. 2.9).

n

Normal del F Fuerza aplicada

Plano de
Deslizamientq

Ao

Direccién de
Deslizamiento

Plano de
Deslizamiento |

Eje de extension

Figura 2.9. Figura esquematica que muestras el efecto del CRSS sobre un cristal. Modificado a partir de
Weiss y Wenk, 1985.

La magnitud de t depende de la temperatura, disminuyendo su valor con el aumento
progresivo de la temperatura, y dependiendo en menor medida de otros factores como la
velocidad de deformacion (strain rate) y la actividad quimica, por ejemplo del agua, que pueden
influir en la fuerza de los enlaces dentro de un cristal. Como consecuencia, los sistemas de
deslizamiento dominantes en un mineral cambian dependiendo del esfuerzo y de las
condiciones metamorficas. Para el mantenimiento de la cohesidon entre los granos y la
distribucion uniforme de la deformacion por todo el volumen de material, es necesario que se
activen cincos sistemas de deslizamiento independientes (Lister y Paterson, 1979). Esta regla
se conoce como criterio de Von Mises. Una gran parte de los silicatos posee baja simetria
cristalina y por lo que habra pocos sistemas de deslizamiento disponibles. Por ello, los
problemas de espacio generados durante la deformacién a baja temperatura son acomodados
mediante microplegamiento de la red, maclado vy fracturacion; y a altas temperaturas, mediante
recristalizacion dinamica o deslizamiento de los limites de grano (grain boundary sliding)
(Passchier y Trouw, 2005).

La plasticidad a relativa baja temperatura da lugar a un aumento de las dislocaciones
que terminan por entorpecerse. Este proceso lleva a un aumento progresivo de la resistencia
del cristal a fluir plasticamente, conocido como endurecimiento por deformacién (strain
hardening) (Nicolas y Poirier, 1976; Barber et al., 2010).
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2.3.1.2 Influencia de la recristalizacion

La recristalizacién, o reemplazo de un cristal por otro nuevo, es un proceso impulsado
por la necesidad de reducir la energia almacenada dentro de un cristal. La energia de
deformacion (strain energy) es directamente proporcional a la densidad de dislocaciones (e.g.
Humphreys y Hatherly, 2004). La recristalizacion inducida por deformacién interna (strain-
induced recrystallization) se considera la sustitucién de granos fuertemente deformados por
nuevos granos no deformados. En ella, se aplica un reordenamiento atémico sistematico en
cada grano fuertemente deformado, eliminando cualquier dislocacién (aniquilacion de
dislocaciones). Este proceso se denomina recuperacion (recovery). Asimismo, las
dislocaciones pueden minimizar la energia reorganizandose bien en limites de grano o
sugbrano, que delimitan porciones del cristal libres de dislocaciones con diferente grado de
desorientacion (Nicolas y Poirier, 1976).

Existen dos tipos de recristalizacion. Por una parte, la recristalizacion estatica se activa
cuando un material muy deformado alcanza rapidamente su temperatura critica. Entonces, los
nuevos granos nucleados estan libres de dislocaciones y crecen con rapidez a expensas del
material fuertemente deformado (recristalizacion primaria). Posteriormente, estos granos
amplian su tamafo a costa de granos mas pequefos (recristalizacién secundaria) reduciendo
asi el area total de limites de grano y su energia. El tamafo de grano dependera de la
competencia entre la nucleacion y el crecimiento. Por otra parte, la recristalizacion dinamica
ocurre bajo grandes esfuerzos y una temperatura elevada, de tal forma que defectos puntuales
son moviles y otros mecanismos que reducen el esfuerzo pueden activarse (p.e., deslizamiento
de los limites de grano), causando un ablandamiento o debilitamiento (strain softening) para
mitigar los efectos de endurecimiento (strain hardening) que suele acompafiar a la deformacion
plastica, produciendo nuevos granos con densidades de defectos relativamente bajas (Nicolas
y Poirier, 1976).

2.3.2 Creep por difusion

La difusion de atomos a través de una red cristalina es eficiente a bajos esfuerzos y
altas temperaturas. Estos atomos migran de una posicion estable a la siguiente, moviéndose
desde areas con altas concentraciones de atomos hasta areas con bajas concentraciones. Al
aplicar un esfuerzo diferencial en el cristal las nuevas vacantes, dando lugar a una
transferencia de masa (Karato, 2008). La difusién se puede producir a través de la red cristalina
(Nabarro-Herring creep) o a lo largo de los limites de grano (Coble creep; Fig. 2.10). En
materiales con fluidos intergranulares, el material también puede ser transportado por
disolucién en un fluido de regiones de altos esfuerzos hasta su precipitacion en regiones de
bajos esfuerzos, proceso conocido como disolucién por presién (pressure solution) (e.g.
Wheeler, 1987, 1992).

Los mecanismos que producen el creep por difusion, a diferencia del creep de
dislocaciones, no producen una distorsion de la red cristalina. A menudo la ausencia de
orientacion cristalografica preferente se relaciona con la actividad del creep por difusion (Jiang
et al., 2000; Lapworth et al., 2002), aunque otros estudios han evidenciado el desarrollo de la
misma por disolucion por presién y creep por difusién (Bons y Den Brok, 2000).
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Figura 2.10. Diagrama esquematico de la transferencia de masa que ocurre en el creep de dislocaciones.
(1) Difusion a través de la red cristalina (Nabarro-Herring creep) y (2) a lo largo de los limites de grano
(Coble creep). Basado en Cross, 2015.

A temperaturas relativamente altas existe otro tipo de mecanismo de deformacion
donde los cristales pueden deslizar unos sobre otros, conocido como deslizamiento de los
limites de grano (GBS). La tasa de deslizamiento viene determinada por el grado de
irregularidad de los limites de los granos (Raj y Ashby, 1971). Este mecanismo no acomoda
gran cantidad de deformacioén interna si no es asistido por difusiéon y/o deslizamiento de
dislocaciones. Si es asi, el deslizamiento de los limites de grano puede ser acomodado por el
movimiento de dislocaciones (DisGBS), mediante procesos de salto (climb) y deslizamiento
(glide), sin implicar una deformacion plastica intracristalina significativa (Fig. 2.11), por lo que
se supone que no crea una fuerte orientacion preferente (Hansen et al., 2012; Miranda et al.,

2016).

Figura 2.11. Diagrama esquematico de la transferencia de masa acomodada por deslizamiento de los
limites de grano. Extraido de Karato, 2008.

2.3.3 Regimenes de la deformacion

Podemos describir la reologia de un agregado cristalino mediante leyes de flujo (power
law) relacionando parametros como el esfuerzo aplicado ¢ (stress), la deformacion interna
(strain) y la tasa o velocidad de deformacion & (strain rate) (e.g. Ashby, 1972).

& ~o"

A bajos esfuerzos, los valores del exponente tienen un rango entre 1y 2 (e.g. Hirth et
al., 2001; Poirier, 1985). En esas condiciones, y a temperaturas moderadamente altas respecto
a la temperatura de fusién, los mecanismos de deformacién son acomodados por difusién. Si
los valores del exponente se sitian entre 2 y 3, el creep por difusidon puede ser simultaneo con
disolucién por presién. Sin embargo, con un exponente entre 3 y 5, y a temperaturas
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relativamente bajas se observa que se puede activar el creep de dislocaciones.

Tamafo de grano:100mm Tamanfo de grano:10mm
0.0 0.0

brittle failure brittle failure
-1.04]

-1.0-

-2.0 -2.0
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Figura 2.12. Mapas de mecanismos de deformacion simplificados dependiendo del tamafo de grano.
Expresados en términos del esfuerzo de cizalla normalizado (escala logaritmica) frente a la temperatura.
Modificado de Passchier y Trouw, (2005).

La orientacion cristalografica preferente estd controlada por procesos microscopicos,
pero a su vez tiene una relacion directa con procesos macroscopicos, como es la orientacion
preferente de forma (SPO- Shape Preferred Orientation). Su grado de desarrollo o cambio se
corresponde grosso modo con la intensidad de la deformacién. Por tanto, para entender como
se ha formado la textura y como se relaciona con las propiedades macroscopicas, es
fundamental conocer la informacion completa acerca de dislocaciones, otros defectos y
sistemas de deslizamiento de los minerales implicados. Por ello, en la seccién siguiente se
discutiran los principales mecanismos de deformacién para los minerales estudiados en este
trabajo.

2.4. Principales minerales analizados en este estudio

El desarrollo de las orientacion cristalografica preferente en los minerales depende de
una serie de factores que contribuyen en mayor o menor medida. Los sistemas de
deslizamiento intracristalino activos influyen de manera significativa en el desarrollo de la
textura. Otro factor importante es la relacion entre los ejes y planos cristalinos con respecto a
los elipsoides de deformacién finita y deformacion incremental (Flinn, 1956; Schimd, 1994).
Estas relaciones pueden dar lugar a un deformacion interna constriccional (constrictional
strain), plana (plane strain), o de aplastamiento (flattening strain). Ademas, el tipo de
deformacion progresiva sufrida, coaxial (pure shear) o no coaxial (simple shear), determinara
qué sistemas de deslizamiento tenderan a alinearse con los ejes del elipsoide de deformacion
y, por tanto, contribuira en la construccion de la textura.

Asimismo hay que tener en cuenta la recristalizacion dinamica, pero se desconoce
exactamente cual es el papel de los procesos de recuperacion (recovery) en la formacién y/o
mantenimiento de la textura. Algunos estudios han sugerido que la textura se debilita bajo la
accion de la recristalizacion generando nuevos granos orientados al azar, mientras que otros
concluyen justo lo contrario porque eliminan ciertos granos con una densidad de dislocaciones
relativamente alta (den Brok y Spiers, 1991). La evidencia de ambos procesos se ha
encontrado en experimentos de recristalizacion estatica (Heilbronner y Tullis, 2002). Sin
embargo, cuantificar estos procesos en rocas deformadas naturalmente es practicamente
imposible, siendo las simulaciones matematicas las Unicas capaces de proporcionar respuestas
plausibles (e.g. Jessell, 1988; Mainprice et al., 2004).
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A continuacién, se revisan las investigaciones sobre los mecanismos de deformacion y
sistemas de deslizamiento predominantes en lo minerales utilizados para esta tesis y su
variacion en relacidon con una serie de condiciones fisicas.

Plagioclase

Name a-Quartz (Andesine- (Sarr:e;)
Anorthite) yrop
Crystal System Trigonal Triclinic Cubic
Space Group P3,21 1 la-3d

Geometry w b
Name K-Feldspar Amphibole Clinopyroxene
(Orthoclase) (Hornblende) (Diopside)
Crystal System Monoclinic Monoclinic Monoclinic
Space Group C2/m C2/m C2/c
[
-
Geometry
a A b
< N\

Figura 2.13. Tabla cristalografica de los principales minerales que van a ser utilizados en este estudio.
241 Cuarzo

El cuarzo es una de los minerales mas importantes de la corteza terrestre, presente en
diversos tipos de rocas. La deformacion plastica de este mineral provoca que su red cristalina
se organice para que sus planos y ejes cristalinos se adapten a las condiciones de deformacion
aplicadas de tal forma que esas condiciones pueden ser deducidas para un determinado
volumen de roca.

El desarrollo de la orientacion cristalografica preferente es un proceso comun en
cuarzo sometido a procesos de deformacion como la recristalizacidon dinamica. Sus patrones
pueden dividirse en cinco grupos (Fig. 2.14) teniendo en cuenta su temperatura de
deformacion, tipo de flujo, cantidad de deformacion interna (strain) aplicada y presencia de
fluidos (e.g. Schmid y Casey, 1986). Es decir, la informacion inferida a partir de la fabrica del
cuarzo da a conocer si la deformacion a la que fue sometida es coaxial o no coaxial, el sentido
de la cizalla, la cantidad de deformacion interna, la temperatura de activacién de la CPO, la
determinacién de los mecanismos de deformacién responsables de la CPO, y la determinacion
de los sistemas de deslizamiento activos (e.g. Law, 1990). Las fabricas del cuarzo mejor
preservadas han sido medidas en cuarcitas parcial o totalmente recristalizadas, donde son el
principal mineral (e.g. Urai et al., 1986), a diferencia de lo que sucede en las muestras
analizadas en esta memoria, donde habitualmente serd un mineral secundario en la
composiciéon modal.
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Guirnalda Cruzada Guirnalda Cruzada
de tipo| de tipolll

Guirnalda Simple Circulos menores Punto méximo

CPO
esquematizada

CPO
observada por
Schimd & Casey,

1986
Facies Esquistos verdes Esquistos verdes Esquistos verdes Anfibolitas Anfibolitas
Tipo de roca Tectonita a base Milonitas de Bandas ricas en Ribbons de cuarzo  Ribbons de cuarzo
de cuarzo metasedimentos cuarzo en unazona dentro de granulitas dentro de granulitas
cuarzo-feldespaticos de cizalla

Microestructuras Cristales mas antiguos Cristales mas antiguos  Extincion ondulante, Completamente Completamente
relacionadas rodeados por pequefos achatados rodeados granos elongados y recristalizado recristalizado
cristales recristalizados por pequeios cristales recristalizados
cristales recristalizados

Figura 2.14. Orientaciones preferentes mas comunes del cuarzo medidas mediante goniémetro (Schimd &
Casey, 1986).

2411 Flujo de dislocaciones y desarrollo de la textura en el cuarzo

La mayoria de los modelos propuestos para el desarrollo de la textura durante una
deformacion plastica se basan principalmente en la activacion de sistemas de deslizamiento.
Es decir, los cristales se deforman por el movimiento de dislocaciones en ciertos planos
cristalinos. Ese movimiento de dislocaciones cambia la forma del cristal. La interaccion con los
cristales colindantes, para acomodar la deformacion, provoca la rotacion de la red cristalina con
respecto al campo de esfuerzos. En definitiva, esas rotaciones guian a la concentracion de los
granos en una cierta orientacion preferente. Tullis et al., (1973) fueron los primeros en
demostrar que este proceso es el responsable de la reorientacion de los antiguos granos de
cuarzo en cuarcitas deformadas experimentalmente.

Los sistemas de deslizamiento mas comunes en el cuarzo han sido descritos a partir
de datos experimentales (e.g. Lister et al., 1978; Morrison-Smith et al., 1976) y
fundamentalmente son la combinacién de los ejes a, los ejes ¢ o el vector c+a como direccion
de deslizamiento y el plano basal ¢ (0001), los planos prismaticos m {1010} o a {1120} y los
planos romboédricos r {1011} o z {0111} como planos de deslizamiento (Fig. 2.14). Los
sistemas de deslizamiento clasicos y mas frecuentes se muestran en la Tabla 2.1 con
informacion sobre su método experimental, condiciones de deformacién, sistemas de
deslizamiento identificados, y microestructuras relacionadas.
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Autor Material Microestructuras Condiciones Sistemas de Método de
. . identificacion
Deslizamiento
Christie et | Cristales Bandas de T=2500-700°C Basal a Optico (lineas de
al. (1964) de cuarzo desllze'lrr'nento enuna P, = 20 kbar deslizamiento y
superficie con lamelas de
lamelas de t=23-38 min deformacion)
def i6n basal
eformacién basa £=110%
Baéta & Cristales Lineas de T=700-1000°C Basal a Optico (lineas de
Ashbee sintéticos deslizamiento P.=1 atm Prismatico ¢ deslizamiento)
(1969) de cuarzo
t=min Prismético a
£ =10%10°s" |{atc
Prismético a+c
Romboédrico a
Romboédrico a+c
Ardell et Cristales Natural/ Sintético b=a TEM (Vector de
al. (1974) | de cuarzo T=750/500°C | b=c Burgers)
sintético y
natural P¢= 5/2-5 kbar
t=min
£ =1-710°%s"
Twiss Cristales Bandas de T=600-800°C Prismatico ¢ TEM (Orientacion
(1974) sintéticos deslizamiento P,=1.3-7 kbar Prismatico a de Ialls ba.ndas de
de cuarzo deslizamiento)
t=10-50 min
£ =3-6%
Blacic Cristales Bandas de T=2300-900°C Prismatico ¢ Optico (bandas
(1975) dg 'c,juarzo deformamon,. ’Iamelas P, = 20 kbar Prismatico a de deforrr'@uon y
sintético y | de deformacion basal deformacioén
natural y prismatica t=min {a} ¢ lamelar)
£ =810°s"
Morrison- | Cristales Bandas de T=2500-700°C Basal a TEM (Vector de
Smith et sintéticos de'forrr'wllmon ba.sal.yf P, = 20 kbar Prismatico ¢ Burgers)
al. (1976) de cuarzo prismaticas, extincion
ondulante, lamelas de | t =23-38 min Prismatico a
deformacion basal, 5 (@ c
prismatica y € =10"s
romboédrica Prismético a+c

Romboédrico a

Tabla 2.1. Resumen de los sistemas de deslizamiento activos en cuarzos deformados experimentalmente.
T temperatura; P presion confinante, £ velocidad de deformacion interna, t tiempo de deformacion, b
vector de Burgers. Los cristales sintéticos siempre tienen un contenido en agua intracristalina mucho
mayor que los cristales de cuarzo naturales, incrementando la diferencia entre muestras naturales y
experimentales (Vernooij, 2002).
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241.2 Influencia de la temperatura sobre el desarrollo de la textura en el
cuarzo

La determinacion del tipo de sistema de deslizamiento que sera activado en un cristal
depende la orientacion con respecto del campo de esfuerzos (factor de Schmid) y de la
superacion del esfuerzo critico de cizalla (CRSS) para cada sistema de deslizamiento. La
magnitud del CRSS depende de la temperatura, disminuyendo generalmente su valor con el
aumento progresivo de la temperatura. Pero su tasa de disminucion para cada tipo de sistema
de deslizamiento predominante (basal, rdmbico o prismatico) es variable para el cuarzo, como
muestra la Figura 2.15 (Blacic, 1975; Hobbs et al., 1972) Valores similares de CRSS para cada
sistema de deslizamiento han sido encontrados tanto en rocas deformadas de forma natural
como experimentalmente (e.g. Lister et al., 1978; Lister y Hobbs, 1980; Takeshita et al., 1999;
Vernooij et al., 2006).

Deslizamiento Romboeédrico

Deslizamiento Basal

Deslizamiento Prismatico

—» CRSS

— Temperatura

Figura 2.15. Grafico que muestra el efecto de la temperatura en el esfuerzo critico de cizalla para los
diferentes sistemas de deslizamiento en un cristal de cuarzo. Modificado de Blacic, (1975).

2413 Tipo de flujo y el desarrollo de la textura en el cuarzo

A partir del estudio de orientaciones cristalograficas preferente es posible determinar el
tipo de deformacién interna (strain) a la que se sometid un cristal de cuarzo o agregado
policristalino. La Figura 2.16 muestra el efecto del strain en la geometria de los patrones de los
ejes c¢ del cuarzo deformados coaxialmente bajo una condiciones metamoérficas intermedias.
Realmente esas PFs fueron generadas por un modelo teérico de flujo de dislocaciones basado
en el analisis de Taylor-Bishop-Hill (Lister et al., 1978; Lister y Hobbs, 1980). Pero estan
avaladas por varios estudios en rocas deformadas experimentalmente (e.g. Heilbronner y
Tullis, 2002; Tullis, 1977) y cuarcitas deformadas de forma natural (e.g. Schmid y Casey, 1986).

En condiciones de compresion o extension uniaxial, los ejes ¢ se distribuyen sobre dos
pequefias guirnaldas de circulo (circle girdles) sobre el eje Z o X del sistema de referencia,
respectivamente. Bajo strain plano estas pequefias guirnaldas de circulo estan conectadas por
una guirnalda recta central, produciendo una guirnalda cruzada de tipo | (Type I crossed girdle).
Una guirnalda cruzada de tipo Il (Type Il crossed girdle) se produce cuando hay una
deformacion interna por estrechamiento (Passchier y Trouw, 2005). Las orientaciones de los
ejes ¢ paralelos o subparalelos a los ejes Y del sistema de referencia no se muestran
originalmente en los modelos de (Lister et al., (1978) y Lister y Hobbs, (1980); pero se
observan en rocas deformadas bajo condiciones metamérficas de facies anfiboliticas o
granuliticas, como demuestran (Jessell y Lister, 1990).
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Figura 2.16. Diagrama de Flinn mostrando las relaciones teéricas (deformacién coaxial) entre la forma del

elipsoide de deformacion y la distribucion de los ejes ¢ y a de los cristales de cuarzo. Adaptado de
Passchier & Trouw (2005).

Bajo una deformacién no coaxial, las guirnaldas cruzadas de tipo | y las guirnaldas
simples asimétricas son comunes a bajas temperaturas (Behrmann y Platt, 1982; Bouchez et
al., 1983; Platt y Behrmann, 1986; Schmid y Casey, 1986). Con el aumento de la temperatura
los patrones de los ejes ¢ del cuarzo se distribuyen con un maximo centrado sobre Y y los ejes
a tienden a alinearse con la lineacion mostrando una simetria monoclinica (Fig. 2.17). Sin
embargo temperaturas superiores a 650 °C favorecen que los ejes ¢ se coloquen paralelos a la
lineacion del agregado (Lister y Dornsiepen, 1982; Mainprice et al., 1986).

medium T highT

Figura 2.17. Distribuciéon de los ejes c y a de los cristales de cuarzo sometidos a deformacién no coaxial
dependiendo de la temperatura de deformacion. Temperatura baja (<400°C), temperatura media (400-
650°C) y alta temperatura (>650°C). Segun Passchier y Trouw (2005).

2414 Deformacién interna (strain) y el desarrollo de la textura en el
cuarzo

Tedricamente, el aumento de la deformacion interna (strain), con unas condiciones de
flujo y de temperatura constantes, puede desarrollar una orientacién cristalografica preferente
mas fuerte sin variar significativamente la distribucion de ejes cristalograficos. Sin embargo, en
cuarcitas deformadas naturalmente, hay una transicion desde guirnaldas cruzadas a guirnaldas
simples asimétricas, relacionada con un incremento del componente no coaxial de la
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deformacion interna (Fig. 2.18). Esta transicion esta marcada por el cambio en la deformacion
interna (strain) de aquellos granos en orientaciones desfavorables al deslizamiento
intracristalino, que son reemplazados gradualmente, a través de la migracion de sus limites de
grano, por granos reorientados mediante recristalizacién selectiva (Herwegh et al., 1997;
Schmid y Casey, 1986). Transiciones similares han sido observadas en rocas naturales
implicando la combinacién de deformacién cristalina y recristalizacion dinamica (Etchecopar y
Vasseur, 1987; Jessell, 1988; Jessell y Lister, 1990).

li
F

Figura 2.18. Representacién esquematica de una zona de cizalla dextra y la transicidn de los ejes ¢ de los
cristales de cuarzo en un caso de strain plano (k=1). Modificado de Passchier & Trouw (2005).

2415 Recristalizacion dinamica y el desarrollo de la textura en el cuarzo

La recristalizacion dinamica esta constituida por varios procesos que dominan segun la
temperatura de deformacion y que pueden solaparse entre ellos (Fig. 2.19). A bajas
temperaturas actua la recristalizacién dinamica por protrusion (Bulging, BLG) (e.g. Hirth y Tullis,
1992; Stipp et al., 2002a), mientras que en temperaturas intermedias este proceso es sustituido
por una progresiva rotaciéon de subgranos (Subgrain Rotation, SGR) para reducir la energia
libre interna del mineral (e.g. Guillope y Poirier, 1979; Nicolas y Poirier, 1976; White, 1976). Sin
embargo, a altas temperaturas la recristalizaciéon dinamica esta dominada por la migracion de
los limites de grano (Grain Boundary Migration, GBM) (e.g. Drury y Humphreys, 1987; Means,
1983).

Grain Boundary Migration (GBM)

HighT
A
\
Subgrain Rotation (SGR) B
: r‘; | Strain
— rate
Deformation
Bulging (BLG) v

LowT

Figura 2.19. Grafico explicativo de los tres mecanismos de recristalizacion dinamica a escala de grano y
su relacién con la temperatura de deformacién y velocidad de deformacion interna (Passchier & Trouw,
2005).
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Estudios realizados en cuarzo deformado naturalmente (Stipp et al., 2002b) corroboran
que los cambios en el tipo dominante de recristalizacion dinamica corresponden al incremento
progresivo de la temperatura, como demostraron anteriormente otros estudios experimentales
(Hirth y Tullis, 1992). Ese estudio se centré en la deformacién de la fabrica del cuarzo natural
con un rango de temperaturas aproximadamente de 250 °C a 700 °C, a lo largo de la zona de
cizalla de Tonale en los Alpes Italianos.

Tamano de los cristales recristalizados (um)
5-25 60-85 >200

BLG 5(0001) SGR E GBM

CPO dominada
por la
distribucion
de los granos —
parentales Incremento de temperatura
]

o0 antiguos 3(1150)

400°C 500°C 630°C

Figura 2.20. Grafico explicativo relacionando el tamafio de los cristales recristalizados, las orientaciones
cristalograficas de los ejes ¢ y a del cuarzo y la temperatura de formaciéon de los nuevos granos de
cuarzo. Cizalla dextra. Modificado de Stipp et al. (2002a).

El regimen de bajas temperaturas, la fabrica del cuarzo esta dominada por la
contribucion de los porfiroclastos, los cuales forman un maximo aproximadamente
perpendicular al plano de la foliacion en el eje ¢ (0001) (Fig. 2.20). A partir del regimen de
temperaturas intermedias (~400-500 °C), los procesos de recristalizacion dinamica se vuelven
mas generalizados, siendo controlados por SGR. En este caso la CPO exhibe unas guirnaldas
cruzadas o guirnaldas simples asimétricas en el eje ¢ (0001). El contraste entre la fabrica de
baja temperatura (con porfiroclastos) y la fabrica de temperatura intermedia (con dominios
recristalizados) se puede explicar mediante la SGR progresiva, que parece ser un mecanismo
eficaz en la generacion de nuevas orientaciones en el regimen de temperatura intermedia, o
porque los porfiroclastos con un componente de deslizamiento basal tienden a recristalizar
primero. Con el incremento de la temperatura (>500 °C) el mecanismo que controla la
recristalizacion es la migracién de los limites de grano (GBM) y los granos de cuarzo con un
componente de deslizamiento basal desaparecen y se sustituyen por aquellos con un
componente de deslizamiento formado por el prisma a, causando que los ejes ¢ se orienten
paralelos al eje Y del sistema de referencia (Kruhl, 1996; Mainprice et al., 1986; Schmid et al.,
1981).

Fenocristales de cuarzo aplanados y luego totalmente recristalizados por mosaicos de
nuevos granos fueron estudiados por Shelley, (1971). Estos nuevos cristales recristalizados no
tienen microestructuras internas, como extincién ondulante o subgranos, y la distribucién de
sus ejes ¢ (0001) son guirnaldas cruzadas tipo Il con un angulo de 40 °, aun variando las
condiciones de deformacién. De acuerdo con este autor, esta orientaciéon estable puede
explicarse por el desarrollo de nuevos cristales debido al crecimiento de los mismos por
nucleacion, como también fue descrito por den Brok y Spiers, (1991) en cuarcitas deformadas
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experimentalmente. Por tanto, la recristalizacion dinamica por SGR parece conservar el mismo
eje de rotacién que sus granos parentales o precursores (Trimby et al., 1998).

24.1.6 Influencia del agua en la formacion de la textura

La presencia de cualquier fluido (agua intergranular, moléculas de hidroxilo...) en las
rocas sometidas a deformacion tiene una fuerte influencia sobre el comportamiento reoldgico
de los minerales. Por ejemplo, en halitas la SGR es dominante en experimentos anhidros frente
a la migracion de los limites de grano para muestras humedas (Trimby et al., 2000)

La presencia de agua es comun en las rocas y puede ser responsable de la
deformacion localizada en la corteza continental. Por ejemplo, las microestructuras de cuarzo
recristalizado dentro de venas deformadas en facies de esquistos verdes ricos en fluidos
mostraron indicios de creep por disolucion y precipitacion (Takeshita y Hara, 1998). Los
cristales con mayores angulos de desorientacion (> 90 °) no estaban formados por una rotacion
gradual de subgrano, sino por mecanismos de disolucion y precipitacién. Otro estudios
sugieren que la ausencia de agua impide o hace mas lento el proceso de migracién de los
limites de grano en el cuarzo (Mancktelow y Pennacchioni, 2004).

241.7 Macla del delfinado

El estudio e interpretacién de la macla del delfinado (Dauphiné twinning) en el cuarzo
ha sido posible gracias a la ayuda de la CPO (e.g. Barton y Wenk, 2007; Menegon et al.,
2011a; Wenk et al., 2011a, 2006, 2005). Esta macla esta relacionada directamente con el
esfuerzo aplicado en cualquier orientaciéon y provoca que los romboedros del cuarzo se
orienten paralelos a la direccién del esfuerzo maximo (Pehl y Wenk, 2005). Causa una rotacion
de los ejes ¢ de 180 °. Aunque debido a la simetria de cuarzo es en realidad un angulo de 60 °,
provocando un cambio en la simetria del mineral, pasando de cuarzo « (trigonal) a un cuarzo S
con una simetria hexagonal. Ademas, el desarrollo de este tipo de macla puede contribuir
significativamente a reducir el tamafio de grano inicial de los cristales de cuarzo en las zonas
de deformacién (Lloyd, 2004; Lloyd et al., 1992) y ayudar en el desarrollo de nuevos limites de
grano (Wheeler et al., 2003).

2.4.2 Plagioclasa (andesina)

Los feldespatos de tipo plagioclasa forman una serie de seis minerales desde la
solucion solida mas rica en sodio hasta la mas rica en calcio: albita, oligoclasa, andesina,
labradorita, bytownita y anortita. Todas sus estructuras tienen una simetria triclinica, lo que
hace que sea practicamente imposible diferenciarlas mediante la difraccion.

La plagioclasa es un mineral abundante en toda la corteza terrestre. Esta presente en
algunas rocas volcanicas y en la mayor parte de las rocas igneas mediante la serie albita-
anortita de baja temperatura. Asimismo, es muy comun en rocas metamorficas. Su deformacion
bajo altas temperaturas (> 700°C) ha sido estudiada en rocas deformadas naturalmente y
experimentalmente. Varios estudios sugieren que el sistema de deslizamiento (010)[001], es
decir, el polo de (010) paralelo al plano de la foliacion y la direccion [001], es caracteristico de
plagioclasas en condiciones metamorficas de medio y alto grado (facies anfiboliticas superiores
y granuliticas) (e.g. Shelley, 1986; Dornbusch et al., 1994; Gomez-Barreiro et al., 2015; Hansen
et al., 2013; Ji et al., 2004, 2000, 1994, Ji y Mainprice, 1990, 1988; Kanagawa et al., 2008;
Kruhl, 1987; Kruse et al., 2001; Mainprice y Nicolas, 1989; Mehl y Hirth, 2008; Miranda et al.,
2016; Montardi y Mainprice, 1987; Stlnitz et al., 2003; Svava Olsen y Kohlistedt, 1985; Xie et
al., 2003). Sin embargo, a mayor grado metamoérfico y en granos totalmente recristalizados
también se ha descrito (010)[100] como sistema de deslizamiento (e.g. Diaz-Azpiroz et al.,
2011; Dornbusch et al., 1994; Hansen et al., 2013; Ji y Mainprice, 1990; Mehl y Hirth, 2008;
Schulmann et al., 1996), o el (001)[100] a temperaturas intermedias (Diaz-Azpiroz et al., 2011;
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Marshall y McLaren, 1977; Mehl y Hirth, 2008). Incluso se ha llegado a describir otros sistemas
de deslizamiento menos comunes como pueden ser (001)[110] para granos recristalizados
(Svahnberg y Piazolo, 2010), (011)[-100] (Cross, 2015) o (001)[-100] (Miranda et al., 2016).

Otros estudios han considerado que el comportamiento de las plagioclasas esta
producido por otros mecanismos que no implican deslizamiento de dislocaciones, como puede
ser el creep por difusion (e.g. Mehl y Hirth, 2008; Pearce et al., 2011; Raimbourg et al., 2008) o
la disolucion y precipitacion.

Las plagioclasas habitualmente presentan un maclado repetitivo que se puede
observan en el microscopio petrografico, pero ocasionalmente pueden presentar la macla de
Carlsbad con un maximo normal a [001] incluido en (010) (e.g. Diaz-Azpiroz et al., 2011), la
macla simple de Manebach o raramente la macla simple de Baveno (e.g. Olesen, 1987).

2.4.3 Granate

En comparacion con el cuarzo y la plagioclasa, la cantidad de datos disponibles sobre
orientacion cristalografica y deformacion experimental para el granate es relativamente mucho
mas limitada. Este grupo puede ser subdivido en dos series isomorfas (piropo, almandino y
espesartina / uvarovita, grosularia y andradita) dependiendo de variaciones en su composicion.
Estos minerales cubicos son caracteristicos de rocas metamoérficas, aunque también se puede
encontrar en rocas igneas. El granate es un componente importante en la corteza inferior, en el
manto superior (e.g. Kavner, 2007) y asociado a rocas de ultra alta presién (eclogitas) en las
zonas de subduccién.

Estudios iniciales demostraron la deformacion plastica del granate (e.g. Carstens,
1971, 1969; Dalziel y Bailey, 1968; Ross, 1973), aunque estudios posteriores sembraron la
duda sobre el posible rol de la disolucion y precipitacion en su ductilidad (e.g. Ji et al., 1997; Ji
y Martignole, 1994). No fue hasta la utilizacién del microscopio electrénico de transmision
(TEM), cuando se demostrd la accion de las dislocaciones en la deformaciéon del granate (e.g.
Ando et al., 1993; Doukhan et al., 1994, Ji et al., 2003; Voegelé et al., 1998a, 1998b). Varios
estudios en rocas deformadas naturalmente han evidenciado la deformacién plastica del
granate (e.g. Kleinschrodt y McGrew, 2000; Martelat et al., 2012; Prior et al., 2002, 2000).

Estd ampliamente aceptado que el granate posee 66 sistemas de deslizamiento
disponibles, de los cuales, en el 86% de los casos actua el sistema de familias (111) {110} para
absorber toda la deformacién aplicada (Mainprice et al., 2004). Las PFs para las direcciones
[100], (111) y [110]; y las IPFs del granate frecuentemente muestran valores muy bajos (e.g.
Muramoto et al., 2011).

2.4.4 Anfibol (hornblenda)

Las anfibolitas estdn consideradas una de las rocas dominantes en la corteza media
(e.g. Fountain y Salisbury, 1981), inferior (e.g. Davidson et al., 2007; Imon et al., 2004; Rudnick
y Gao, 2003), y la corteza profunda de los arcos continentales (e.g. Christensen y Mooney,
1995). Ello es debido al amplio rango de presiones y temperaturas soportados por los anfiboles
(e.g. Hacker y Christie, 1990; Rooney et al., 1975). Asimismo, su efecto sobre la anisotropia
sismica y reologia de la corteza ha cobrado especial relevancia recientemente (e.g. Ji et al.,
2013; Ko y Jung, 2015; Weiss et al., 1999).

Los principales sistemas de deslizamiento identificados en cristales de hornblenda
deformados experimentalmente o de forma natural son (100)[001] (e.g. Berger y Stinitz, 1996;
Cao et al., 2010; Diaz Aspiroz et al., 2007; Gapais y Brun, 1981; Getsinger y Hirth, 2014; Ji et
al., 2013; Kitamura, 2006; Ko y Jung, 2015; Mainprice y Nicolas, 1989; Shelley, 1994; Tatham
et al., 2008), (010) [001] (e.g. Diaz Aspiroz et al., 2007; Ko y Jung, 2015) y (hk0) [001] (e.g.
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Dollinger y Blacic, 1975; Jiang y Skrotzki, 1996; Rooney et al., 1975; Skrotzki, 1992). Ademas,
algunos estudios también han revelado que las maclas predominan en el plano (100) frente al
plano (-101) (e.g. Biermann, 1981; Biermann y Van Roermund, 1983; Cao et al., 2010;
Cumbest et al., 1989; Dollinger y Blacic, 1975; Hacker y Christie, 1990; Imon et al., 2002;
Kenkmann, 2000; Morrison-Smith, 1976).

La presencia de orientacién preferente en la hornblenda indica que el creep de
dislocaciones es el mecanismo de deformacion dominante a grandes temperaturas,
acompanado habitualmente por recristalizacién dinamica o rotacidon rigida de granos,
particularmente a menores temperaturas (e.g. Berger y Stinitz, 1996; Cumbest et al., 1989;
lldefonse et al., 1990; Imon et al., 2004; Kanagawa et al., 2008; Shelley, 1994). Aun a menores
temperaturas la deformacion se puede acomodar mediante procesos de disolucién y
precipitacion (e.g Diaz Aspiroz et al., 2007; Stokes et al., 2012) o ya en facies de esquistos
verdes (<500 °C) se pueden producir procesos cataclasticos en presencia de fluidos (e.qg.
Berger y Stlnitz, 1996; Brodie y Rutter, 1985).

2.4.5 Clinopiroxeno

El clinopiroxeno es el mayor constituyente mineral de la corteza oceanica y el manto
superior (e.g. Birgmann y Dresen, 2008). Poco se conoce en torno a la orientacion preferente
del didpsido, ya que la mayor parte de los estudios han sido realizados sobre onfacitas en
eclogitas, pero los datos disponibles indican una fuerte similitud con el anfibol. En general, la
orientaciéon preferente caracteristica del clinopiroxeno muestra una distribucién de los polos
(010) normales a la foliacion y las direcciones [001] paralelas a la lineacién de la roca para la
onfacita (e.g. Bascou et al., 2001; Brenker et al., 2002; Buatier et al., 1991; Godard y van
Roermund, 1995; Mainprice y Nicolas, 1989; Skrotzki, 1994; Van Roermund, 1983; van
Roermund y Boland, 1981) y para el diépsido (Gomez-Barreiro et al., 2015). Sin embargo, otros
sistemas de deslizamiento han sido definidos para un clinopiroxeno deformado de forma
natural, como el sistema (100)[001] (e.g. Mainprice y Nicolas, 1989; Philippot y van Roermund,
1992). Por debajo de los 800° C y para una alta deformacion interna dominan las maclas en los
planos (100) y (001) (Avé Lallemant, 1978). En experimentos de deformacién experimental, a
mayores temperaturas el creep de dislocaciones, el creep por difusion y la recristalizacion
dinamica controlan la deformacién, dependiendo de la microestructura y la tasa de esfuerzo
aplicada (e.g. Bystricky y Mackwell, 2001; Mauler et al., 2001). Asimismo, los sistemas de
deslizamiento (100)[001], (010)[100] y {1-10} 1/2<110> han sido documentados en
monocristales a unas temperaturas de 800 a 9002 C (Ingrin et al., 1992), y a temperaturas aln
mayores (> 1000 °C) dominan los sistemas {1-10} 1/2<110>y {110} [001] (Amiguet et al., 2010;
Ingrin et al., 1991; Raterron et al., 1994).

2.4.6 Feldespato potasico (ortoclasa)

El feldespato potasico es el componente principal en algunos tipos de rocas,
especialmente granitoides, y se desarrolla bajo un amplio rango de condiciones metamorficas,
desde facies de esquistos verdes hasta facies eclogiticas (e.g. Altenberger y Wilhelm, 2000;
Pryer, 1993). Por ello, su comportamiento frente a la deformacion es importante para el estudio
de la reologia de la corteza continental (e.g. Behrmann y Mainprice, 1987).

Pocas investigaciones se han centrado en estudiar la orientacion preferente de este
mineral monoclinico. Entre las que destacan, aplicando una deformacién artificial, los
experimentos de (Scandale et al.,, 1983; Tullis y Yund, 1977). Todos coinciden en definir,
mediante TEM, el polo de (010) paralelo al plano de la foliacion. Varios estudios de
deformacion natural también concuerdan en ese dato (e.g. Debat et al.,, 1978). Sin embargo
discrepan sobre cual es la direccion de deslizamiento mas comun, como [101], [100], [001] o
1/2 [1-12] para Sacerdoti et al., (1980), [001] y [100] para Schulmann et al., (1996), [001] para
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Franék et al., (2006), y [100] para Martelat et al., (1999). Incluso este ultimo autor propone otro
sistema de deslizamiento, el (001)[100]. Sin embargo, estudios mas recientes (Ishii et al., 2007)
discrepan e introducen otros sistemas de deslizamiento alternativos para el feldespato
potasico, como son (100)[010] y (101)[010]. Al igual que las plagioclasas, los feldespatos
potasicos exhiben gran variedad de maclas, como pueden ser la macla de Carlsbad de tipo
penetrativo o de contacto y las maclas de Baveno y Manebach.

La activacion del creep de dislocaciones actua con ayuda del creep de disolucion y
precipitacion en el desarrollo de la orientacion preferente de la ortoclasa, asociada a procesos
de recristalizacién bajo facies de esquistos verdes ricos en fluidos (e.g. Hippertt, 1994), o en
facies anfiboliticas (e.g. Berger y Stlnitz, 1996; Menegon et al., 2008; Wintsch y Yi, 2002) e
incluso durante la anatexia (e.g. Alvarez-Valero et al., 2005).

2.5. Propiedades elasticas
2.5.1 Medida de la elasticidad

Las propiedades elasticas y las velocidades de propagacién de las ondas sismicas en
un agregado policristalino pueden calcularse mediante un método experimental. Este usa la
propagacion de ondas con una frecuencia conocida (variaciones en la resonancia natural,
fendmeno de dispersion foton-fotdén y la propagacién de ondas ultrasénicas) que atraviesan los
cristales individuales o agregados policristalinos que se quieren estudiar, para medir la
velocidad y la direccion de salida estas ondas, la elasticidad global y el médulo de cizallamiento
del agregado. Estos experimentos se llevan a cabo en condiciones controladas de presion y
temperatura para simular las condiciones internas de la Tierra y sus efectos en la propagacion
de las ondas sismicas (Bass, 1995; Liebermann et al., 1998; Stixrude, 2000).

Otra manera de determinar las propiedades sismicas de un agregado anisotropico, la
cual serd utilizada en este estudio, es mediante el célculo de la contribucidon de cada una de las
fases minerales que lo componen y estudiar su efecto en la velocidad de propagacion de las
ondas y su anisotropia. Para ello, se tienen en cuenta la presencia o ausencia de orientaciones
preferentes de la red cristalina u orientaciones de forma de cada una de los minerales, la
integracion de sus diferentes constantes elasticas (policristales), su volumen molar
(densidades) y su proporcion modal dentro de la roca. En este apartado se presenta un
resumen, definiendo las constantes elasticas y sus propiedades relativas a la simetria del
cristal.

2.5.2 Constantes elasticas

El término deformacién elastica hace referencia a una deformacion interna instantdnea
con el esfuerzo aplicado y reversible cuando dicho esfuerzo es retirado. Esa deformacion
reversible propaga una onda sismica por el medio cristalino. La ley de Hooke explica la relacion
linear entre la deformacion interna ¢ (strain) y un esfuerzo aplicado o (stress). Para que se
cumpla, el esfuerzo debe ser aplicado durante un periodo reducido de tiempo o a bajas
temperaturas.

o= Me

donde M es una constante elastica, comunmente medida en GPa. Para un material
isotrépico, solo hay dos tipos de deformacion interna, llamadas deformacion interna volumétrica
y deformacion interna de cizalla. La respuesta de un material debe ser la misma para todos los
tipos de deformacion interna de cizalla. En consecuencia y ya que tanto el esfuerzo como la
deformacion interna son tensores de segundo rango,

O-l'j = /15U Ekk + 2H€L'j
k
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donde 1y u son las constantes de Lamé y §;; es la delta de Kronecker (§;; = 1 para i =
J,6;j =0parai= j). Entonces el modulo de volumen (bulk modulus), o incompresibilidad K es,

2 .
K= 1+ 5/.1, Oij = 2#51']' = 2Tij(l *J)

donde 7;; = 0;;/2 es el esfuerzo de cizalla y u es el médulo de cizalla.

Considerando una compresion uniaxial lo largo de la direccién x4, todos los
componentes de la matriz de esfuerzos tienen un valor cero, excepto o;;. En este caso la
ecuacion de la deformacién interna se convierte en,

011 = Az g T 2UE; O = /12 Exi T 2UEpy = 0; 033 = /12 Exe T 2UEz3 =0
K K 3

La relacion o coeficiente de Poisson ese define como:

€22 €33

V= ——=——

€11 €11

2 3K — 2u 3(K/u) —2

T 204w 26K+ 2BK/w+ 1D

De ahi se deduce que la velocidad de las ondas sismicas V, y Vs en un medio is6tropo
se rige por las siguientes férmulas, dependiendo de la densidad p del medio que atraviesen,

K+3
VP: 3# VS: E
P P

Esta aproximacion de la elasticidad en un medio isétropo es correcta, pero la mayoria
de los minerales que componen la Tierra son cristales que muestran un grado de anisotropia.
Por ello, se necesita utilizar constantes elasticas C;j,, de cuarto rango considerando el esfuerzo
y la deformacidn interna como tensores de segundo rango. Entonces,

g = Z Cijki €nt
Xl

siendo C;j,, un tensor de cuarto orden representado en una matriz de 3x3x3x3=81
elementos. Habitualmente los tensores de elasticidad se expresan bajo la notacién de Voigt, en
una matriz de 6x6=36 elementos (Karato, 2008). Aunque las constantes elasticas se
expresarian como un tensor de segundo rango (C,,) con esta notacion, son tensores de cuarto
rango y por tanto, cuando uno realiza una transformacion de coordenadas, hay que volver a la
notacion completa y seguir la regla para la transformacion de un tensor de cuarto rango.

Cijr1(3x3x3x3) = Cpq (6x6)
p=i=jsii=jiq=k=Ilsik=1
p=9—i—-ijsii#j;q=9—-k—-Isik #L
C11 Cyp €13 C1g Cy5 Cog
C21 Cap Ca3 Gy Co5 Ce
_ | Cs1 C32 C33 C34 (35 C6
PA 1 Cy1 Caz Ca3 Caq Cys Cye

C51 CSZ C53 C54 C55 C56
C61 C62 C63 C64 C65 C66

La propagacion de las ondas sismicas en un material anisétropo es dependiente de las
direcciones de propagacién comunes en los cristales que forman los materiales del estudio y
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de la simetria de sus constantes elasticas (Lloyd y Kendall, 2005). Si considera que C,, = Cqp,
todas las matrices que representan las propiedades elasticas son simétricas respecto de su
diagonal. Dependiendo del sistema cristalino del mineral que estemos trabajando, la matriz que
forman las constantes elasticas tendra un nimero de constantes elasticas independientes, es
decir, que no se pueden repetir dentro de la matriz. El sistema triclinico tiene un mayor nimero
de elementos independientes en la matriz, 21. Con el aumento en la simetria del cristal, hay
una reduccion progresiva de las constantes elasticas independientes, por lo que los minerales
del sistema monoclinico tiene 13 mddulos independientes, el sistema ortorrombico 9, el
simetria trigonal y el tetragonal, 6 o 7, el hexagonal 5 y los minerales cubicos, 3 modulos
elasticos independientes (Tabla 2.2). Para una informacién mas detallada sobre la simetria de
las constantes elasticas dentro de sus matrices, consultese Nye, (1985).

Sistema cristalino Numero de constantes Minerales utilizados en este estudio
elasticas
independientes

Cubico 3 Granate
Hexagonal 5
Tetragonal 6,7
Trigonal 6,7 a-Cuarzo
Ortorrémbico 9
Monoclinico 13 Hornblenda, Ortoclasa, Didpsido, Biotita
Triclinico 21 Plagioclasa, distena

Tabla 2.2. Relacion del numero de constantes elasticas independientes con sus sistemas cristalinos.
2.5.3 Calculo de las propiedades elasticas de un agregado cristalino

El primer paso para el calculo de la velocidad de propagacion y la anisotropia de las
ondas sismicas de un material o agregado anisotrdpico, en este caso una roca, es calcular las
propiedades elasticas de todos los cristales con la misma composicién mineral, e.g. las
propiedades elasticas del conjunto de cristales de cuarzo. Se las conoce como las propiedades
elasticas del policristal. Luego es indispensable conocer cémo se distribuyen y se disponen
dentro de la roca las diferentes fases minerales, es decir su textura. Esto se determina
utilizando la ODF para cada una de las fases del agregado mineral. Ademas, se necesita
conocer el sistema de referencia de la muestra, para poder rotar la constante elastica de cada
policristal de forma coherente con la del agregado.

Matematicamente, la constante elastica del agregado mineral sera dada por la
integracion o la suma de todas las constantes elasticas de cada policristal con un cierto
volumen V y una orientacién g. Por ejemplo, sumar las constantes elasticas de los policristales
de plagioclasa, hornblenda, diépsido y granate, para conocer la constante elastica de una
anfibolita.

< Gy >™= [ Cy (@) F0)+ dg

<Cow>"= ) Cyu (9) V()

donde C;;; es la constante elastica del agregado m y V(g) representa fraccion
volumétrica de un cristal con una orientacion preferente g. Existen varias estimaciones o
medias simples suponiendo constante la deformacion interna (Voigt, 1928) o el esfuerzo
(Reuss, 1929) dentro del volumen del agregado mineral. Los resultados pueden ser similares
en los agregados policristalinos compuestos de cristales elasticamente y razonablemente
isotrépicos y equiaxiales, pero puede variar cuando los granos poseen alta anisotropia de
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forma y elastica, e.g. en silicatos (e.g. Wenk et al., 2012). La media de Voigt proporciona
valores mayores que la media de Reuss (Mainprice et al., 2000). Ademas, otro tipo de
estimaciones intermedias puede llevarse a cabo como media aritmética (Hill, 1952) o media
geométrica (Matthies y Humbert, 1995).

Para obtener la velocidad sismica en el agregado se necesita resolver el determinante
de la ecuacion de Christoffel (Nye, 1985):

det|Cijus - X - Xj — pV25y|
det|Ty, — pV28y

En esta ecuacion, C;j, es el tensor de proporcionalidad de cuarto orden con relacion a
los tensores de esfuerzo X; y deformacion interna X;, Ty (matriz simétrica de 3 x 3 de
Christoffel) es la expresion de la direccion de propagaciéon de una onda, §,; es la delta de
Kronecker, p la densidad media del conjunto del agregado y V es la velocidad de un fase en
una direccion determinada. La resolucion de esta ecuacion puede proporcionar tres resultados
diferentes. La primera solucion es la velocidad de las ondas compresionales (V,), cuya
direccion de polarizacion es paralela a la direccidon de propagacion. Las otras dos soluciones
corresponden a las ondas transversales (Vs), para cuyas direcciones de polarizacién son
perpendiculares a la direccion de propagacion (Fig. 2.21). Esta ultima se divide en dos, una
mas veloz (Vs,)y otra més lenta (Vs,). Como la constante elastica es simétrica, la matriz
Christoffel también lo sera, de manera que cada una de estas tres soluciones poseera un
vector de desplazamiento que es perpendicular a los otros dos.

Vp,

Vs, -

Figura 2.21. Diagrama esquematico que muestra la propagacion de la ondas compresionales (V) y las
ondas transversales (Vs), cuyas direcciones son perpendiculares a la direccién de propagacion de la onda,
en un sistema de referencia estructural. Los subindices indican los componentes de la propagacion de las
ondas. Modificado de Barruol & Mainprice (1993).

Para calcular las propiedades sismicas de los agregados utilizados en este estudio
(Tabla 2.3), se han utilizado las constantes elasticas del monocristal a temperatura ambiente
para la hornblenda (Aleksandrov y Ryzhova, 1961), diopsido (Isaak et al., 2006), cuarzo
(Heyliger et al., 2003), andesina (Kaercher et al., 2014), granate (Jiang et al., 2004), ortoclasa
(Hearmon, 1984), biotita (Militzer y Kaercher, unpublished) y distena (Yao et al., 2007).
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Cj A) Single Crystal
Hbl Cpx Grt PI Qtz Or Bt Ky
Gpa Alsﬁgg\rgv & Isaak et al., | Jiang et al., | Kaercher et | Heyliger et | Hearmon et Ilzlallltletrzfr:e% Yao et al,
1961 ’ 2005 2004 al., 2014 al., 2003 al. 1984 unpublishéd 2007

c1 116.00 228.10 304.40 99.20 87.26 105.00 46.60 363.30
Cc12 44.90 78.80 110.30 50.30 6.57 36.00 17.15 102.30
C13 61.40 70.20 110.30 38.50 11.95 28.50 15.85 76.00
C14 0 0 0 9.60 -17.18 0 0 10.10
C15 4.30 7.90 0 -0.20 0 0 0 23.60
C16 0 0 0 -1.10 0 -12.90 2.27 7.00
Cc22 159.70 181.10 304.40 169.40 87.26 59.60 177.50 363.40
c23 65.50 61.10 0 22.00 11.95 36.20 38.40 107.80
C24 0 0 0 -4.80 17.18 0 0 -21.80
C25 -2.50 5.90 0 -2.10 0 0 0 -0.10
C26 0 0 0 -2.50 0 -11.90 -22.90 2.70
C33 191.60 245.40 304.40 165.20 105.8 158.00 178.50 363.30
C34 0 0 0 8.70 0 0 0 -27.00
C35 10.00 39.70 0 6.70 0 0 0 -13.70
C36 0 0 0 -9.30 0 -5.70 -6.88 -6.10
C44 57.40 78.90 94.60 25.10 57.15 37.00 69.80 164.00
C45 0 0 0 -0.50 0 -2.60 -12.90 -15.70
C46 -6.20 6.40 0 -0.30 0 0 0 -2.40
C55 31.80 68.20 94.60 28.50 57.15 13.90 12.90 103.70
C56 0 0 0 0 -17.18 0 0 1.90
C66 36.80 78.10 94.60 37.50 40.34 20.30 12.90 120.90
pgcm?® 3.150 3.290 4.155 2.720 2.660 2.563 2.800 3.670

Tabla 2.3. Constantes elasticas de los monocristales utilizados para este estudio.

cuando las texturas son fuertemente asimétricas. La primera forma se define como,

2.5.4 Anisotropia sismica

La variacién de la velocidad de la onda elastica con la orientacion de su direccién de
propagacién se conoce como anisotropia azimutal (AV,). Para este estudio, ha sido
determinada en dos formas diferentes, ya que una velocidad media puede ser dificil de definir

AVp(%) = 200 Vpmax — Vemin) / Vemax + Vemin)

y la segunda manera utiliza el concepto de Birch, (1961) para normalizar la velocidad
media, medida a lo largo de ejes X, Y, Z de muestra (Fig. 2.22). Se calcula como,

A VP (xz)

(VPmax - VPmin)

= 100 -

AV

VPmean

XZ

; VPmean

_ (Vox + Vpy + Vpz)

Vp

4

3

Figura 2.22. Sistema de referencia en una figura de polos para la medicién de la anisotropia AVP(XZ)
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La anisotropia siempre viene dada por un valor numérico, un porcentaje (%), que
proporciona una indicacion de la propagacion de las ondas dentro de un material anisétropo.
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2.5.5 Implicaciones macroscopicas

La elasticidad refleja la naturaleza de los enlaces quimicos y la estructura cristalina de
los minerales. La activacién de diversos sistemas de deslizamiento dominantes en los
diferentes minerales que componen una roca provocara la modificacion de las propiedades
elasticas del conjunto de la roca. La presion y temperatura también controlan las propiedades
elasticas. Es decir, si la estructura cristalina ha sufrido uno o varios procesos de deformacion,
esto se vera reflejado en sus constantes elasticas (Barruol y Mainprice, 1993).

Por otra parte, la propagacion de las ondas sismicas en un material esta parcialmente
controlada por la elasticidad. Sus velocidades se utilizan para el estudio detallado de la
composicion del interior de la Tierra y su dinamica. Uno de los modelos de velocidad existentes
es el PREM (preliminary reference Earth model- modelo de la Tierra preliminar de referencia)
desarrollado por Dziewonski y Anderson, (1981). Es un modelo unidimensional en el que todos
los parametros fisicos cambian sélo con la profundidad (Fig. 2.23). En este modelo, la Tierra se
divide en varias capas, la corteza, manto superior (~400 km), zona de transicion (~400-670
km), manto inferior (~670-2890 km) y nucleo (~2890-6370 km).

density #1@/m°)
[6)]

Seismic wave velocity (km/s),
o =
= »

1000

Q, P (GPa)

500

inos P/r;,_-

./ . .V}S—Q?—

1 Il 0
0 1000 2000 3000 4000 5000 6000
Depth (km)

0

Figura 2.23. Modelo PREM de la estructura de la tierra. Modificado de Dziewonski & Anderson(1981). Vp
(km/s), velocidad de las ondas P; Vs (km/s), velocidad de las ondas S; p densidad; P presion.

Sin embargo, hasta ahora se ha explicado la propagacion de estas ondas a través de
un medio is6tropo, sin tener en cuenta las variaciones azimutales de las ondas P, las
discrepancias de dispersion de ondas superficiales y el efecto de birrefringencia en las ondas S
(Fig. 2.24). En un medio iso6tropo los elementos que lo componen poseen una distribucion
aleatoria, al contrario que un medio anis6tropo donde los materiales que lo constituyen reflejan
algun tipo de organizacién interna. Los materiales anisétropos estan relacionados con
variaciones laterales presentes en la Tierra (e.g. Mainprice, 2007).
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Figura 2.24. Grafico explicativo de la birrefringencia de las ondas S al atravesar un medio anisétropo y su
posible respuesta en el interior de la Tierra. Extraido de http://garnero.aus.edu.

La polarizacion de las ondas sismicas en la corteza superior sucede por la presencia
de fallas y fracturas alineadas en una direccion dominante (Crampin y Booth, 1985; Kaneshima,
1990). Este efecto podria estar relacionado con la presencia de rocas sedimentarias, la
alineacion preferente de los poros (SPO) o el crecimiento de minerales orientados y/o
precipitados a partir de una solucion (Kanitpanyacharoen et al., 2011; Valcke et al., 2006; Wenk
et al., 2008). Sin embargo, en la corteza inferior, la fuerte anisotropia sismica predominante en
ciertas regiones parece ser debida a la deformacién plastica de los minerales que la componen,
mostrando una fuerte orientacién preferente (e.g. Bascou et al.,, 2001; Gémez-Barreiro y
Martinez Catalan, 2012; Mainprice et al., 2000; Menegon et al., 2008; Siegesmund y Kern,
1990). No obstante la comprension de la anisotropia sismica en rocas de la corteza terrestre
estd mucho menos avanzada que en el manto debido a que las zonas con una fuerte
anisotropia en la corteza (e.g. zonas de cizalla) estan limitadas a regiones estrechas con
espesores que, en general, son menores que la longitud de las ondas sismicas comunes. Por
ello, el efecto de anisotropia es muy débil o nulo en el caso de las ondas sismicas que tienen
gran longitud de onda (e.g. Silver, 1996). Ademas, la presencia predominante de fases
mineraldgicas de baja simetria hace que su interpretaciéon sea compleja.

La justificacion de las diferencias en la velocidad y la direccion de propagacién de las
ondas sismicas, tanto primarias como superficiales, en el manto superior se atribuye al
desarrollo de la orientacion preferente de minerales, particularmente olivino y ortopiroxeno (e.g.
Nicolas y Christensen, 1987; Tommasi et al., 2000). Estudios de Beghein y Treampert, (2003);
Montagner y Kennett, (1996); Trampert y van Heijst, (2002) mostraron evidencias de una
polarizacion en la zona de transicion. Sin embargo, el significado geodinamico de esta
observacion es controvertido. La ausencia de una fuerte anisotropia en la mayor parte del
manto inferior, y la presencia de anisotropia significativa en la capa D” se pueden explicar de
forma natural por la dinamica de la conveccién del manto y la naturaleza general de los
mecanismos de deformacion en los agregados policristalinos presentes (Karato, 2008). Sobre
el rol de los posibles minerales que actuan existe una amplia literatura al respecto (e.g.
Kaercher et al., 2012; Wenk et al., 2011b).
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Metodologia

3.1. Naturaleza de la onda y dispersion de Bragg

La difraccién es un fendmeno fisico de interferencia causado por la dispersién de una
onda al encontrarse con un obstaculo en su trayectoria de propagacién. Ocurre con cualquier
tipo de onda, ya sea acustica, sismica o electromagnética, etc. La difraccion emplea la dualidad
onda-particula de neutrones, electrones o rayos X, para la determinaciéon y la comprension de
las estructuras cristalinas; y para conocer las posiciones que ocupan los atomos en dentro de
esas estructuras.

La geometria de la difraccion de los cristales tiene que cumplir las condiciones
expresadas en la ley de Bragg. Esta ley describe el principio de difraccion de los neutrones,
rayos X o cualquier otra onda electromagnética, en términos de la reflexion, dentro de los
planos cristalinos de un material, que son caracterizados por un indice triple hkl/ y conocidos
como los indices de Miller. Los planos paralelos que tienen los mismos indices estan
igualmente espaciados por una distancia du,. Para una longitud de onda (A) dada, los
neutrones o rayos X penetran dentro del material con un haz incidente de angulo 6 donde la
reflexion ocurre en miles de planos paralelos consecutivos hkl. Los haces son reflejados en la
misma direccién y con un angulo 6, ocurriendo una superposicién de los rayos difractados, y
satisfaciendo la ecuaciéon de Bragg:

Zdhklsing = nﬂ.
donde n es un numero entero que indica el orden de la reflexién.

Haz Incidente Haz Difractado

i? _ distancia
planos bkl interplanar
at(’)micos_e_ N _Q I i) {9_ a G i

Figura 3.1. Representacion esquematica de la Ley de Bragg, donde n es el orden de la reflexion.
3.1.1 Geometria de la difraccion.

La geometria de la difraccion se representa de manera simplificada con la ayuda de la
esfera de Ewald (Fig. 3.2). Su radio es 1/A cuando cada vector reciproco h = {hkl} toma todas
orientaciones posibles. Los extremos de los vectores forman una esfera, llamada esfera del
polo {hkl}, con centro en O’ y radio || h ||. Cada esfera del polo intercepta la esfera de Ewald en
un circulo menor, porque los rayos difractados se distribuyen en forma de cono con su eje
paralelo al haz incidente desde el origen O con un angulo medio de 26 Con estas
condiciones, los vectores de la esfera de polos que tengan su extremo dentro de la esfera de
polo cumpliran la ley de Bragg, y su haz difractado formara los llamados anillos de Debye-
Scherrer en un detector plano.
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Figura 3.2. Representacién simplificada de la esfera de Ewald en dos dimensiones.

En el caso materiales con orientacion preferente o textura, los extremos del vector
reciproco estaran alrededor de zonas llamadas polos, estas zonas pueden ser muy puntuales
en los casos de cristales unicos (single crystals) o de policristales con una fuerte orientacion.

3.1.2 Representacion de la difracciéon

Habitualmente la difraccion se representa mediante un patron de difracciéon. Es una
grafica que expresa el recuento de un detector frente a una distancia, ya sea la distancia
interplanar o el angulo de Bragg (26). En la Figura 3.3 se puede observar una representacion
simplificada de la difraccién sobre un monocristal, un agregado monofasico intensamente
orientado y un agregado monofasico con orientacién al azar.
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Figura 3.3. (a) Patrén de difraccion en el caso de un cristalito o single cristal. (b) Patrén de difraccién para
un agregado monofasico orientado y (c) un agregado monofasico con orientacion al azar.

3.1.3 Calculo de la longitud de onda

La ecuacion de Broglie permite calcular la longitud de onda (1) de un haz de particulas,

ya sean neutrones o electrones, a través de la constante de Planck h, la masa m y la velocidad
v de la particula (Dingley et al., 1995):
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3.2. Interaccion de los neutrones con la materia

Un neutron es una particula elemental que se encuentra en el nucleo de los atomos.
Como todas las particulas de escala atdmica (protones, electrones, fotones, etc.) tiene caracter
y propiedades de onda (longitud de onda) y particula (masa). Debido a esta dualidad, los
neutrones pueden ser dispersados de forma inelastica, perdiendo o ganando energia durante
ese proceso. No obstante, si no hay transferencia significativa de energia, los neutrones
interactuan con el ndcleo sufriendo procesos de dispersion elastica e incluso de difraccion en
los planos cristalinos de la muestra si cumplen la ley de Bragg.

Los neutrones poseen unas propiedades Unicas que se detallaran a continuacion para
la investigacion de la materia condensada y, en particular, para el estudio de la textura mineral
en muestras geoldgicas.

3.2.1 Propiedades y aplicaciones

Principalmente los neutrones son dispersados por el nucleo de los atomos porque al
ser eléctricamente neutrales, tienen una carga neta de cero, y la interaccion electromagnética
con los electrones orbitales es casi nula. Ello provoca una absorcion mucho menor (u~1072) y
una mayor profundidad de penetracion de los neutrones frente a los rayos X (Knorr y Depmeier,
2006) posibilitando una mayor velocidad en el analisis de las muestras. Esto es relevante para
muestras geoldgicas irregulares, de gran tamano de grano (varios cms) 0 gran porosidad, ya
que permite usar una gran cantidad de muestra sin necesidad de preocuparse de la absorcion
(Winkler, 2006).
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Figura 3.4. Penetracion de los neutrones (color rojo), rayos X (color azul) y electrones (color amarillo) en
funcion del numero atémico del elemento. Extraido de Reiche (2012).

Ademas, la intensidad de la dispersion coherente de los neutrones es independiente
del numero atémico (Z) del elemento analizado, al contrario que la intensidad de los rayos X
que aumenta de forma proporcional con Z, ya que estos interactian fundamentalmente con la
nube de electrones del atomo (Fig. 3.5). Gracias a esta independencia, la difraccion neutrénica
puede ser usada para el estudio de elementos cercanos en la tabla periédica. Por ejemplo,
multiples minerales forman parte de soluciones sodlidas con elementos similares, y su
determinacién es fundamental para establecer la estabilidad termodinamica del sistema al que
pertenecen (Si/Al en feldespatos, Mg/Fe en biotitas, o Mn/Fe en olivino y perovskita). Esto es
practicamente imposible de distinguir usando rayos X (Redfern, 2006; Wenk, 2012). También
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debido a esta cualidad, los diferentes isétopos de los mismos elementos pueden ser
distinguidos con la difraccion neutronica (e.g. H, hidrogeno vy ’H, deuterio). Asimismo, la
dispersion de los elementos ligeros (hidrogeno, litio y berilio) es similar en magnitud al de los
pesados, de modo que también pueden ser detectados por difraccion de neutrones (Salzmann
et al., 2006).
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Figura 3.5. Grafica que representa la intensidad de la dispersién coherente de los neutrones (color rojo)
frente a la dispersién de los rayos X (color azul) en funcién del nimero atémico del elemento. Modificado
de Von Dreele (2006).

La intensidad de dispersion de los rayos X depende fuertemente del angulo de
difraccion (sin6/A). Mientras que en los neutrones aunque la intensidad disminuye un poco
debido a las vibraciones térmicas y otros efectos, la dispersién es isétropa, y no existe tal
dependencia angular de 6. Por ello, los picos de difraccidon a altos angulos se analizan mejor
mediante difraccion neutréonica. Ademas, los instrumentos de difraccién neutrénica utilizados
para este estudio proporcionan una excelente resolucién espacial (Vogel et al., 2004). Dado
que la senal de difraccién es mas fuerte, las estadisticas de granos son mejores que con rayos
X convencionales. Esto permite una mejor deconvolucion de los picos superpuestos en los
patrones de difraccion que habitualmente exhiben rocas polifasicas y minerales de baja
simetria, determinado de forma fiable su funcién de distribucion de orientaciones (ODF) y
obteniendo mayores intensidades en las figuras de polos (PFs).

La transparencia relativa a los neutrones en ciertos materiales (e.g. Boro/Cadmio),
debido a su alto grado de penetracion, permite su utilizacién para la construcciéon de
contenedores o0 escudos invisibles en la realizacién de investigaciones en ambientes como
enfriamiento (criostatos) y calentamiento, o en estudios dinamicos de desarrollo de la textura
bajo deformacion in situ (Van Petegem et al., 2016). También pueden construirse de Vanadio,
porque su senal de difraccion es muy baja, ya que su dispersidon coherente es muy pequena.

Aunque el neutrén no tiene una carga magnética neta, por lo que no interactua con la
carga del electron, si tiene un momento magnético (un=-0.9662-10'26J T'1), un espin de 1/2,

que interactia con los espines de los electrones desparejados de la muestra analizada
(Harrison, 2006). Generalmente, la intensidad de este dipolo magnético es inferior a la
interaccién nuclear y se desestima para el analisis textural. No obstante, esta dispersion
magnética se puede utilizar en algunos minerales ferromagnéticos con altas proporciones de
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Fe y Mn (e.g. magnetita o hematites) para la determinacién de estructuras magnéticas
complejas (Von Dreele, 2006).

3.2.2 Generacion de neutrones

Los neutrones utilizados experimentalmente no pueden ser producidos en laboratorio y
deben ser generados poco antes de su empleo, porque su vida media es de alrededor de
881.5+1.5 segundos (Nakamura et al., 2010). Principalmente existen dos mecanismos que
proporcionan neutrones como una herramienta de investigacion: a partir de reacciones de fision
nuclear llevadas a cabo en reactores nucleares, o por un proceso llamado fuentes de
espalacion. Ambos procesos han sido usados para la obtencién de resultados en esta tesis y
por ello se describen con mas detalle a continuacion.

3.2.21. Fision nuclear en ILL

Los reactores nucleares son una fuente fiable de neutrones empleando reacciones de
fision nuclear en cadena a partir de un nucleo pesado fisionable. La fision ocurre cuando un
nucleo de uranio enriquecido (235U), cuyo numero de neutrones superan en un 40% al numero
de protones, captura un neutron. El nucleo resultante excitado oscila hasta que la fuerza de
repulsion de Coulomb le obliga a dividirse en dos fragmentos de masa casi iguales. Cada fision
libera rapidamente (~-1O'15 s) dos o tres neutrones. Uno de estos neutrones libres hace posible
la reaccién en cadena, desencadenando la liberacién de una nueva generaciéon de neutrones.
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Figura 3.6. (a) Esquema de un proceso de fision y (b) un proceso de fuentes de espalacion. Modificado de
www.weltderphysik.de.

Cada evento de fision produce un energia (energia cinética, radiacion beta y gamma)
de alrededor de 200 MeV y se producen aproximadamente 3-10"® eventos de fision por
segundo (Vogel y Priesmeyer, 2006). En este proceso lo dificil es mantener un flujo constante
de neutrones, para lo que se emplean grafito y berilio como reflectores para reducir la pérdida
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de neutrones del nucleo y materiales absorbentes de neutrones como boro o cadmio con el fin
de ralentizar y controlar la reaccién en cadena para enfriar la temperatura del combustible
(UO,) del reactor. El reactor nuclear de alto flujo del ILL (Institut Laue-Langevin, Grenoble,
Francia) utilizado para este estudio, produce el flujo continuo de neutrones mas intenso del
mundo, obteniendo 1.5-10"° neutrones por cm?s™, con una potencia de 58.3 megavatios (MW).

3.2.2.2. Fuentes de espalacion en LANSCE

El término espalacion describe una compleja serie de reacciones iniciadas por la
colisién de particulas de alta energia contra nucleos pesados (Plomo, Wolframio, Tantalio o
Mercurio). En LANSCE (Los Alamos Neutron Science Center, Nuevo México, EE.UU.) se
utilizan iones de hidrégeno, cargados positivamente y sin electrones (H”, protén) o cargados
negativamente y con dos electrones (H) producidos por un domo del alto voltaje Cockcroft-
Walton. Estos iones son acelerados a energias de 800 MeV empleando un acelerador lineal
(800 m) por etapas en el vacio a partir de ondas eléctricas. Luego, los iones de hidrégeno
positivos, despojados de sus electrones, se inyectan en un anillo de almacenamiento de
protones (PSR) de 30 metros de diametro que los convierte en un intenso estallido de protones
de 125uA de corriente. Posteriormente son dirigidos mediante campos magnéticos contra dos
cilindros de wolframio produciendo un promedio de 20 neutrones, con diferentes energias, por
cada proton utilizado (Lisowski y Schoenberg, 2006). El proceso de espalacion se ilustra en la
Figura 3.6b. En este fendmeno no sucede una reaccion en cadena como en los reactores
nucleares, por ello, las fuentes de espalacion operan en un modo pulsado, por ejemplo,
enviando 20 pulsos de protones por cada segundo.

Las fuentes de neutrones de LANSCE producen del orden de 10'® neutrones por cm’'s”
! y tienen la ventaja frente a los reactores que la corriente de protones es ilimitada y por ello
puede generar una inmensa cantidad de neutrones. Sin embargo esa produccion en reactores
no es alcanzable debido a la seguridad de los reactores. Ademas, las fuentes de espalacion
son, debido al flujo de neutrones, ideales para las medidas en tiempo de vuelo (Time of Flight,
TOF).

3.2.3 Moderacion neutrdonica

Tanto los neutrones generados inicialmente por reactores (~2 MeV) como por fuentes
de espalacion (~30 MeV) tienen energias demasiado altas para ser utilizados en la
investigacion de las texturas. La ecuacion de Broglie nos permite relacionar la energia cinética
E con la longitud de onda 1 mediante la constante de Planck h:

pZ 3 (hk)z 3 hZ
2m, 2m, 2m,A2

E=§mnv2=

donde p es el momento, m, la masa del neutrén (1.67492728-10'27 kg), v la velocidad
de una particula y k = 2n/A es la amplitud de la onda vector de esa particula. Para medir la
estructura cristalina de una roca mediante dispersion, la longitud de onda de los neutrones
tienen que ser del mismo orden que la distancia interatémica d,,; estudiada. Luego la energia
de los neutrones debe reducirse varios érdenes de magnitud desde de ~30 MeV (espalacion) o
~2 MeV (fisién) a varias decenas de meV para que sean Utiles. Esta perdida de energia
cinética, conocida como moderacion, sélo puede producirse mediante la colisién inelastica de
los neutrones con otros nucleos que no tengan carga. Para ello se guian los neutrones a través
de materiales como el agua, el hidrogeno o el metano. Por ejemplo, una capa de agua pesada
(D20) a 35° de 2.5 cm es suficiente para descender la energia del neutrén siete ordenes de
magnitud (Reiche, 2012).

La energia del espectro de neutrones después del proceso de moderacion puede
conocerse mediante la siguiente formula:
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3
E = EKBT

Donde Kj es la constante de Boltzmann y T la temperatura del moderador, dando
como resultado una intensidad maxima ligeramente inferior a esa energia, ya que la
denominada distribucion Maxwelliana de los neutrones después de la moderacidon es
ligeramente asimétrica (Fig. 3.7). Los neutrones resultantes a temperatura ambiente se
denominan neutrones térmicos que gozan de energias (10-100 meV) y longitudes de ondas (1-
3 A) propicias para el estudio de la estructura cristalina a nivel atémico, siendo su velocidad de
~1000 m/s (para mas detalle, ver Carpenter y Loong (2015).
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Figura 3.7. Flujo de neutrones como funcién de la energia para las diferentes temperaturas del moderador
del reactor nuclear de ILL y para las fuente de espalacion de LANSCE. Extraido Vogel & Priesmeyer
(2006).

3.2.4 Deteccion de neutrones

Puesto que los neutrones son particulas sin carga son dificiles de detectar, y para su
registro electrénico deben ser convertidos en particulas cargadas. Para la deteccion de
neutrones térmicoss se emplean principalmente contadores de centelleo (scintillation) o
contadores de gas (e.g. Festa et al., 2011). Los dos difractémetros usados para esta memoria,
HIPPO-LANSCE y D1B-ILL, utilizan contadores de gas. Estos detectores consisten en un
cilindro de metal relleno del isétopo *He a 5-10 bars, aunque antiguamente se utilizaba BF;
enriquecido con '°B en el difractémetro D1B, unido mediante un cable a un anodo. Entre el
anodo y el cilindro se aplica un gran voltaje. Entonces un neutrén puede ser detectado segun la
siguiente reaccion: *He +n — *H+ 'H. Liberando una energia de 0.765 MeV y generando
particulas cargadas que son aceleradas en un campo eléctrico. Estas producen una reaccion
en cadena debido a las colisiones con las moléculas de gas, generando un impulso eléctrico en
el anodo o el catodo. Estos cilindros pueden ser empleados como detectores sensibles a la
posicion (PSD -positon sensitive detector), utilizando la sefal para mostrar la localizaciéon de
una particula. Este tipo de detectores tienen algunas desventajas frente a los detectores de
centelleo, como son el mayor tiempo de reposo después de su uso y el posible agotamiento del
He. Uno de los problemas de la deteccién es la discriminacion de los rayos y producidos por la
interaccién de los neutrones. La correcta distribucidon y posicién de los detectores, segun las
caracteristicas del difractémetro, evitara la creacion de zonas muertas logrando una mejor
resolucién espacial. Se discutira la configuracion de los detectores en cada difractdmetro en
siguiente apartado.
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3.2.5 Configuracion experimental

La diferencia de la geometria de Ilos difractobmetros estd determinada
fundamentalmente por el espectro de longitudes de onda incidentes elegidas para la
investigacion. Es decir, si se utiliza una longitud de onda especifica o0 se emplea todo el
espectro de longitudes de onda disponibles para el analisis textural.

3.2.5.1. Difraccion neutrénica monocromatica

El andlisis cuantitativo de la textura mediante difraccion neutrénica usando radiacién
monocromatica se realiza seleccionando una longitud de onda especifica, acorde a la ley de
Bragg, para un determinado conjunto de espaciados reticulares d;y en diferentes direcciones
de la muestra. La seleccion de las longitudes de onda se realiza empleando un monocromador
de cristal unico en una orientacion particular, 6,,, también conocido como colimador. A menudo
se emplea Cu (111) para dar 1 = 1.289 A o grafito pirolitico (0002) A = 2.522 A (Wenk, 2006).

Esta técnica es utilizada en reactores nucleares de experimentacion y requiere grandes
colimadores y grandes PSDs. Si no se dispone de ellos, se debe consumir tiempo moviendo la
muestra o los detectores para conseguir una mayor cobertura angular y obtener un histograma
de intensidad en funcion del angulo de difracciéon (/(6)). Algunos instrumentos utilizan
detectores puntuales escaneando todas las orientaciones mediante la rotacion de la muestra
sobre un goniémetro, variando el angulo de Bragg, siendo este proceso tedioso, similar al
utilizado en rayos X convencionales. Otra posibilidad es emplear PSDs que registren
simultaneamente intensidades en un amplio rango 26 a lo largo de un anillo, en lugar de en un
punto (Bunge, 1982). Con el uso de un PSD de una sola dimensién (lineal o curva), de dos
dimensiones (camaras CCD) o incluso de tres dimensiones (area curva o cilindrica) se puede
reducir el numero de rotaciones de la muestra y por tanto el tiempo de analisis (Cockcroft y
Fitch, 2008).

3.2.5.1.1. Difractometro D1B

Uno de los instrumentos utilizados en este estudio ha sido el difractémetro de la linea
D1B, que emplea el alto flujo de neutrones disponibles del reactor nuclear en Instituto Laue-
Langevin (ILL). La radiacion monocromatica se obtiene de un monocromador de grafito
pirolitico (0002) con una longitud de onda de 2.522 A, dando un flujo de ~6-10° neutrones por
cm? s™ con un tamafio maximo de haz de 5 x 2 cm? (Chateigner, 2010). Es un difractémetro de
alta intensidad que cubre un rango angular de 0.8° a 128.8°. Los neutrones difractados son
recogidos por un detector curvado sensible a la posicién 2D (CAPS — Curved-Area Position
Sensitive detector) compuesto por 1280 células de >He repartidas a lo largo de 80°, con una
resolucién de 0.2°, en 20 (Zucali et al., 2014). El instrumento tiene instalado un gonidometro
para la rotacion de la muestra alrededor de dos ejes (y y ¢). La geometria del sistema en
detalle se ilustra en la Figura 3.8. Las intensidades se miden en diferentes direcciones de la
muestra mediante la rotacion de y de 0 a 90° y ¢ de 0 a 355°, con intervalos de 10° y un tiempo
de adquisicion de 20 segundos. El angulo de incidencia w se mantiene fijo a 35° del haz
incidente. Con esta configuracidon experimental se pretende la eliminaciéon de zonas muertas
(Clergeau et al., 2001; Kuhs y Hansen, 2006).
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Figura 3.8. (a) Esquema que muestra la configuracion experimental del difractémetro D1B y la distribucion
del detector dispuestos en forma de curva (tipo “banana”). (b) Fotografia del difractémetro.

Las muestras se expusieron 120 minutos al haz de neutrones obteniendo como
resultado 360 (36x10) analisis con una cobertura que puede verse en la Figura 3.13b. Las
combinaciones registran diferentes planos orientados de la red cristalina. La Figura 3.9. es la
representacion grafica en tres dimensiones de los 360 espectros medidos para una muestra. La
variacion de los picos en profundidad se debe a la textura y estas intensidades son
directamente proporcionales a las densidades de los polos.
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Figura 3.9. Espectro completo para una muestra de un paragneis en D1B-ILL.
3.2.5.2. Difracciéon neutrénica policromatica

Este método de medida de la textura utiliza neutrones policromaticos, donde estan
disponibles una gama de longitudes de onda entre 4,,,,, Y A.in, dejando los detectores en una
posicion fija, y establece un sistema que identifique la energia de los neutrones. El
procedimiento mas comun es la medicion del tiempo de vuelo (TOF) de los neutrones. Para
ello, utiliza choppers en el curso de los neutrones, desde los reactores nucleares o la propia
generacion de neutrones pulsados en fuentes de espalacion, para la medida del tiempo (Vogel
y Priesmeyer, 2006). Realmente se mide el tiempo que tarda un neutrén en viajar una distancia
L. Comparando el momento cuantico mecanico (ecuacién de Broglie) con el momento
mecanico clasico e incluyendo la ley de Bragg:

h ht

A= mav = an = Zdhkl sin @

nos damos cuenta que el espaciado dyq es directamente proporcional a la medida de
tiempo de vuelo del neutrén, ya que los demas parametros permanecen constantes. Para
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mejorar las estadisticas de recuento, multiples impulsos son registrados y se integran varios
detectores para realizar correcciones en Ly 6.

La diferencia mas importante en los experimentos con neutrones policromaticos frente
a los monocromaticos es que cualquier detector con un angulo de dispersion fijo registra un
patron de difraccion completo para cada orientacion de la muestra /(t). Ademas implementando
un sistema de varios detectores y utilizando neutrones TOF, se necesitan un menor nimero de
rotaciones de la muestra para realizar un analisis cuantitativo de la textura.

3.2.5.2.1. Difractometro HIPPO

El otro difractdmetro de neutrones utilizado para este estudio ha sido el difractémetro
de tiempo de vuelo HIPPO (High-Pressure Preferred Orientation) que se alimenta de los
neutrones pulsados generados en las fuentes de espalacién del centro de ciencia de neutrones
de los Alamos (LANSCE-Los Alamos Neutron Science Center). Este instrumento esta
optimizado para la medida de la textura con multiples detectores en diferentes posiciones.
Tiene una trayectoria desde el moderador de alto flujo a la muestra de 8 metros. El moderador
consiste en una capa de 2.5 cm de espesor de agua con una superficie de 13x13 cm?. El
acelerador de protones opera a 120 uA con un flujo de ~2.410" neutrones por cm?s™ con unas
energias del neutrén térmico menores de 0.4 eV. El rango de los neutrones TOF usados es de
0.5a 2.4 ms (Wenk et al., 2003).

Su sistema de detectores consta de 1360 tubos detectores *He a 10 atm de presién
dispuestos en mas de 50 paneles con forma de anillos conicos, también llamados bancos, con
angulos de difraccién de 150°, 90°, 40°, 20°, 10° alrededor de la direccion del haz incidente. La
superficie cubierta por los detectores asciende a 4.74 m?. El disefio del difractometro HIPPO se
muestra en la Figura 3.10.

. Paneles
Haz 35* Colimador a 1500 Compartimento
Neutrone para las muestras
Paneles
5’ a 900

Paneles
a 400
Paneles

(o}

Paneles

TOF
neutrons

Figura 3.10. Figura esquematica que muestra la disposicion de los paneles de detectores dispuestos en
forma de anillos con angulo de difraccién constante (150°, 90°, 40°, 20 °, 10°) donde también se puede
observar la localizacion del compartimento para la muestra. Extraido de Vogel et al. 2004.

Los detectores de angulo bajo poseen una pobre resolucion, pero si buenas
estadisticas de conteo. Debido a ello, los bancos de 10° y 20° no se utilizan para el analisis
textural. Sin embargo, los detectores de angulo alto tienen una excelente resolucion, pero las
intensidades recogidas son débiles, especialmente a grandes distancias interplanares dyy
(Vogel et al., 2004). Asimismo, s6lo es necesaria la rotacién del eje perpendicular al haz
incidente en varias posiciones (0°, 45°, 67.5° y 90°), proporcionando 4 x 30 = 120 espectros
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para el analisis posterior. Por tanto un total de 30 paneles con angulos de difraccion 150°, 90° y
40° son utilizados para detectar los neutrones policromaticos difractados por la muestra. Su
resolucién espacial se ilustra en la Figura 3.13a. La combinacién de todos los detectores
proporciona tiempos de exposicion de la muestra al haz de neutrones bajos, en este caso de

120 minutos.
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Figura 3.11. Siete patrones de difraccion registrados en HIPPO para una muestra de un paragneis.

La rotacion alrededor de un solo eje elimina la necesidad de un goniémetro de dos ejes
y deja un compartimento de muestras de gran tamano (75 cm de diametro) que puede
adaptarse a una amplia gama de equipos auxiliares como un cambiador automatico de
muestras, varias células de alta presion, criostatos, hornos, etc. (Losko et al., 2014).

Figura 3.12. Cargador automatico de muestras en HIPPO-LANSCE. Extraido de Vogel et al., (2004).
3.2.5.3. Comparacion de la resoluciéon espacial entre difractometros

La resolucién espacial se ha evaluado mediante la cobertura de las Figuras de polos.
Esta cobertura en ambos difractometros tienen una aceptable densidad de puntos pero su
distribucion es diferente. Su distribucién se observa en la Figura 3.13. El difractéometro D1B
tiene una mayor densidad de puntos y una distribucién mas regular en comparacién con el
difractometro HIPPO. Pero ambos muestran una ausencia de medidas en el centro, lo que evita

la creacién de artefactos (Matthies y Wenk, 1992).
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Figura 3.13. Comparacion entre la resolucion espacial en HIPPO y D1B
3.2.6 Preparacion de muestras

El procedimiento de preparacion de las muestras para difraccidon neutrénica es mas
sencillo que para la difraccidon de electrones retrodispersados, puesto que no necesita una
superficie pulida. Sin embargo, la orientacién de la muestras en el proceso de corte, segun los
criterios de foliacion y lineacién medidos en el campo, sigue siendo fundamental (e.g.
Passchier y Trouw, 2005). La baja absorcién de los neutrones permite la medida de muestras
con un tamafio considerable. Para que las estadisticas de contaje sean similares en todas la
rotaciones de la muestra dentro del difractémetro se decidié que las muestras tuviesen una
forma cilindrica. Por lo tanto, un fragmento cilindrico orientado perpendicular a la foliacién
(plano XY) de aproximadamente 1 cm® fue obtenido de cada una de las muestras para el
analisis textural (Fig. 3.14). Ademas la lineacién fue marcada en la parte superior del cilindro, la
cual nos ayudara para su correcta colocacion en el interior del difractometro. La exactitud y
precision del corte repercutira en la calidad de las figuras de polo obtenidas.

Sistema de Referencia
Z

Figura 3.14. Sistema de referencia del cilindro perforado en la muestra para el analisis mediante difraccion
neutrénica. Se puede observar la foliacion (Sm) y lineacion (Lm).
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3.3. Analisis de neutrones
3.3.1 Analisis combinado

Existen varios procedimientos para el analisis de datos de difraccion. Para muestro
estudio se ha elegido el analisis combinado (Combined Analysis, Chateigner, 2010), basado en
el método Rietveld, implementado en el software MAUD (Material Analysis Using Diffraction;
Lutterotti et al., 1999, 1997)I. El método Rietveld, propuesto inicialmente por (Rietveld, 1969),
es una técnica para estimar las intensidades debido a su eficiencia cuando se conocen las
estructuras cristalinas de la muestra. Es valido para todo tipo de analisis de difraccion
monocromatico o policromatico, tanto de rayos X convencionales, como luz de sincrotrén o
neutrones (Von Dreele, 2008). Este método utiliza toda la informacién del rango experimental
incluyendo informaciéon mas alla de los picos de difraccion. Las diferentes variables utilizadas

son:

e Caracteristicas instrumentales (curva de resolucion del difractometro, geometria
experimental, caracteristicas del detector, tamafo del haz incidente, desplazamiento o
desajustes de parametros del difractémetro, etc.).

e Parametros estructurales (parametros de la celdilla unidad, posiciones atémicas,
ocupaciones atémicas, vibraciones térmicas, etc.).

e Parametros microestructurales (tamano de los cristalitos y deformaciones internas,
defectos cristalinos, etc.).

e Caracteristicas de la muestra medida (orientacién preferente, esfuerzos residuales,
grosores, transparencia, contraste de absorcién, volumen de cada fase, factores de
grano (graininess), falta de homogeneidad, etc.).

El algoritmo de refinamiento se puede expresar minimizado de la siguiente forma:
M= e - gy
i

1
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i
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Figura 3.15. Patrén de difraccion calculado, en negro, y patrén de refinamiento, en rojo, para una cuarcita
utilizando el analisis combinado. Este ajuste tiene un valor Rey, de 8.48.

En esta formula, las mediciones son independientes, pero sus variaciones obedecen a
una distribucion de frecuencia normal. Si la suma se extiende a todos los puntos medidos en un
patron, las intensidades calculadas se determinan sumando las contribuciones de todos los
picos (Npeaks) para todas las fases (Npnases) que componen la muestra, ademas de la
contribucion del fondo (background) en cada punto:
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Nphases Npeaks

fi 2
If€ = Sp z 7z z Li|F;|"S;(26 — 26y )Py jA; + bkg;
j=1 ) k=1
Por tanto, los reflexion de los picos se describe desde diferentes términos, que se
detallara a continuacion. Nosotros ajustamos todas las variables, haciendo hincapié en la
caracterizacion textural de los diferentes constituyentes de las muestras.

3.3.1.1. Valor de fondo (background)

Se debe comenzar desarrollando la modelizacién del valor de fondo o background
(bkg;). Este se puede configurar utilizando dos enfoques diferentes. El primer enfoque es una
funcién polindmica de orden N, a través de 26:

Np

bkg(26) = ) a,(26)"
n=0
donde N, es el grado polinomial y a,, es el coeficiente polinomial, expresado en grados.
Sin embargo, el segundo enfoque es mas perfeccionista y realiza un suavizado punto por punto
utilizando un proceso de interpolacién. Para ello se sustituye la intensidad i por la intensidad
media de sus dos vecinos mas préximos 2N (Brickner, 2000):

El calculo se extiende para todos los puntos observados en el diagrama. Los puntos
que terminan en ambos lados del diagrama, o de los limites de una regién ignorada, también se
calculan de la misma manera, pero se afiladen mas puntos en ambos extremos.
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Figura 3.16. Ejemplo de background interpolado.
3.3.1.2. Factor de escala (scale factor)

El factor de escala, caracteristico para cada experimento y se calcula para cada fase.
Influye en la altura de los picos y se escribe de la siguiente forma:

fi
S~ = S —
] F VjZ
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donde S; es el factor escalar para cada fase, S es la intensidad del haz incidente, que
depende del tipo de experimento y por ende del instrumento, f; es la fraccion de volumen para
cada fase y V; es el volumen de celdilla de la fase (Sabine, 1985).

3.3.1.3. Factor de polarizaciéon de Lorentz

La correccion del factor de polarizacion de Lorentz (Lorentz-Polarization factor) L,
depende de la geometria del instrumento utilizado, la calidad de monocromador (angulo «), el
tipo de detector, el tamano del haz incidente frente al volumen de la muestra y la posicién
angular de la muestra (e.g. Snyder et al.,, 1999). Por ejemplo, para un experimento de
difraccion de polvo con un instrumento con una geometria Bragg-Brentano, el valor de este
factor esta definido por:

1 + P,cos?(26)

= P, = cos?(2
P 2(1 + Py)sin%fcosb h = cos”(20)

« 2
sin“ 6 cos 6
&
T

1+ cos® 26

'S
=
T

()
<
T

20

10 -

LORENTZ-POLARIZATION
FACTOR

0 .
0 45 90

BRAGG ANGLE 6 (degrees)

Figura 3.17. Factor de polarizacién de Lorentz para un instrumento con geometria Bragg-Brentano.
Extraido Vogel & Priesmeyer (2006).

En el caso de los neutrones de tiempo de vuelo (TOF), no existe tal polarizacién pero el
factor de Lorentz, toma la forma de McCusker et al., (1999):

L =d*siné
Este factor mejora notablemente la intensidad de las reflexiones.

3.3.1.4.  Factor de estructura (structure factor) (Fy ;)
El factor de estructura incluye la multiplicidad de la reflexién m; (con sus indices de
Miller h, k, I) y el factor de temperatura B, el cual describe los desplazamientos atdmicos
alrededor de su posicion. EI médulo del factor de estructura viene dado por la siguiente
férmula:
N sin%6 2
z fne_BnT(eZni (hxn+kyn+lzn))

n=1

|Fk,j|2 = my

donde N es el niumero de atomos, eBn es el parametro de vibracion térmica de los
atomos que interactuan entre si, x, y, z son las coordinadas de los d&tomos ny f, es el factor de
dispersion atomica.

El factor de dispersion atomica para rayos X, f; , disminuye con el angulo de difraccion

y es proporcional al numero de electrones (Fig. 3.18). El aumento del factor de temperatura
(Debye-Waller, B, Horning y Staudenmann, (1988) acelera el descenso.
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i) = fioM) + ;) + ;D)

donde f;,(h) es el factor de dispersion atomica normal, y fj(h) =Z si(sin8)/1=0 ,
y f';(D) + f";(2) son debidos a la dispersion anémala y a la fuerte variacion de los bordes de
absorcioén, mientras que la longitud de onda es independiente a cierta distancia de ellos.
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Figura 3.18. Dispersion atomica de rayos-X. Extraido Vogel & Priesmeyer (2006).

Por otra parte, el factor de dispersion atdmica para neutrones puede incluir la
contribucion magnética, pero en este estudio no va a ser tenida en cuenta. Por tanto, la
interaccién se puede representar mediante la pseudo-potencial de Fermi, dentro de la
aproximacion de Born (Chateigner, 2010):

<2nh2>
Ve(r) = b 5(r)

m

El factor nuclear de dispersion de neutrones, b, es la longitud de Fermi para un
conjunto de particulas de dispersidon. Su valor medio sobre todas las particulas indica la
longitud de dispersion coherente b,,,. Para los atomos ligeros la dispersidon neutrdnica tiene
algunas ventajas, ya que el factor de dispersion no se correlaciona con el numero atomico (z),
pero es constante con el angulo de difraccidon. La dispersidon neutrénica puede ayudar a
distinguir entre atomos cercanos en la tabla periddica (Fig. 3.5).

3.3.1.5. Funcién de forma (shape function)

El niumero de picos y su posicion estan determinados por la simetria y el grupo espacial
de la fase. Un pico estd compuesto por todas las reflexiones equivalentes m,. Su posicién
(26y,;) se calcula a partir desde el espaciado d de una reflexion hk/, usando la matriz de red
reciproca:

Ve
dppr =
VS11h? + $50k? + 53312 + 25,,hk + 25,3hl + 25,3kl
a 2 axbx*cosyx a#*bx*cospf *
S=|ax*bx*cosy* b 2 b *- ¢ *- cosa *
axc*cosf* b#*cx*cosax* c 2

Para estos picos existen diferentes perfiles S(26; — 26,,) que intentan definir su forma
(line broadening), como las funciones Gaussianas (la cual es la funcién original de Rietveld

para neutrones), de Cauchy, de Voigt, Pseudo-Voigt (PV) o de Pearson VIl. Para una
informacion mas detallada ver (Chateigner, 2010).

Por ejemplo, la funcién Pseudo-Voigt se define como:
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PV(26; —26,) = I, [Uk < ) +(1- Uk)e_siz'kmz

1+ S7

_ 291 - 29k
ik — Wk

donde los parametros de forma utilizados son:

e Laférmula de Caglioti w? = Vtan 8 + U tan? 6
*  Gaussianity n =39 c, 26)"

La mayoria de las distorsiones de los picos se resuelven realizando la calibracién del
instrumento. Esto resuelve la FWHM (w,c,26...), los desplazamientos en 26, la gaussianity, la
asimetria y la desalineacion. Por ello en el refinamiento dentro del software MAUD se necesita
agregar un parametro especifico para el instrumento: e.g. HIPPO (GSAS TOF profile function)

3.3.1.6.  Funcion de textura u orientacion preferente (P, ;)

Uno de los objetivos de esta tesis es caracterizar la orientacion preferente. Hay dos
tipos de tratamientos de textura en el andlisis de Rietveld. Si la textura es simple, con alta
simetria y una dispersién regular, se puede modelar mediante un analisis clasico (Gaussian,
etc.). Pero este caso es mas complejo, con varios componentes de textura, distribuciones no
regulares, minerales con baja simetria, etc. Por ello, el tratamiento requiere un analisis
cuantitativo de la textura. La férmula de aproximacion de Williams-Imhof-Matthies-Vinel (WIMV)
(Imhof, 1982; Matthies y Vinel, 1982; Williams, 1968) exhibe unos resultados fidedignos.

n 0
Py = f**i(g) = N, f"(g)f°(g) :

1€xp [TMn TeRPIT,
(ITHZT Tty P ()M

donde el producto se extiende sobre las Figuras de polos medidas de la intensidad
experimentalmente [¢*? y para todos los polos de multiplicidad M, f™(g) y P;}(y) representan
los valores refinados de f(g) y P,(y) en cada paso n. El numero N, es un factor de
normalizacion. El algoritmo WIMV maximiza el valor minimo de la distribucién de orientaciones,
el cudl representa la fraccion de muestra orientada al azar, permitiendo una mayor nitidez de la
textura. Haciendo que la computacion se mas simple y por tanto mas rapida (Chateigner,
2010).

Cuando se implementa la aproximacién WIMV dentro del procedimiento de
refinamiento de Rietveld, se requieren varios pasos adicionales. El primero es la extraccion de
las figuras de polo o ponderacion de la textura y el segundo es la interpolaciéon de esta
ponderacion para adaptarla a una red regular. Esta extension del método (E-WIMW)
proporciona un esquema iterativo del refinamiento de la distribucién de orientaciones que esta
muy cerca a la maximizacion de la entropia (Schaeben, 1991). Los valores de las celdas de la
distribucion de orientaciones se calculan utilizando un algoritmo de iteracion de la entropia que
incluye la ponderacion de la reflexion:

I Mp r Wh
ni(g) = fr Ph(y)>“mh
) f(g)Bﬂ(Pm)

donde 7, es el parametro de relajacién con un valor entre 0 <7, <1, y w,, €s una
ponderacion de las reflexiones, para tener en cuenta la diferente precision de las reflexiones
mas intensas y menos solapadas con respecto a las demas. Esta aproximacion se encuentra
implementada en MAUD y ha sido contrastada por multitud de experimentos (e.g. Gémez-
Barreiro et al., 2015; Wenk et al., 2012).
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3.3.1.7.  Factor de absorcion (4;)

La absorcion depende de la muestra analizada (Fig. 3.19) y el tipo de instrumento
utilizado para su estudio. En el caso de estudio, los neutrones poseen una carga igual a 0 y no
estan sujetos a la interaccién de Coulomb. Por ello, no interactian con los electrones orbitales
de los atomos penetrando ampliamente y permitiendo la medicion muestras de gran volumen
(1cm®).

a) Baja Absorcion b) Alta Absorcion

Figura 3.19. Efecto de la absorcion. (a) En una muestra con baja absorcion la dispersion atraviesa la
muestra. (b) En una muestra con alta absorcién la dispersion soélo sucede en la superficie.

3.3.2 Calidad del refinamiento

Otro aspecto importante en cualquier tipo de analisis es evaluar la calidad del
refinamiento, el cual nos permite una comparacion estadistica entre modelo calculado y el perfil
medido (e.g. Hill y Flack, 1987; Hill y Howard, 1987). Varios factores han sido introducidos para
proporcionar una comparacion (Toby, 2006). Los mas utilizados son:

* Suma ponderada de cuadrados (Weighted Sum of Squares):

N
WSS = z wi (I — 1)y, =

i=1 17

i

La suma ponderada de cuadrados (WSS) solo se utiliza para las rutinas de
minimizacion. Su valor absoluto depende de la intensidad y el numero de puntos.

» indices R, donde N es el nimero de puntos y P es el nimero de parametros:
= Perfil ponderado de R (R-weighted profile):

A A Gt o) R
" N R P

Su valor absoluto no depende del valor absoluto de las intensidades, es decir de los
parametros estructurales, pero depende del background. Con un background alto es
facil alcanzar valores muy bajos, pero con un aumento del nimero de picos es mas
dificil conseguir un buen valor. Un valor de Ry, < 0.15 es aceptable para fases
complejas, monoclinicas e incluso triclinicas. Con un background complicado mejor
calcular Ry, con el background sustraido.

» R esperado (R-expected):

(N-P) 1
Rexp = T w; =
L[wid 7] [5XP

4
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Rexp €s el valor minimo R,, alcanzable usando un cierto nimero de parametros
refinables. Se necesita un sistema de ponderacién valido para ser fiable.

e Calidad o bondad del ajuste (the goodness of fit):

wp

GofF = Roey
Su valor debe ser igual a 1 para un refinamiento perfecto, pero en la practica su valor
es mas grande. Un buen refinamiento debe mostrar valores GofF inferiores a 2. Su
aplicacién es limitada en los analisis con un ruido de fondo alto, ya que es bastante
facil alcanzar un valor cercano a 1. Con intensidades muy altas y background bajo es
dificil llegar a un valor de 2. El GofF es sensible a las inexactitudes del modelo
utilizado.

3.4. Difraccion de electrones retrodispersados

La difraccién de electrones retrodispersados (Electron Backscatter Diffraction - EBSD)
se basa en el principio de que un haz de electrones generados en un microscopio electrénico
de barrido (SEM) es la fuente de electrones dispersados sobre una muestra. Los electrones
retrodispersados (BSE), difractaran simultaneamente en los planos de la red de la muestra,
cumpliendo la ley de Bragg, y escaparan de la muestra generando un patron de difraccién que
se puede medir mediante una pantalla de fésforo. Las diferentes orientaciones cristalograficas
de un cristal generan diferentes patrones. Mediante el indexado de estos patrones, es posible
realizar un estudio detallado de las orientaciones cristalograficas y desorientaciones, asi como
un analisis de la geometria y estructura de los limites de grano y subgrano, lo cual es
fundamental para un estudio integral de cualquier muestra de roca.

3.4.1 Formacion de los patrones de Kikuchi

Para entender el EBSD, es necesario conocer el volumen de activacion de la muestra,
el cual es critico para la resolucion espacial. Para ello se utilizan las simulaciones Monte Carlo
(Fig. 3.27). Por ejemplo, para una simulacién en una muestra de aluminio, que tiene un nimero
atémico similar al numero atémico medio de muchos silicatos, la profundidad maxima es de 2-
2.5 um para las condiciones habituales de trabajo en EBSD, es decir, 70° de inclinaciéon y un
voltaje de 20 kV (Maitland y Sitzman, 2007; Prior et al., 1999).

Haz de Electrones

700

Figura 3.27. Simulacion Monte Carlo, mostrando la interaccion de haz de electrones dentro de una
muestra de aluminio, cuya inclinacion es 70°. Modificado de Prior et al. (1999).

El diametro del haz de electrones incidente (1 nm) utilizado como fuente para EBSD es
siempre mayor que el espaciado atdomico (~0.1-0,3 nm). Por lo tanto, los electrones incidentes
se propagan en todas las direcciones posibles dentro ese volumen de activacion, gracias a la
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interaccién con la poblacidn de nucleos de la muestra, donde es muy probable que algunas de
estas particulas lleguen a los planos cristalinos con un angulo cumpliendo la ley de Bragg.

En un experimento de EBSD, tanto la longitud de onda (1) como el angulo de difraccion
(6) son variables ya que la fuente de electrones es policromatica. Los electrones que satisfacen
la ecuacion de Bragg para la difraccién describen trayectorias conicas (180°-26°) para cada
plano de la red cristalina (Fig. 3.29a). No obstante, estos conos no tienen las mismas
intensidades, ya que cuando un haz de electrones incide sobre una muestra pueden surgir una
variedad de interacciones (e.g. Goldstein et al., 2003; Reed, 2005). Fundamentalmente como
los neutrones, en la dispersion elastica, los electrones no pierden una energia significativa en
comparacién con los electrones incidentes, pero si se produce un cambio en la trayectoria.
Esto se debe a la interaccion del electrén incidente con el nucleo de la muestra (dispersion de
Rutherford) y la interaccidon con la nube de electrones del atomo (Fig. 3.28). Por tanto, los
electrones que pasan cerca de un nucleo son dispersados con angulos mayores que los que
pasan mas alejados. Por el contrario, si ocurre una dispersion inelastica los electrones
incidentes pierden una considerable energia debido a la activacion de una variedad de
procesos fisicos en la muestra. Estos electrones son mas conocidos como electrones
secundarios (SE), entre otros.

Electrones Auger o
Fluorescencia de rayos X

Electrones Secundarios Electrones Retrodispersados

Figura 3.28. Interaccion del electron con el atomo. Diferencias entre electrones secundarios, electrones
retrodispersados y la fluorescencia de rayos X. Modificado de Lloyd (1985).

Los BSE son aquellos que salen de la muestra a través de la superficie de incidencia
después de sufrir uno o mas eventos de dispersion. Evidentemente, los electrones que
penetran mas profundamente tienen mas probabilidades de haber perdido mas energia. Asi
pues, los BSE que tienen una energia cercana a la del haz incidente probablemente tendran un
origen mas superficial en las simulaciones de Monte Carlo.

Estas trayectorias cénicas, conocidas como conos de Kossel, se generan en la parte
superior e inferior de cada plano de red cristalina difractado (Fig. 3.29b). Debido a la geometria
experimental, los conos de difraccidn se aproximan y parecen lineas rectas sub-paralelas
proyectadas sobre una pantalla de fésforo, siendo su bisectriz la proyeccion directa de ese
plano cristalino (e.g. Engler y Randle, 2010). Cada par de lineas subparalelas es considerada
una banda. Una red de esas bandas de difraccién dan lugar a los patrones de Kikuchi (Fig.
3.29c). En estos patrones también llamados patrones de difraccion de electrones
retrodispersados (EBSP), apareceran multiples bandas compartiendo una bisectriz y tendran
una anchura en relacién a su orden de difraccién. Donde estas se cruzan, interfieren
positivamente y dan puntos brillantes que corresponden a un eje. Por ello, las posiciones
relativas de las bandas y puntos en una EBSP, pueden ser reconocidos y definir elementos de
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simetria. Asi, haciendo un analisis detallado de los patrones puede identificarse un mineral y
conocerse su orientacién.

La resolucion de los EBSP depende del voltaje, que controla el volumen de activacién
de los electrones en la muestra (Goldstein et al., 2003). Por tanto cuanto menor sea el volumen
de activacion, mayor sera la resolucion. Hay que encontrar un convenio entre la calidad y la
resoluciéon espacial de los EBSP.

Haz de Electrones Conos Haz de Electrones C
de Kossel

inclinada

Lineas
de Kikuchi

Cono /

de Kossel

Pantalla
de Posforo

Figura 3.29. (a) Conos de Kossel (b) Esquema de la formacién de los dos conos de Kossel por la
difraccién de un haz de electrones sobre los planos cristalinos de la muestra. (c) Respuesta como
patrones de Kikuchi. Modificado de Prior et al. (1999).

3.4.2 Configuracion experimental

El detector de electrones retrodispersados se encuentra acoplado a un microscopio
electrénico de barrido (SEM). Para la adquisicién de datos EBSD en este estudio ha sido
utilizado el modelo CamScan X500 Crystal MicroProbe field emission gun FEG SEM del
laboratorio de Microscopia Electronica del Department of Earth, Ocean and Ecological
Sciences de la Universidad de Liverpool (Fig. 3.30a) bajo la supervisién de la Dra. Mariani. Este
EBSD-SEM fue construido a propdsito para optimizar la adquisicién de datos EBSD.

Espectrometro 388

de rayos X Lamin
de energia amina
dispersiva (EDS) Delgada

~ Cémara _
de vacio " Soporte para

lamuestra

Figura 3.30. (a) Fotografia del CamScan X500 Crystal MicroProbe FEG SEM utilizado. (b) Posicién de la
muestra dentro del portamuestras (c) Detalle de la camara de vacio.
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Los dispositivos necesarios para la adquisicion de EBSP consisten en una fuente de
electrones, un camara de vacio, y una pantalla de fésforo (detector F+Nordlys) que captura los
electrones difractados, y que esta acoplada a un sistema de camaras digitales de alta
resolucién para su visualizacion en tiempo real. El posicionamiento del detector esta restringido
por la geometria de la camara de vacio y los requisitos experimentales de la muestra, como
experimentos a altas temperaturas (Fig. 3.30b). El detector se introduce en la camara de vacio
s6lo cuando el EBSD esta en funcionamiento. Esta geometria permite introducir muestras de
gran tamano (10 cmz). Estadisticamente, un angulo de incidencia de 70° entre el haz de
electrones y la muestra da el mayor nimero de BSE emitidos desde pocas decenas de nm de
la superficie de la muestra, lo cual se traduce en una sefial de EBSD mas nitida. La orientacion
del sistema de camaras es paralela a la orientacién del haz y oblicua a la muestra. La calidad
de EBSP esta controlada por el voltaje, asi como por la distancia de la pantalla de fésforo a la
muestra. Asi, cuanto mas cerca estén la pantalla y la muestra, mayor sera el rango angular de
la EBSP, produciendo imagenes de mejor calidad.

El EBSD-SEM utilizado es adecuado para los minerales que producen patrones de
difraccion débiles, por ejemplo, minerales de baja simetria como plagioclasa o feldespato
potasico. Porque con un angulo de inclinacion de 70° y un voltaje de 20kV alcanza una
resolucién espacial menor de 1 um, ademas de poseer una camara de alta resolucién (600
puntos/segundo) que produce imagenes de mejor calidad en patrones que son mas dificiles de
indexar (Prior et al., 2009). Ademas, integra un espectrémetro de rayos X de energia dispersiva
(EDX) para realizar una caracterizacion quimica de la muestra (400 puntos/segundo).

3.4.3 Preparacion de muestras

El procedimiento de preparacién de las muestras es transcendente en la precision de
adquisicion de datos en los analisis de EBSD. La superficie de la muestra de interés deber ser
lo mas lisa posible para evitar sombras en el analisis causadas por distorsiones o
contaminacion. La preparacion de la superficie incluye un pulido mecanico, que deja una capa
amorfa dafiando la red cristalina de la superficie, la cual se puede eliminar usando un pulido
quimico-mecanico (Lloyd, 1987; Prior et al., 1996). Si la preparacion se realiza de forma
correcta, se crea una superficie cristalina pristina, libre de impurezas, que se extiende unos
pocos nanémetros dentro de la superficie de la muestra (volumen de activacion) permitiendo la
recopilacion de patrones de buena calidad, nitidos y con contraste, para el analisis de EBSD.
Aunque existen problemas de preparacion con ciertos minerales, todos los que conforman las
muestras de estudio son factibles para conseguir un buen pulido quimico-mecanico. Ademas,
este proceso es del vital importancia para obtener buenos patrones en los minerales con baja
simetria (plagioclasa, hornblenda, diépsido y feldespato potasico). Este pulido, junto a los
nuevos detectores de alta resolucion, limitaran los problemas de desorientacion que poseen
estos minerales.

La reduccion o eliminacion de la carga se consigue cubriendo las muestras con una
capa de unos pocos nanometros de carbono. Otro aspecto importante es la pulcritud de las
muestras. Las laminas delgadas deben mantenerse tapadas y escrupulosamente limpias.
Cualquier contaminacién o particula de polvo interferira en la obtencion de los EBSP.

A continuacién se describe detalladamente el procedimiento seguido para pulir las
muestras utilizadas para esta tesis. Este procedimiento fue desarrollado por el autor durante su
estancia temporal en la Universidad de Liverpool, bajo la direccion de la Dra. Mariani y el Dr.
Allen.
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3.4.3.1. Procedimiento de corte

El primer paso es orientar las muestras segun los criterios de foliacion y lineacion
medidos en el campo. La exactitud de este proceso tendra importancia en los resultados de las
orientaciones preferentes. Posteriormente se selecciona la superficie de corte paralela a la
lineacion de estiramiento y perpendicular a la foliacién milonitica. Esta seccién permite la
visualizacion de ciertos indicadores cinematicos microscépicos y de la gran mayoria de la
microestructuras. La eleccién del tamafio de la muestra vendra impuesto por el tamafo de
grano de la muestra y tamafo del portamuestras del EBSD-SEM.

Las muestras se cortaron en superficies paralelas utilizando una sierra de diamante de
precisiéon SYJ-160 Low Speed de MTI Corporation (Fig. 3.31a). En este estudio, al tener un
tamano homogéneo se decidié hacer bloques con un tamafo aproximado de 60 mm de
longitud y 40 de anchura, que fueron pegados con resina encima de portas (Fig. 3.31b).

3.4.3.2. Procedimiento de pulido

Posteriormente se procede al pulido de las laminas delgadas. El primer paso es pulir
manualmente la muestra contra un vidrio espolvoreado con carburo de silicio, un material
sintético utilizado como abrasivo, empleando agua como lubricante durante 30 minutos, y
trazando circulos para producir una abrasion uniforme (Fig. 3.31c). Se comienza utilizando el
carburo de silicio de mayor tamafo de grano (220 grit) y se continua cambiado el tamano de
grano (400, 600 y 800 grit) hasta llegar al menor tamafo (1000 grit). Entre cada paso es
importante limpiar cuidadosamente el vidrio o utilizar otro, enjuagar la muestra bajo un chorro
de agua corriente para eliminar cualquier rastro del abrasivo anterior, limpiar la muestra
utilizando una maquina de ultrasonidos durante 30 segundos y secar con un papel secante
(Fig. 3.31d). Hay que considerar que los tiempos de pulido expuestos aqui, en cada uno de los
pasos, pueden variar dependiendo de varios factores como la velocidad de rotacion de la
pulidora, la presion ejercida sobre la muestra, el desgaste de la misma y la presencia de
minerales de dureza baja.

El segundo paso es igual que el primero pero utilizando esta vez como abrasivo 6xido
de aluminio con un tamafo de grano de 9.5 um primero y luego de 5 um. El siguiente paso es
un pulido mecanico utilizando la pulidora Ecomet Il de Buehler Ltd. A bajas revoluciones sobre
una superficie sintética empleando como lubricante una pasta con polvo de diamante con un
tamano de grano de 0.3 um durante aproximadamente 45 minutos (Fig. 3.31e). Antes de pasar
al pulido quimico-mecanico es importante comprobar la calidad del pulido mecanico bajo un
microscopio de luz transmitida para discernir si todo esta correcto o hay impurezas y es
necesario repetir alguno de los pasos anteriores.

En el ultimo paso se utiliza una solucién de silice coloidal como abrasivo conocido
como SYTON (Fynn y Powell, 1979) con un tamafo de grano de 20 nm. Hay que tener en
cuenta que esta solucién reacciona con rocas ricas en calcio. Este proceso es un pulido a muy
bajas revoluciones sobre una superficie con una trama. La muestra se introduce en una celda
donde queda atrapada pero no esta oprimida por ningun peso, para que rote libremente, de
modo que si se causase algun dafo por el proceso de pulido, este se distribuya
homogéneamente por toda la muestra. Ademas, se utiliza una bomba que permite el
movimiento continuo de la solucién sobre toda el area.

Si todos los pasos anteriores han sido correctamente realizados, la muestra deberia
estar libre de impurezas. Después de este pulido final la muestra debe limpiarse, secarse y
almacenarse en un lugar limpio, ya que la presencia de las particulas tiene el mismo efecto que
impurezas en la superficie de la muestra.
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Figura 3.31. Proceso seguido en la preparacion de muestras para EBSD. (a) Conjunto de muestras originales. (b)
Maquina de sierra de diamante para la reduccion del tamafio de la muestra. (c) Vidrios utilizados para el pulido de la
muestra con diferentes tamafios de grano abrasivo desde 200 a 1000 grit. (d) Pulidora usada con éxido de silicio y
pasta de diamante para un pulido de 9.5 a 0.3 ym. (e) Maquina de pulido para la realizacion del ataque fisico-quimico a
bajas revoluciones con silice coloidal SYTON para alcanzar un pulido de hasta 20 nm. (f) Evaporizador de carbono
utilizado para el revestimiento de las muestras. (g) Detalle de las varillas de carbono que se evaporan para recubrir la
muestra con una capa de carbono. (h) Aspecto final de la muestra preparada para su analisis mediante EBSD.

3.4.3.3. Procedimiento de revestimiento

La alta resoluciéon de los EBSP alcanzable en metales es imposible de conseguir en
rocas o muestras no conductoras debido a los problemas de cargas. El recubrimiento (coating)
de la muestra con un material conductor, habitualmente carbono, resuelve en gran medida el
problema de la acumulacién de carga (e.g. Watt et al., 2006). Este método reduce ligeramente
la intensidad, el contraste y la claridad de los EBSP.

Para este proceso se limpian la muestras con etanol y se pintan los bordes de las
laminas delgadas con una solucién coloidal de grafito. Una vez secas, las muestras se
introducen en el evaporizador de carbono Emitech K-950X. Dentro de la maquina se encaja un
varilla de carbono de alta pureza. Una vez conseguido el vacio oportuno, la desgasificacion y el
precalentamiento de la varilla, se procede a la evaporacion, que produce un revestimiento de
una capa de 2-4 nm carbono (Fig. 3.31f y g).

3.4.4 Adquisicion de datos de difraccion de electrones retrodispersados

El EBSD-SEM utilizado tiene implementado los software AZtecHKL y HKL Channel 5
de Oxford Instrument para monitorizar y analizar en tiempo real los patrones de difracciéon y
realizar el post-procesado.

3.4.41. Calibracién

Para que la adquisicion de EBSP tenga una fiabilidad y una geometria idéntica
evitando distorsiones en todas la muestras analizadas, hay que realizar previamente una rutina
de calibracion (e.g. Engler y Randle, 2010). Basicamente, esta calibracién consiste en la
alineacioén de los tres sistemas de referencia (muestra, microscopio y escaneo) analizando la
orientacion cristalina de un estandar conocido, cominmente un cristal Unico (single crystal) de
silicio. Cada uno de los sistemas de referencia implicados posee tres ejes ortogonales. Para
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una calibracion precisa, se sigue un procedimiento estandar alineando el eje Xsampe de la
muestra, en nuestro caso paralelo a la lineacion, con el eje Xuicroscope del Sistema de referencia
del microscopio. Esto ayudara a que cuando rotemos el portamuestras sobre el eje horizontal
Xt un angulo de 70° para favorecer a los BSE, el area de analisis sea rectangular. Como
ultimo paso, hay que asegurarse que el eje Xscanning del sistema de coordenadas del detector
sea totalmente paralelo a los dos ejes X anteriormente citados, es decir, que se mueve de
izquierda a derecha en la muestra. Con esta calibracién, se consegue que los tres sistemas de
referencia se correlacionen adecuadamente. Ademas, asi puede refinarse la posicion central
del patron y la distancia correcta al detector. La relacidon de los ejes puede observarse en la
Figura 3.32.

Haz de Electrones
Sistemas de Referencia

Electrones
Retrodispersados

Microscope

Microscope

Microscope

Patrones de
Kikuchi

Figura 3.32. Descripcion de los tres sistemas de referencia dentro de la configuracion experimental para
EBSD-SEM. Xsample, Ysample ¥ Zsample SON los ejes de la muestra, mientras que Xuicroscope: Y Microscope Y
Zicroscope SON los ejes de microscopio electronico de barrido y Xscanning, Yscanning ¥ ZScanning SON los  ejes
del detector. L es la distancia de la muestra al detector.

3.4.4.2. Substraccion del valor de fondo (background)

Un problema constante en cualquier sefial de BSE es el efecto significativo de fondo
(background), que afecta a la calidad de los EBSP, debido a la componente policromatica de la
dispersion de los electrones. Fundamentalmente esta causado por la emision de sefales de
electrones con alta energia que escapan de la muestra sin ser difractados, o por electrones con
baja energia, que perdieron su energia al interactuar con la materia, o incluso por la
interferencia con los defectos en la muestra. Su correccion se realiza gracias a una funcion
implementada (autobackground) en los paquetes de software como AZtecHKL o HKL Channel
5. El background debe ser aislado adquiriendo una sefial promedio, desenfocando sobre una
region con un area mayor para tener en cuenta un mayor numero de cristales, y luego
substraerlo de la sefal original. Después de este proceso, la calidad de la sefal adquiere un
mayor contraste y mejora notablemente (Fig. 3.33).
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Figura 3.33. (a) Patrones de Kikuchi mostrando el efecto del background. (b) Efecto de la correccion
realizada sobre el background, obteniendo unos los patrones de Kikuchi mas nitidos. (c) Patrones
simulacion realizada mediante AZtecHKL.

3.4.4.3. Identificacion mineral

La identificacion mineral de un EBSP se realiza por la posicion relativa de las bandas
respecto de los ejes, los cuales son las regiones de interseccion de las bandas, y la simetria
cristalina. La identificacion en minerales de alta simetria es inequivoca. Sin embargo, la
identificacién y distinciéon entre minerales que forman una solucién solida es un proceso
complejo, ya que varian sus composiciones mediante el reemplazo de elementos con radio
i6nico similar provocando cambios insignificantes en sus redes cristalinas (Mariani et al., 2008;
McLaren y Reddy, 2008; Pearce et al., 2011). En este estudio, contamos con minerales del
grupo de las plagioclasas (serie albita-anortita) y clinopiroxenos (diopsido-hedenbergita-jadeita)
siendo su variacion estructural imperceptible para las rutinas de identificacion disponibles
actualmente. Su correcta indexacién fue llevada a cabo utilizando los datos combinados de
EBSP y EDS suministrados por el aparato, aunque esto ralentizé la velocidad de la adquisicién.

3.444. Indexado

La indexacion es la determinacion de las orientaciones cristalograficas de un material a
partir del analisis de los EBSP. La indexacion de un mineral conocido implica el calculo de la
posicion y la orientacion de las bandas con respecto a un punto en el origen calibrado de
antemano. Ademas, es preciso conocer el angulo sélido, entre los conos de Kossel, que se
proyecta como el ancho de las bandas, obteniendo asi la orientacién cristalografica del mineral
indexado. Este proceso puede realizarse de forma manual, o automaticamente utilizando un
algoritmo de procesamiento de imagenes, conocido como la transformada de Hough (Krieger
Lassen, 1998; Kunze et al., 1994; Schwarzer, 1997; Wright et al., 1993). Este algoritmo busca
las coincidencias entre el conjunto de planos observados de la red cristalina del mineral
analizado y una extensa base de datos teniendo en cuenta un margen de error. Pero, a su vez,
requiere informacion sobre la simetria del cristal, los parametros de la celdilla unidad, el
numero de planos de la red que dan bandas en los EBSP y los anchos estas bandas, que
corresponden al espaciado interplanar. Para simplificar las lineas de Kikuchi y transformarlas
en puntos, el algoritmo utiliza el espacio de Hough, que convierte cada punto de la imagen
original (x;, y;) en una curva sinusoidal de coordenadas (p, ) mediante la siguiente funcion:

p =x;sinf + y; cos b

La suma resultante de todos los puntos de la imagen generara unas curvas
sinusoidales que se cruzan en un punto comun en el espacio Hough (Figura 6.7 de Engler y
Randle, (2010). Esto simplifica la resolucion del problema. El siguiente paso es la identificacion
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de los picos en el espacio de Hough, es decir, las bandas en el patron original. Una vez
aplicado a todas las bandas de los patrones de difraccion, se puede conocer la separacion
entre las bandas por la distancia radial entre los picos y el angulo entre bandas utilizando el
espaciamiento angular de los picos. Para mas detalles Iéase Engler y Randle, (2010).

La correcta indexacion mediante software puede ser evaluada y corregida por
comparacién de las bandas recogidas en la EBSP del mineral analizado con una simulacion de
las bandas (Winkelmann, 2009). Para un ajuste fiable, se requiere que todas las bandas
simuladas sean visibles y que no existan bandas adicionales que no se observen en la
simulacién. Cada mineral utilizado requiere un tiempo de experimentacion para lograr un buen
ajuste en las bandas. Pero es cierto que cuanto mas baja es la simetria del cristal analizado
mas dificil es su comparaciéon con la simulacién, debido a complejidades y distorsiones en la
red cristalina (Wheeler et al., 2001). Esta correccion previa a la indexacion automatica es
importante para optimizar el procesamiento y obtener unos resultados de calidad, ya que el uso
de insuficientes o demasiadas bandas pueden impedir que el equipo encuentre alguna
solucién.

En este estudio, la velocidad maxima de indexacién automatica ha sido de 600 puntos
por segundo. La distancia de la muestra al detector fue de 25 mm. La gran calidad del detector
y el aprovechamiento de los recursos del software nos han permitido un tamafo de punto o
spot/step size de aproximadamente 2-2.5 um, obteniendo EBSP nitidos o con bajo ruido que
han sido indexados, sin reducir significantemente la resolucién espacial.

3.44.5. Calidad de los analisis

Uno de los mayores errores que pueden producirse en el analisis de EBSD es la
colocacién equivocada de la muestra dentro del microscopio, sin su direccion de lineacion
Xsample Paralela al eje Xscanning del microscopio. Este error repercutir directamente en la medida
y representacion de la textura. Otro error importante es la realizacion de una calibracion
incorrecta, sobre todo de la posicidon central del patrén y la distancia al detector, ya que cada
medicién alejada del centro introducira unos grados de error en la textura. Por ello, es crucial
tener la camara tan cerca de la muestra como sea fisicamente posible para minimizar el error.

Ademas existen errores dependientes de la indexacién. El fallo mas comun es la falta
de indexacion, donde el programa no es capaz de encontrar una solucion coherente dentro de
los limites establecidos. También existe la desindexacidon o misindexing, el cual es un error en
el proceso de indexado en el que a un punto se le asigna una orientacion diferente a la solucion
correcta, ya que presentan patrones similares. Se pueden minimizar aumentando el nimero de
bandas detectadas para ajustar el patron. Este ultimo error es frecuente en fases que
pertenecen a una solucién sdlida. Por ello, para conocer la calidad o precisién de la indexacion
existe un parametro de error en el software llamado desviacion angular media (MAD). La mejor
solucion posible es aquella que tiene el menor MAD.

Ciertos parametros de indexacion en el software de adquisiciéon de datos fueron
impuestos, como la restriccion del numero de bandas de Kikuchi utilizadas para cada mineral o
la limitacion del MAD maximo a un valor por debajo de 1, para reducir al minimo el nivel de
desindexacion y no indexacion. Aun asi, se mantuvieron los puntos suficientes indexados para
reconstruir con detalle la microestructura de las muestras sin introducir artefactos.
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3.5. Analisis de datos en EBSD

Los datos de EBSD procesados y expuestos en este trabajo han sido obtenidos
mediante el uso de dos aplicaciones diferentes, HKL Channel 5 y MTEX (Bachmann et al.,
2010). El primero es un paquete comercial de programas que permite realizar el post-
procesado de datos de una manera intuitiva y rapida. Al contrario MTEX es un software libre de
cédigo abierto, que funciona mediante el software matematico MATLAB, permitiendo modificar
y adaptar el analisis a sus necesidades mediante una linea de comandos (script). Todos los
scripts creados para MTEX se pueden consultar en Anexo de este trabajo.

3.5.1 Presentacion de los resultados

Varias propiedades medidas en EBSD se pueden visualizar a través de mapas. Los
programas nos dan la posibilidad de representar los datos desde varios puntos de vista. Por
ejemplo, puede utilizarse el contraste de orientaciones (OC — orientation contrast), también
conocido como contraste de banda (BC — band contrast), para conocer la variacion de la sefial
de los BSE debido a la orientacién cristalografica en un dominio dentro de la muestra estudiada
(e.g. Prior et al., 1996; Prior y Wheeler, 1999; Trimby y Prior, 1999). Los cambios bruscos en la
escala de grises suelen corresponder a una transformacion subita de la orientacion
cristalografica, pudiendo ser un limite de grano o subgrano, o una transformacion de la
estructura, como puede ser un limite entre una fase y otra. Por el contrario, los cambios
graduales en la escala de grises pueden corresponder a variaciones graduales en la
orientacion cristalografica. Esta funcion depende de varios factores, incluyendo la calidad de la
superficie, la distorsién de la red cristalina y el voltaje. La presencia de minerales con baja
simetria o la realizacion de un mal pulido pueden impedir observar el BC de una manera
adecuada, generando errores (Fig. 3.34).

750 pm

Figura 3.34. Mapa de contraste de orientaciones o contraste de bandas para una anfibolita. Calculado con
(a) Channel 5y (b) MTEX.

Ademas existe la posibilidad de crear un mapa composicional o de fases, donde cada
pixel tenga un color diferente de acuerdo con la fase determinada por la indexaciéon en EBSD.
Para este estudio, se han elegido los colores amarillo (plagioclasa), verde (hornblenda), rojo o
marrén (granate), azul (didpsido), magenta (cuarzo) y rosa (biotita) (Fig. 3.35).
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Figura 3.35. Mapas de composiciones para una anfibolita, calculado con (a) Channel 5y (b) MTEX para la
misma anfibolita de la Figura 3.35.

Para representar cualquier otro mapa procedente de los datos de EBSD primero se
definen los limites de grano y subgrano establecidos para este estudio. Realmente, el
programa mide la desorientacién en grados entre dos pixeles adyacentes (Shigematsu et al.,
2006). El esquema de color utilizado en este estudio es el siguiente: rosa (grano >15°), azul
(subgrano > 10°), verde (angulos intermedios > 5°), amarillo (bajos angulos > 2°), rojo (macla
polisintética de la plagioclasa >180 °) (Fig. 3.36).

Figura 3.36. Mapa de limites de grano y subgrano establecidos para este estudio. Calculado con Channel
5.

También se puede representar la orientacion preferente de los granos en un mapa
asignando a cada rotacién de los angulos de Euler un color en la escala RGB (Fig. 3.37). Sin
embargo, esa imagen es complicada de interpretar y a efectos practicos es inservible. Para la
interpretacion de la textura preferimos emplear las figuras de polo, ya sean normales o
inversas. Pero para definir la textura de un mineral se necesitan grandes mapas para obtener
un numero estadisticamente representativo de granos y conseguir eliminar el efecto de los
granos de gran tamafo. Estos mapas son creados mediante pegado de una serie de mapas
consecutivos mas pequeios. Pero para que todo funcione correctamente hay que mantener un
tamafio de punto o spot/step size de la misma medida.
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Figura 3.37. Mapa de orientaciones de Euler del diopsido para misma anfibolita de la figura 3.36,
calculado con (a) Channel 5y (b) MTEX. Nétese que el mapa esta formado por una red de cuatro mapas
mas pequenos.

Un aspecto problematico es la presencia de pixeles, o incluso zonas mas grandes, sin
informacion debido a que no se han podido indexar. Este error se conoce como no indexacion
(nonindexing). Ademas la desindexacion (misindexing) se refiere a las orientaciones asignadas
que son diferentes de la soluciéon correcta por un angulo significativamente mayor al error
angular inherente en la indexaciéon EBSD (Prior et al., 2009). Estos problemas se acentian con
la presencia de minerales monoclinicos y triclinicos, debido a la gran variabilidad de sus
angulos. Se puede disminuir el porcentaje de desindexacion reduciendo la distancia entre la
muestra y la pantalla de fosforo a la hora de acometer el analisis. También se puede lograr
mediante un buen ajuste manual en las bandas recogidas en la EBSP previo a la
automatizacion del algoritmo de indexacion, obteniendo errores suficientemente pequenos para
que los datos sean Uutiles.

3.5.2 Suavizado

Por muy cuidadosos que seamos en el analisis de datos en EBSD, siempre
obtendremos un porcentaje de desindexacion o de no indexacidén en cada una de las muestras.
Para subsanar estos problemas y eliminar ciertos errores y artefactos ambas utilidades ofrecen
la posibilidad de aplicar diferentes filtros de suavizado.

Channel 5 brinda la posibilidad de ejecutar un sencillo procedimiento como es la
eliminacién de picos salvajes (wild spikes). Simplemente sustituye los pixeles individuales que
son diferentes en orientacién y composicién de sus ocho pixeles adyacentes por un pixel igual
que esos ocho pixeles (Fig. 3.38). Este algoritmo sélo es adecuado en mapas con altas tasas
de indexacion.

Este software ofrece otra rutina de extrapolacion en la que se puede asumir que un
pixel no indexado tenga, con cierta tolerancia, la orientacién promedio de los n vecinos que le
rodean (e.g. Bestmann y Prior, 2003; Halfpenny et al., 2006; Prior et al., 2002), y siendo n el
numero de pixeles adyacentes. Esta extrapolacion se conoce como reduccion de ruido (noise
reduction) y utilizando n= 8, 7, 6 0 5, no crea artefactos significativos. Este suavizado de datos
se puede aplicar a ciertas zonas o subconjuntos de las muestras estudiadas. Sin embargo, no
puede reconstruir las zonas con problemas de indexacion, ya que generaria artefactos. El
programa reporta un porcentaje de desindexacion para cada muestra, que en nuestro caso
nunca ha sido superior al 25% teniendo en cuenta que este valor también considera los bordes
de los mapas.
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Figura 3.38. Mapa de composicién (a) antes del proceso de suavizado y (b) después de aplicar la
eliminacion de los picos salvajes y la reduccion de ruido en Channel 5.

MTEX permite reducir el porcentaje de desindexacién o de no indexacién de los datos
de EBSD mediante la aplicacion de un filtro de suavizado. El filtro mas sencillo de todos los
disponibles es el de la media (mean filter), el cual toma una media de todas las orientaciones
dentro de un determinado rango de pixeles adyacentes. Este filtro permite especificar el
tamafio del rango de pixeles adyacentes (e.g. 5x5) y su relevancia desde una distribucion
gaussiana para el calculo de la media. La gran desventaja de este filtro es que suaviza todos
los limite de subgrano y es muy sensible a los valores atipicos, y por ello no ha sido utilizado en
este estudio. Sin embargo, el filtro de la mediana (median filter) utiliza la mediana de todas las
orientaciones considerando la distancia media de cada pixel con respecto a los demas. Este
filtro es mas preciso ya que conserva los limites de los subgranos (Fig. 3.39a y b). El filtro de
Spline suaviza los cuaterniones proyectandolos en el espacio tangencial y realizando un
suavizado por la aproximacion Spline implementada en el software Matlab (Muralikrishnan y
Raja, 2009) (Fig. 3.39c). Ademas suministra automaticamente un parametro a de calibracion
del suavizado. El ultimo de los filtros es el filtro halfquadratic, que se distingue del filtro de
suavizado Spline porque mantiene mejor los limites de granos internos (bajos angulos). Este
filtro utiliza las técnicas de minimizacién halfquadratic en cuaterniones para suavizar los datos
procedentes del EBSD. Permite definir el parametro a de calibracion del suavizado, el peso, la
tolerancia para el descenso de gradiente y el umbral para los limites de subgranos (Bergmann
et al., 2016) (Fig. 3.39d). Todos los filtros descritos anteriormente también pueden usarse para
la interpolacion de los pixeles no indexados, utilizando el comando FILL. Para mas detalle
sobre los scripts utilizados véase el Anexo Il. Para este estudio se decidié seleccionar el filtro
de Spline como método de suavizado, porque no distorsiona gravemente las orientaciones,
preserva los limites de subgrano sin enfatizarlos y mantiene los valores maximos y minimos
originales.
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Figura 3.39. Mapa
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de orientaciones de un granate (a) antes del proceso de suavizado y después de
aplicar (b) el filtro de la mediana, (c) el filtro de Spline y (d) el filtro halfquadratic en MTEX. La leyenda esta
referenciada en grados.
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Figura 3.40. Comparacion entre las figuras de polos experimentales para la textura de la hornblenda en
una muestra de anfibolita. (a) Calculadas usando Channel 5 para una anchura media (halfwidth) de 10° y
un cluster size de 5°. (b) Calculadas usando Channel 5 para una anchura media (halfwidth) de 20° y un
cluster size de 5°. (c) Calculadas con MTEX. Escala expresada en multiples de una distribucién uniforme
(m.u.d). Obsérvese que los planos representados en Channel 5 y MTEX son diferentes.
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3.5.3 Cuantificacion textural

La orientacion de varios planos o direcciones cristalograficas particulares para cada
mineral se puede representar a través de sus figuras de polos experimentales, ya sean
normales o inversas (Mainprice et al.,, 2004; Vauchez et al., 2005). Estas Figuras de polos
experimentales son calculadas directamente a partir de los datos de EBSD, tanto en Channel 5
como en MTEX (Fig. 3.40).

3.5.3.1. Calculo de la funcién de distribuciéon de orientaciones (ODF)

El método para calcular o estimar la ODF de un mineral a partir de los datos
experimentales de EBSD en MTEX se conoce como estimacién de densidad del nucleo (kernel
density estimation) (Hielscher, 2013; Hielscher et al., 2010; Mainprice et al., 2015). Una ODF de
un mineral se puede definir como:

M
1
fl9) = NZ ey

donde g son las orientaciones de un numero N de pixeles o granos para una
estimacion de densidad del nucleo . Esta estimacién es una funciéon con forma de campana,
donde se coloca un compendio de todas las orientaciones medidas. De esta manera se obtiene
una funcién suavizada del espacio de orientaciones. Existen multitud de estimaciones de
densidad del nucleo disponibles en MTEX (Abel Poisson, de La Valee Poussin, von Mises
Fisher, bump, Dirichlet, Gauss Weierstrass, fibre von Mises Fisher y Square Singularity; Fig.
3.41). La estimacién de La Valee Poussin funcion radial ha sido utilizada en este estudio por
defecto (Hielscher y Schaeben, 2008).
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Figura 3.41. Grafico de la funcién con forma de campana que representa una estimacion de densidad del
nucleo de La Valee Poussin.

Evidentemente, la eleccidén de una estimacion de densidad del nucleo en particular y el
valor de la anchura media (halfwidth) de la campana tienen un gran impacto en la ODF
resultante (Robin y Craig, 1986). Por ello, MTEX incluye un algoritmo que selecciona
automaticamente la anchura media. Pero para evitar el problema de una anchura media
demasiado pequena, se debe llevar a cabo una adecuada reconstruccién de los granos, ya que
el algoritmo utiliza una sola medicion por grano.

Para comparar el efecto de anchura media en la computacion de la ODF han sido
calculadas las Figuras de polos correspondientes a la textura de la hornblenda en una muestra
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a través de la estimaciéon de La Valee Poussin para una anchura media predeterminada de 10°
y 20°; y para una anchura media calculada usando del algoritmo CALCKERNEL (Fig. 3.42).
Como se puede observar en el grafico, en el primer caso las PF poseen varios maximos y
submaximos aislados con unos valores bastante altos (>4 m.u.d). Ademas, en el plano (100),
se puede observar perfectamente un circulo menor. En el segundo caso, los maximos crecen
eliminando todo rastro de los submaximos anteriores. Esto sobreimpone una simetria
monoclinica, perdiendo bastante informacion que antes casi no existia y hace caer los valores
maximos (>2.2 m.u.d). Sin embargo el ultimo caso es una combinacion de los anteriores, ya
que al calcular automaticamente la anchura media del pico, los maximos se redondean con
respecto al ejemplo primero, pero se mantiene toda la informacion cristalografica, conservando
unos valores bastante altos (>3.5 m.u.d). Por ello pensamos que el calculo de la ODF mediante
la seleccion automatica la anchura media es la forma mas fidedigna de representar la ODF.

(100) (010) (001) (110)
., u, 5

Hornblenda

(110)

Figura 3.42. Comparacion entre las figuras de polos calculadas desde una ODF para la textura de la
hornblenda en la misma muestra de anfibolita de las Figuras 3.36 y 3.37. (a) Figuras de polo calculadas
para una anchura media (halfwidth) de 10°, (b) para una anchura media de 20° y (c) calculadas a través
del algoritmo CALCKERNEL que selecciona automaticamente la anchura media. Escala expresada en
multiples de una distribucién uniforme (m.u.d). Todas las figuras han sido computadas en MTEX.

3.5.4 Analisis de la desorientacion

Los limites de grano se pueden definir como defectos bidimensionales que introducen
un angulo de desorientacion en la red cristalina (Poirier., 1985). Si el limite de grano del cristal
posee un angulo de desorientacion superior a 15°, debe ser descrito como dos cristales
distintos con diferentes orientaciones cristalograficas. Pero si este limite tiene un angulo mas
bajo, se denomina limite de subgrano. Realmente los limites de grano presentan una estructura
atémica altamente desordenada con un elevada energia interna libre (Passchier y Trouw,
2005). En diversas situaciones geologicas, se espera una distribucion aleatoria de los limites
de grano dentro de un volumen dado de roca, como por ejemplo en la cristalizacién de rocas
igneas sin esfuerzos externos. Sin embargo, rocas dinamicamente recristalizadas por rotaciéon
de limites de subgranos revelan una alineacién de dichos limites (e.g. Lloyd, 2004). En este
caso, la energia interna de los limites de grano es directamente proporcional al angulo de
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desorientacion de los cristales. Ya que la energia minima depende de cada mineral, éste
desarrollara un determinado angulo de desorientacion (Wheeler et al., 2001). Por ejemplo, los
limites de grano de filosilicatos y otros minerales prismaticos estan fuertemente controlados por
la cristalografia, por lo que incluso sin la accion de los procesos de deformacién y
recristalizacion tendran limites de grano de alto angulo (e.g. Lloyd y Kendall, 2005). Por todo
ello, es evidente que las caracteristicas relacionadas con las desorientacion pueden
proporcionar informacién importante acerca de la evolucion de las microestructuras y los
procesos responsables de su desarrollo.

3.5.41. Concepcion tedrica y geometria basica de la desorientacion

La desorientacién entre dos redes cristalinas se puede expresar mediante un eje y un
angulo de rotacién. El dibujo esquematico de la Figura 3.43 muestra las posibles rotaciones de
dos cristales, uno de baja simetria y otro de alta simetria. Para este ultimo, existen mas de un
eje y un angulo de rotacion posible para rotar el cristal. Sin embargo para un cristal con baja
simetria sélo existe un eje y angulo de desorientacidon capaz de rotar el cristal. El nUmero de
ejes y angulos de desorientacion aumenta proporcionalmente con aumento de la simetria del
cristal (Wheeler et al., 2001). Esto plantea el problema de qué eje y angulo elegir para definir la
desorientacion. Habitualmente se utiliza el menor de esos angulos y su correspondiente eje de
rotacion (e.g. Diaz Aspiroz et al., 2007; Randle, 1992). Ademas, el eje de la desorientacion esta
considerado un vector no direccional, haciendo que el angulo maximo de desorientacién entre
dos cristales sea como maximo de 180 ° y por convenio siempre positivo, ya que las rotaciones
mayores a este valor son equivalentes a las rotaciones inferiores en sentido opuesto.

(a)

(b)

Figura 3.43. (a) Desorientacion entre cristales de baja simetria. (b) Desorientacion entre cristales de alta
simetria. Notese que los dos cubos finales tienen la misma orientacion. Modificado de Wheeler et al.
(2001).

3.5.4.2. Representacion de la desorientacion

Existe la posibilidad de visualizar la desorientacion mediante mapas de granos
(intergranular misorientation) o de limites de grano otorgando a cada angulo de la
desorientacion un valor RGB. Estos mapas son muy vistosos, pero sélo son un complemento
de una interpretacion mas detallada (Fig. 3.44).
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Figura 3.44. Ejemplo de mapa de desorientaciones para los granos (intergranular misorientation) de
didpsido en un agregado polifasico creado en MTEX. Escala en grados.

La distribucién de angulos de la desorientacidn se representa utilizando histogramas o
diagramas de frecuencia acumulada (Fig. 3.45), mientras que la distribucién de los ejes de la
desorientacion se representan con el uso de figuras de polo inversas (IPFs) (Morawiec, 2004).
Es util trazar los ejes de la desorientacién en funcién de los principales ejes cristalograficos del
cristal porque facilita la visualizacion de la orientacién en relacion con las principales
direcciones cristalograficas del mineral en cuestion.

Algunas caracteristicas claves se obtienen a partir de la interpretacion de los
histogramas de frecuencia relativa a los angulos de la desorientacion para cristales vecinos.
Pero los angulos bajos de la desorientacion (0-10°) son propensos a reflejar errores debido a la
inexactitud de las medidas de estos limites mediante EBSD (e.g. Wheeler et al., 2003). Sin
embargo, segun Humphreys y Bate, (2006), este error se puede reducir mediante la
recoleccion de un gran numero de medidas y la disminucion del stepsize a la hora de la
medicién. Por ello para este trabajo se eligié un stepsize aproximado de 2 um. Teniendo en
cuenta este detalle se pueden relacionar los angulos bajos de la desorientacion (10-20°) con el
desarrollo de limites de subgranos.

Es interesante discutir que la distribuciéon de angulos de la desorientacién tiene ligeras
variaciones dependiendo del programa en el que sea representada (Fig. 3.45). En primer lugar,
Channel 5 permite eliminar los picos producidos a bajos angulos, ya que son bastante
inexactos, como ha sido explicado anteriormente. Ademas las frecuencias varian levemente
debido a que su distribucion ha sido calculada a partir de los granos en Channel 5, y en funcion
de la ODF en MTEX.
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Figura 3.45. Representacion de la distribucién angular de la desorientacién mediante diagrama de
frecuencias utilizando (a) MTEX y (b) Channel 5. En el primer histograma la frecuencia esta expresada en
%, las barras azules son la desorientacion entre pares aleatorios o pares sin correlacion y las barras
moradas son la desorientacidon entre pares de vecinos o pares correlacionados, ademas se representa
mediante una linea la distribucién acumulada al azar tedrica y la distribucion de la ODF de los granos sin
correlacion. En el caso de Channel 5, las barras azules representan la desorientacién entre pares de
vecinos y la linea negra es la distribucion acumulada al azar tedrica.

3.5.4.3. Significado de la desorientaciéon en un agregado policristalino

En un agregado o conjunto de cristales, es posible calcular el eje y el angulo de
desorientacion para cada par de cristales adyacentes, denominado distribucion de la
desorientacion de pares de vecinos (neighbour-pair) o también llamados pares correlacionados
(correlated). Otro tipo de distribucion que se puede calcular se refiere a pares de cristales
seleccionados al azar dentro del agregado, conocida como distribucion de la desorientacién de
pares aleatorios (random-pair) o pares sin correlacion (uncorrelated) (e.g. Cao et al., 2010; Faul
y Fitz Gerald, 1999; Frets et al., 2012; Jiang et al., 2000). En este caso, el numero total de
cristales del agregados (N) se utiliza en la ecuacién N(N-1)/2 para determinar el nimero de
desorientaciones posibles.

Segun Wheeler et al., (2001) la distribucién de la desorientacién entre pares aleatorios
seleccionados dentro del agregado no proporciona ninguna informacién diferente de la
obtenida a partir de los pares de cristales adyacentes. Por ejemplo, en un agregado con una
fuerte orientacion cristalografica, la desorientacion mostrara picos a bajos angulos en los pares
vecinos pero es posible que esa relacién no se conserve en el estudio de la distribucion de la
desorientacion en pares aleatorios. Sin embargo, la distribucion de la desorientacion se calcula
para todos los pares de cristales adyacentes en el conjunto del agregado. La comparacion
estadistica entre la distribucion de la desorientacién entre pares aleatorios y pares vecinos
puede presentar una similitud o discrepancia. Esta discrepancia revela que los cristales vecinos
tienen una interaccioén fisica diferente de los pares al azar, que derivan de un proceso de
herencia paterna (Trimby et al., 1998) o disminucion de tamafo de grano, pero que no se
observa en los granos seleccionados al azar dentro de un agregado.

Otro aspecto a tener en cuenta en el analisis de los ejes de la desorientacion es la
influencia de la simetria del cristal en el angulo maximo de desorientacién. En general, cuanto
mayor es la simetria del cristal, menor es el angulo maximo de desorientacién. Las zonas con
mayores angulos al angulo maximo de desorientacidon son conocidas como zonas prohibidas, y
son caracteristicas de cada uno de los 11 grupos de Laue. Por ejemplo, el angulo maximo de
desorientacion en un cristal que pertenezca al grupo m3m, como el granate, es de 62.8°, ya
que su zona prohibida crece con el incremento de la desorientacion hasta el citado valor. O los
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cristales que pertenecen al grupo 3m, como el cuarzo, tienen un angulo méaximo de
desorientacion de 104,5°, pero las rotaciones en torno al eje <¢> no puede ser mayores de 60 °
debido al eje de rotacion ternario paralelo a este eje (Fig. 3.46).

10-20° 20-30° 30-40° 40-50° 50-60 ° 60-70°

80-90° 90-100°

100-110° 110-120° 120-130°
Hornblenda
Diopside
Laue group
2/m - = : —
130-140° 140-150° 150-160° 160-170° 170-180°
[oo1] 10-20° 20-30° 30-40° 40-50° 50-60° 60-70°
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m3m
[111]
[101]
[ 10-20° 30-40° 40-50° 50-60° 60-70°
Rhomb <a>,
Rhonb <a>,
{2} fa>
<>

Cuarzo : :
Laue group <m> 90-100° 100-110°
-3m

Figura 3.46. Representacién de los ejes de la desorientacion, mostrando las zonas prohibidas
caracteristicas de cada grupo de Laue, en color rojo, y la disposicion de cada direccién cristalografica

para los minerales utilizados en este estudio (didpsido, hornblenda, granate y cuarzo).

A partir de estos tensores se pueden representar graficamente las superficies de
velocidad de las ondas longitudinales y transversales (Vp, Vs1, Vs2) medidos en km/s con o sin
su polarizacion, ademas del calculo de la birrefringencia de las ondas transversales (6Vs= Vg1 -
Vs2), medido en km/s o porcentaje (%). Asimismo se puede representar la diferencia entre las
superficies de velocidad de las ondas longitudinales y transversales (Vp/Vs1, Vp/Vs2) y calcular
la anisotropia de las ondas P y S, automaticamente.
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Figura 3.49. Representacion de las superficies de velocidad para el agregado de cristales de hornblenda,
utilizando su ODF, presente en una roca anfibolitica. (a) velocidad de las ondas P (km/s), (b) anisotropia
de las ondas S (%), (c) anisotropia de las ondas S con la polarizacién de sus ondas (%), (d) velocidad de
las ondas Vs (km/s), (e) velocidad de las ondas Vs (km/s), (f) birrefringencia de la ondas transversales
(6Vs= Vs1 - Vs2), (g) diferencia entre las velocidad de las ondas Vs1 y (h) diferencia entre las velocidad de
las ondas Vs». El valor maximo se representa mediante un punto negro y el valor minimo mediante un
punto blanco.

Ademas, el programa permite calcular el médulo de Young sobre una direccion
determinada y representarlo graficamente mediante una figura de polos (Fig. 3.50a), asi como
la comprensibilidad lineal (Fig. 3.50b), que es la deformacién de una muestra al azar causada
por aumento de la presion hidrostatica descrita mediante un tensor de segundo rango

3.5.5.3. Significado de la desorientaciéon en un agregado policristalino

Para el calculo de las propiedades elasticas del conjunto de la roca, se debe conocer el
porcentaje de cada fase dentro de la muestra estudiada. Esto puede obtenerse facilmente
utilizando el comando CALCGRAINS en MTEX, aunque preferimos hacer una combinacion
entre ese valor y los porcentajes observados en las diferentes laminas delgadas. El programa
se limita a hacer una sencilla media de las propiedades de las propiedades de las distintas
fases que componen el agregado, utilizando su ODF o los datos originales del EBSD (Fig.
3.51), teniendo en cuenta el peso de cada fase dentro del agregado (e.g. Tatham et al., 2008).

Se pueden representar las mismas superficies de velocidad calculadas para el tensor
policristalino, pero esta vez, se interpretan como la variacion de las ondas sismicas al atravesar
un agregado polifasico (Fig. 3.52).

Aprovechando la sencillez del calculo del tensor para un agregado polifasico, pueden
modificarse las proporciones de las diferentes fases dentro del volumen de roca, para conocer
el efecto de esas fases en las propiedades sismicas del conjunto de la roca (e.g. Lloyd et al.,
2011ay b). Esto se conoce como recetas de rocas.

3.6. Quimica mineral

Todos los analisis minerales y mapas composicionales se realizaron en el ICTS-Centro
Nacional de Microscopia Electrénica de la Universidad Complutense de Madrid, utilizando una
microsonda modelo JEOL-Superprobe JXA-8900M, equipada con cinco espectrometros. Las
condiciones de trabajo para los analisis puntuales fueron 15 kV de voltaje de aceleracion y 20
nA de corriente de haz. El diametro del haz se focalizé en 1 ym para microinclusiones y en 5
pMm en el resto del anadlisis. Los mapas composicionales de rayos X se registraron a 20 kV y
150 nA para detectar algun posible zonado composicional.

3.7. Geocronologia
3.7.1 Instrumentacion y analisis

Los analisis de U-Th/Pb, REE y Hf en Zrn, Ttn y Mnz para la datacion de rocas en este
estudio se realizaron mediante ablaciéon laser (LASS- Laser Ablation Split Stream) en la
Universidad de California en Santa Barbara. Se utilizé un laser ultravioleta excimer de Photon
Machines de 193 nm con una celda para muestras HelEx adaptado a dos espectrémetros de
masas, un espectrometro de masas con plasma acoplado inductivamente (ICP-MS -Inductively
Coupled Plasma Mass Spectrometry) de multiples colectores de alta resolucion de Nu Plasma
HR (MC-ICP-MS) y ICP-MS cuadropolo Agilent 7700S (Fig. 3.53; Kylander-Clark et al., 2013).
Esta instalacion permite el analisis isotépico y composicional (REE) simultaneo, con una
resolucién espacial de 20 ym para Zrn, de 7-10 ym para Mnz (KoSler et al., 2001) y de 50 pym
para Ttn (Stearns et al., 2016), alcanzando una profundidad de entre 6 um para la Mnz y 30 ym

para la Ttn. El Iaser, con una fluencia de ~ 1 Jiem?, se dispar6 dos veces para eliminar el Pb
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comun de la superficie de la muestra y se dejé que este material se limpiara durante 15 s, para
a continuacién utilizarse durante 20 s por punto, con una frecuencia de 3 Hz. En el ICP-MS, las
masas 2*Pb + Hg, 20pp, 27pp, y %Py se midieron en contadores de iones y las masas 2327, y
238y fueron medidas en detectores Faraday.

Los analisis fueron reducidos usando la version 2.5 de lolite (Paton et al., 2011) y las
relaciones isotdpicas 238y/2%pp y 207pp2%8pyy para cada andlisis se trazaron en diagramas de
Tera-Wasserburg usando los programas Isoplot 'y Topsoil (Ludwig, 2012; Zeringue et al., 2014).
Todas las incertidumbres de los datos presentan un intervalo de confianza del 95%,
suponiendo una distribucidon gaussiana de los errores medidos. El material de referencia
primario (RM- reference material) utilizado para la estandarizacion U-Th/Pb en Mnz fue el
44069 (Aleinikoff et al., 2006), mientras que para la correccion de los elementos traza se utilizé
Bananeira como RM (Kylander-Clark et al., 2013; Palin et al., 2013); y FC-1 (Horstwood et al.,
2003), Trebilcock (Tomascak et al., 1996) y Bananeira como RM secundarios, suministrando
unas edades 2®Pb / #®U dentro del 2% de sus valores aceptados. Para corregir las
proporciones de U-Pb en la Ttn se utilizaron como RM, la Ttn de Bear Laken (Aleinikoff et al.,
2007) y la Ttn Y1710C5 (Spencer et al., 2013). Por otra parte, tanto las composiciones
isotopicas como la correccion de los elementos traza para el Zrn se calibraron utilizando las
muestras 91500 (Wieldenbeck et al., 1995) y GJI (Jackson et al.,, 2004) como RM. Las
mediciones de plomo radiogénico frente a plomo comun (2°7Pb/2°6Pb) poseen hasta un 2% de
error adicional atribuible a la variacién en estadisticas de conteo y la estabilidad de la sefial de
ablacion (Hacker et al., 2015b; Spencer et al.,, 2013). Estos errores externos fueron
incorporados a los datos de todos los experimentos. Por ultimo, las tierras raras (REE) de Zrn,
Ttn y Mnz fueron normalizados frente a los valores del condrito de McDonough y Sun (1995).
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Figura 3.53. Esquema de trabajo en LASS-ICP-MS. Extraido de la pagina web de UC Santa Barbara Earth Sciences.
3.7.2 Preparacion de las muestras

La preparacion de las muestras para datacion se realizé en los laboratorios de la
Universidad Complutense de Madrid. El proceso seguido se explica a continuacion. Primero se
tritura, pulveriza y tamiza la roca hasta conseguir el tamafio de grano deseado de 0.1-0.5 mm.
Luego se consigue una concentracion de los minerales pesados, aprovechando su densidad,
por agitacién en una mesa Wilfley™. Posteriormente se clasifican los minerales por separacion
magnética y liquidos pesados (yoduro de metileno, CHal), seleccionando los Zrn (translucidos,
incoloros o ligeramente marrones), Mnz (amarillas) y Ttn (blancas) apropiados, segun su
morfologia externa, bajo un microscopio binocular. La mayoria de los Zrn tienen un habito
irregular (metamorfico), bipiramidal elongado (igneo) e incluso idiomorfo (detritico) o con signos
de abrasion, siempre con escasas inclusiones minerales. Las Ttn son siempre redondeadas
con un tamafio de grano ligeramente superior al de las Mnz, que presentan un habito irregular
o fracturacion y una distribucién del tamano de grano mas variable. Todos los Zrn, Mnz y Ttn
acumulados se agrupan en filas paralelas en una placa de cristal, utilizando un adhesivo de
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doble cara, y se unen con una resina epoxi, dejando una cara plana que posteriormente sera
pulida con papel abrasivo de carburo de silicio (4000 grit) y 6xido de aluminio con un tamafo de
grano de 0.3 um, y revestida con oro, para evitar los problemas de carga. Esto permite tomar
imagenes de catodoluminiscencia (CL) en un microscopio electronico de barrido JEOL JSM-
820 sobre los Zrn, mapas composicionales sobre las Mnz en una microsonda JEOL
Superprobe JXA-8900M (Centro Nacional de Microscopia Electronica, Madrid), e imagenes de
electrones secundarios (SE), para determinar su ubicacidon exacta, identificar su estructura
interna, inclusiones y defectos, antes de comenzar el analisis de geocronologia.
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Conclusions

The Sobrado unit, within the Upper Allochthon of the Ordenes complex (NW Iberia)
represents an excellent example of exhumed lithosphere. The different kinds of rocks that form
this unit allow us to study several processes that affect the intermediate-lower crust. This
lithosphere was built up as a result of a complex orogenic process of amalgamation of
allochthonous units. The combination of microstructure and texture analysis and petrology, led
us to correlate deformation and metamorphism. We have calculated elastic properties and
seismic anisotropy for each lithotype (amphibolites, granulites and eclogites) to use them as
analogues for the interpretation of geophysical data in lithological and deformative terms, a
decisive task to figure out crustal - mantle geodynamic. Migmatitic paragneises of the
intermediate slice in the Sobrado unit shows the effects of partial melting on the rheology of
common lithologies of the continental crust. On the one hand, the fabric evolution and seismic
properties of the amphibolites of the upper slice could be related to seismic anisotropy of the
deep crust, even though actual interpretations must be done with caution. On the other hand,
the rheology and seismic properties of the eclogites and basic granulites have been
investigated as likely rheological boundary in a subduction / collisional context.

Textural analyses have been done with two different methods: neutron and electron
diffraction. Neutron diffraction (D1B-ILL and HIPPO-LANSCE) has clear advantages for coarse-
grained polymineralic rocks, while electron backscatter diffraction (SEM-EBSD) provide more
detail on microstructure, although within a limited volume.

Deformation conditions. The metamorphic evolution of HP-HT Sobrado unit has been
previously investigated, estimating metamorphic peak conditions in T = 850°C and a minimum
pressure of 15 kbar in the lower slice, and 675-750°C and 9.5-12 kbar in the upper slice,
reflecting a high-pressure environment as those in subduction context. Thermobarometric
analysis of the paragneisses from the intermediate slice has been done for the first time in this
study. We have distinguished two stages: A) A melt production stage, and B) the crystallization
stage. With the balance of mineral reaction % of melt was estimated. As a consequence, strain
partitioning was widespread at different scales, and the melting-crystallization-deformation
interaction determined the mechanical behaviour of minerals. Preferred melt segregation and
gneissic banding was driven by heterogeneous strain accommodation. Texture analysis was
carried by neutron diffraction (D1B-ILL and HIPPO-LANSCE), showing coherent patterns with
high-P and high-T conditions. The proposed P-T trajectories represent an exhumation process
in the HP-HT unit, probably within a convergence context, confirming that fabrics were
contemporaneous with the high-grade metamorphism.

Deformation mechanisms. The Sobrado unit represent a section of the lithosphere
intensely deformed. Deformation was accumulated heterogeneously. Partial melting in
paragneissic rock (and also in metabasites) results in drastic rheological change and different
scales. In our case, the deformation was accumulated in leucosome domains. Texture patterns
also points to intracrystalline deformation. The textures measured in these paragneisses are
synkinematic with the fusion and compatible with the HP-HT conditions reached. Textures and
microstructures of quartz, plagioclase and garnet indicate an activation of intracrystalline
plasticity processes with recrystallization, changing the dominant mechanism (dislocations
creep or diffusion creep). For example, the quartz girdles are compatible with the activation of
the basal <a>, rhomb <a> and prism <a> slip systems. Plagioclase textures are more complex
but compatible with the activity of known slip systems. However, the K-feldspar seems to
accommodate deformation by diffusional creep with secondary intracrystalline plasticity.
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Metabasites from the upper slice in Sobrado, show an evolution from foliated coronitic
metagabbros (A7), HT amphibolite (B7-B2) to fine-grained amphibolites (ultramylonites) (C17).
This evolution represents a progressive hydration of the rocks, replacing igneous clinopyroxene
(Cpx4) with recrystallized clinopyroxene (Cpx;) first, and eventually, a complete substitution with
hornblende. The progressive mylonitization of these rocks produces a strong alignment and
texture hornblende. The development of subgrains in amphibole, pyroxene, plagioclase and
garnet indicates an intracrystalline deformation, by dislocation glide, assisted by dynamic
recrystallization. All textures are consistent with metamorphic conditions in these rocks. The
clinopyroxene and hornblende textures are compatible with the activity slip systems of HT
conditions. We have identified a change in the hornblende slip system. To the best of our
knowledge this is the first time this change has been documented in natural tectonites. Textural
patterns in plagioclase are compatible with (010)[001] slip system, the most frequent slip system
under this temperature. Relatively low intensities and their grain fabric in plagioclase, suggest
that the dislocation slip could be assisted by diffusion, with evidences of migration of grain
boundaries. An alternative explanation may be the activation of grain boundary sliding assisted
by dislocation slip (DisGBS) in some cases. Quartz rich amphibolites, show a quartz texture
compatible with the activation of the dislocations slip on basal <a>, rhomb <a> and prism <a>
systems, with widespread dynamic recrystallization of moderate-high temperature (subgrain
rotation and grain boundary migration mode (SGR-GBM).

In basic granulites and eclogites, from the upper-intermediate and lower slices,
respectively, texture and microstructures, suggests high-T deformation. In eclogites the
rheology is controlled by clinopyroxene, while plagioclase dominates in basic granulites.
Pyroxene shows a change of the active slip systems depending on the metamorphic conditions.
The eclogite retrogression results in pyroxene substitution by hornblende. Plagioclase was
extensively recrystallized by grain boundary migration and subgrain rotation, while texture
patterns suggest the activation of (010) [100] [001]. Considering temperature, cooperation of
diffusional and dislocation based creep is highly probable.

Kinematics. Kinematic interpretation is limited due to the complex tectonothermal
evolution of the unit and the strong mechanical properties between layers. It is clear that late
reworking of Sobrado antiformal stack partially transposed the original orientation of the fabrics).
Equivalent units in Cabo Ortegal complex show similar evidences, and clearly depart from
fabrics of some ophiolitic units (top-to-the ESE, Gémez-Barreiro et al., 2010). Overall, the
Sobrado unit is a natural laboratory that demonstrates how kinematics results may change
depending on mechanical behaviour of the analysed volume.

Seismic model. The fabric controls the elastic behaviour of the rock, particularly, the
anisotropy. The calculation of seismic properties from texture, allowed us to establish a seismic
model for the Sobrado unit, except the ultramafic rocks, which are completely retrogressed. Two
significant seismic reflectors were found. The impedance contrast between eclogites and basic
granulites has been evaluated within the model.

As in previous studies, a general increase of the maximum P-waves velocities (Vpmax) IS
observed with the increase of the density and percentage of SiO;. Vpmax ranges from 8.14 km/s
to 6.53 km/s. Seismic anisotropy is higher in felsic than in mafic rocks.

Seismic velocities calculated after texture agree with previous results. The texture
pattern and intensity of the principal phase determines the elastic response of the whole rock,
modulated by the constructive or destructive interaction with other phases.

In the case of paragneisses, quartz controls the elastic response of the aggregate.

In amphibolites, the hornblende texture determines elastic properties. Variations in
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texure patterns may result in important changes in seismic signal. This study confirms that
amphiboles, with medium-to-high intensity textures, could be the source of anisotropy of the
lower crust.

Eclogites and basic granulites seismic properties present the higher Vp and lower Ayp
observed in this study, similar to available pulse transmission measurements. These properties
are directly related to the mineral composition. Clinopyroxene texture determines the elastic
behaviour of the aggregate, modulated by the constructive or destructive interference of the rest
of the minerals that form the aggregate. The retrogradation of the eclogites produces the
formation of hornblende after pyroxene.

There is no clear correlation between the Vp, dVs maxima and the Vg, polarization
directions of the Sobrado unit with regard to the rock reference system (XYZ). Just in
amphibolites and basic granulites of the intermediate slice, the maxima are parallel to the rock
lineation and the lowest propagation velocity is orthogonal to the foliation.

Advances in geochronology. In order to constrain the tectonothermal evolution of the
Sobrado unit, U-Pb geochronology and REE analysis in migmatitic paragneisses of the
intermediate slice, and mylonitic amphibolites of the upper slice, of Sobrado unit, were done on
a LASS-ICP-MS. In the paragneisses, the youngest zircon age agrees with most of the
monazite ages, giving a Devonian age. This age represents a minimum age of the high-P
granulite facies metamorphism. This event corresponds to one of the first phases of the
Variscan orogeny. Besides, titanite analyses in the mylonitic amphibolite of the upper slice
constraint the age of the exhumation, with highly uniform REE patterns, representing the
continuation of the exhumation process. Metamorphic conditions evolved from granulites to
amphibolite facies along this exhumation path. There is an evident correlation between texture
of zircon grains in cathodoluminiscence and 206ppy 238y ages. The zircon maximum depositional
age of the Sobrado paragneises is estimated. There are several inheritances, with cogenetic
zircons related to the peri-gondwanic magmatic arc, and inherited zircons reflecting a West
African Craton provenance.
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La unidad de Sobrado, en el aléctono superior del complejo de Ordenes (NW de
Iberia), representa un excelente ejemplo de litosfera exhumada. Las diferentes rocas que
componen esa unidad permiten estudiar distintos procesos que afectan a la seccidén de corteza
media-inferior en una litosfera construida como resultado de un proceso orogénico complejo,
con la amalgamacion de unidades de unidades aléctonas y composicionalmente contrastadas.
El analisis combinado de la microestructura y textura permitié contextualizar las condiciones de
deformacion y el metamorfismo, poniendo de relieve la estrecha correlacion entre ambos. Por
otro lado, el calculo de las propiedades elasticas y la valoracion de la anisotropia sismica en
cada litotipo (anfibolitas, granulitas y eclogitas) permite utilizar las mismas como analogos en la
interpretacion de los datos geofisicos actuales, y mejorar su interpretacion en términos no sélo
petroldgicos, sino del estado deformativo, el cual es critico para entender la geodinamica
profunda. Por ejemplo, los paragneises migmatiticos de la escama intermedia ofrecen la
posibilidad de analizar los efectos de anatexia en la reologia, a escala microscopica, en
litologias comunes de la corteza continental. Por otra parte, la evolucién de la fabrica y
propiedades sismicas de las anfibolitas de la escama superior permiten su estudio como
posibles responsables de la anisotropia sismica de una corteza profunda y cémo su
interpretacion debe realizarse con precaucion a la hora de evaluar datos actuales. De igual
manera, la reologia y propiedades sismicas de las eclogitas y granulitas basicas de la unidad
se examinan como probable limite reoldgico en contextos subductivos.

El analisis textural se ha realizado utilizando dos técnicas: difraccion neutrénica y de
electrones. La difraccién neutrénica (D1B-ILL y HIPPO-LANSCE) tiene ventajas en rocas
polimineralicas con un tamafo de grano relativamente grueso, mientras que la difraccion de
electrones retrodispersados (SEM-EBSD), proporciona informacion mas detallada de aspectos
microestructurales, aunque de un volumen muy restringido.

Condiciones de la deformacion. La evolucién metamérfica de la unidad AP-AT de
Sobrado ha sido investigada con anterioridad, indican unas condiciones de pico metamoérfico de
T= 850°C y una presidon minima de 15 kbar en la escama inferior, caracteristicas de contextos
subductivos, y unos valores de entre 675-750°C y 9.5-12 kbar en la escama superior. En este
estudio se ha completado la termobarometria de los paragneises de la escama intermedia,
detallando una etapa de produccidon preferente de fundido (etapa A), y otra etapa de
cristalizacién de ese mismo fundido (etapa B). Con todo, estos resultados deben ser refinados
con modelos cuantitativos avanzados por lo que su interpretacion debe tomarse con cautela.
Las trayectorias P-T propuestas representan un proceso exhumativo sufrido por la unidad AP-
AT, en un contexto de convergencia, corroborando que las fabricas observadas son
contemporaneas con el metamorfismo. En términos de engrosamiento las condiciones
observadas corresponden a >50 km para las eclogitas de la escama inferior, mientras que los
paragneises migmatiticos de la escama intermedia habrian estado en un rango de 38 a 50 km y
la escama superior a ca. 31-40 km de la superficie.

Mecanismos de deformacion. La unidad de Sobrado representa una seccion
litosférica muy deformada. Las diferentes secciones de esta litosfera han acumulado la
deformacion de manera heterogénea. La particion de la deformacioén en los paragneises esta
vinculada con la presencia de fundido. Las texturas medidas en estos paragneises son
sincinematicas con la fusion y compatibles con las condiciones AP-AT alcanzadas. Las texturas
y microestructuras del cuarzo, la plagioclasa y el granate indican una activacidon general de
procesos de plasticidad intracristalina con recristalizacion, variando el mecanismo dominante
(creep de dislocaciones o creep de difusidn), no solo entre las fases, sino en los diferentes
microdominios y etapas. Por ejemplo, las guirnaldas observadas en el cuarzo son compatibles
con la activacion de los sistemas de deslizamiento basal <a>, rhomb <a>, prism <a>. Las
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texturas de la plagioclasa son mas complejas pero compatibles con la actividad del sistema de
deslizamiento (010)[001], ampliamente propuesto como el principal sistema de deslizamiento
en estas condiciones. Sin embargo, el feldespato potasico parece asumir la deformacion
mediante creep difusional con cierta plasticidad intracristalina.

Las metabasitas de la escama superior muestran una evolucion desde metagabros
coroniticos foliados (retrogranulitas) (A7), a anfibolitas de AT (B71 y B2) y anfibolitas de grano
fino, de caracter ultramilonitico (C7). Esta evolucion representa una progresiva hidratacion de
las rocas, con el remplazamiento paulatino de los clinopiroxenos de origen igneo (Cpx,) por
clinopiroxenos recristalizados (Cpxz). La progresiva milonitizacién de estas rocas produce un
fuerte alineamiento de los cristales de hornblenda, creando una fuerte orientacion
cristalografica. El desarrollo de subgranos en el anfibol, piroxeno, plagioclasa y granate, indica
una deformacion intracristalina, mediante el deslizamiento de dislocaciones, asistido por
fendmenos de recristalizacidon dinamica como posible mecanismo de deformacién. Todos las
texturas son coherentes con las condiciones metamérficas dominantes en estas rocas. Las
texturas del clinopiroxeno, al igual que la hornblenda, son compatibles con la actividad
sistemas de deslizamiento tipicos de condiciones de alta T. Los patrones de texturas de la
plagioclasa sugieren, de nuevo, el dominio del sistema de deslizamiento mas frecuente con
unas intensidades débiles. Estas bajas intensidades y su fabrica de forma sugieren que el
deslizamiento de dislocaciones pudo haber sido asistido por fendmenos de difusion, con
evidencias de migracion de limites de grano y, probablemente en algunas muestras, la
activacién de mecanismos de deslizamiento de limites de grano asistidos por deslizamiento
intracristalino de dislocaciones (DisGBS). De igual manera que en los paragneises, la textura y
microestructura del cuarzo es compatible con la activacion del creep de dislocaciones (basal
<a>, rhomb <a>, prism <a>) con recristalizacion dinamica de temperatura moderada-alta, con
rotacién progresiva de subgranos y migracion de limites de granos (SGR-GBM).

En las granulitas basicas y las eclogitas, la textura y las microestructuras presentadas,
como extincion ondulante y subgranos en el clinopiroxeno, hornblenda y plagioclasa, son
compatibles con deformacién intracristalina de alta temperatura. La reologia de estas rocas
esta dominada por la textura del clinopiroxeno, que presenta un cambio de los sistemas de
deslizamiento activos dependiendo de las condiciones de metamorfismo. La hidratacion de las
eclogitas, deriva en la formacion de hornblenda. Las texturas de la plagioclasa son
concordantes con una recristalizacion dinamica por movilidad de los limites de grano y rotacion
de subgranos, ademas de la activacién de (010) como plano de deslizamiento y [100] o [001]
como direccion de deslizamiento predominante. Aunque no se descarta la cooperacion del
deslizamiento de granos y la difusién debido a las altas temperaturas.

Cinematica. La interpretacion cinematica es complicada en este contexto, al existir, por
un lado una historia tectonometamorfica compleja, y por otro un conjunto de litologias con
propiedades mecanicas muy contrastadas. Es evidente que el apilamiento antiformal y el
reapretamiento del mismo han trastocado la orientacion original de las fabricas. Dicha
cinematica es comun en unidades equivalentes de otros complejos aloctonos, pero contrasta
con la obtenida en algunas fabricas de las unidades ofioliticas (Techo al ESE; Gémez-Barreiro
et al. 2010). Se pone de manifiesto que existe una dependencia importante entre la
composicion y el registro deformativo que no debe obviarse cuando se realizan interpretaciones
tectonicas. En este sentido la unidad de Sobrado es un laboratorio natural, en el que puede
observarse la respuesta diferente de distintas litologias a la misma evolucion tecténica.

Modelo sismico. La variedad de fabricas se refleja en el comportamiento elastico de la
roca. La simulacién de las propiedades sismicas derivadas de la textura de los agregados ha
permitido establecer un modelo sismico para toda la unidad de Sobrado, exceptuando las rocas
ultramaficas, que se encuentran completamente serpentinizadas. Se identifican reflectores
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sismicos de diferente orden entre las distintas litologias.

Como en estudios precedentes, se observa un incremento general de las velocidades
maximas de las ondas P (Vpmax), con el aumento de la densidad y porcentaje de SiO,. Las
Vemax Van de 8.14 km/s a 6.53 km/s. Generalmente la anisotropia es mas pronunciada en las
rocas félsicas que en las maficas.

En el estudio de las propiedades sismicas derivadas de la textura de los agregados y el
célculo de las recetas de roca en la unidad de Sobrado se obtienen velocidades sismicas
similares a las presentadas en estudios previos de cortezas medias e inferiores.

En el caso de los paragneises, la respuesta elastica de la roca esta dominada
principalmente por el cuarzo. En las anfibolitas, la textura de la hornblenda determina las
propiedades sismicas del conjunto. El cambio de textura tiene un impacto en dichas
propiedades, pudiendo emplearse en la interpretacion de datos sismicos actuales. Este estudio
confirma que los anfiboles en proporciones significativas, con texturas de intensidad media-
alta, y no los filosilicatos, pueden ser los principales responsable de la anisotropia sismica de la
corteza inferior.

La simulacion de las propiedades sismicas de las eclogitas y granulitas basicas
presentan las mayores Vp y menores Ayp observadas en este estudio, similares a medidas de
transmision por pulso disponibles. Estas propiedades estan relacionadas directamente con la
abundancia mineral, principalmente por la respuesta sismica de los monocristales de
clinopiroxeno.

Avances en geocronologia. Se realizaron dataciones U-Pb con tierras raras (REE)
mediante LASS-ICP-MS en paragneises migmatiticos de la lamina intermedia y anfibolitas
miloniticas de la lamina superior, con el objeto de constrefir la evolucion tectonotermal de la
unidad. En los paragneises, la edad mas joven obtenida en circones concuerda con la mayoria
de los datos obtenidos en las monacitas, dando una edad devédnica. Dicha edad debe
representar la edad minima del evento metamorfico, en facies de las granulitas de alta presion,
correspondiendo a las primeras manifestaciones de la Orogenia Varisca. Por otro lado, los
analisis de titanitas en la anfibolita milonitica de la lamina superior revelan la edad del proceso
exhumativo, donde las condiciones metamorficas evolucionaron desde las granulitas hasta la
facies de las anfibolitas. Existe una evidente correlacion entre la textura de los granos de
circones en catodoluminiscencia, los patrones de REE y las edades 2%pp/238 obtenidas.

La edad maxima de sedimentacion de los circones de los paragneises de la unidad de
Sobrado se ha establecido. Existe una serie de herencias, de circones cogenéticos, que se
relacionan con el mencionado arco magmatico peri-gondwanico. Mediante la comparacion con
otros estudios previos, se establece que los protolitos de los circones heredados mas antiguos
de ~ 530 Ma. proceden del craton oeste africano.
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