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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 Órdenes 
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 reología de la litosfera, 
investigando los factores y mecanismos de deformación implicados en el desarrollo de la 
orientación preferente cristalográfica (CPO), o textura, de los minerales en agregados 
deformados a alta presión y alta temperatura. A su vez, se persigue cuantificar la relación e 
influencia de la textura en las propiedades sísmicas de estas litologías.  

Desde un punto de vista experimental se comparan diversas técnicas de análisis 
textural, como son la difracción de neutrones y la difracción de electrones retrodispersados 
(EBSD-SEM). Se seleccionaron diversas muestras de la unidad de Sobrado, perteneciente al 
alóctono superior de alta P y alta T, en el Complejo de Órdenes (NW España). En ellas se 
busca correlacionar textura y microestructura de anfibolitas, granulitas básicas y pelíticas, y 
eclogitas, con las propiedades elásticas, velocidades y anisotropías sísmicas. De este modo se 
busca caracterizar un análogo de litosferas actuales entre 20 y 50 km de profundidad 
aproximadamente. Dichos datos son la base de un modelo de reflectividades general para la 
sección compuesta de la unidad de Sobrado, sirviendo para interpretar en términos litológicos y 
deformativos observables geofísicos actuales.  

Por otro lado, el estudio de las fábricas permite discutir en el contexto regional la 
cinemática y geometría del flujo deformativo, resultando un cizallamiento general con partición 
de la deformación entre las diferentes litologías, y un sentido de cizalla del bloque de techo 
hacia el NNE, aproximadamente, correlacionado con unidades similares del complejo de Cabo 
Ortegal (NW Iberia). Además se ha avanzado en la comprensión de los mecanismos de 
deformación en condiciones de alto grado y en sus implicaciones reológicas. 

Por primera vez, se ha realizado una datación U-Pb de los paragneises migmatíticos de 
alta P y alta T mediante LASS-ICP-MS, analizando simultáneamente las tierras raras (REE), 
obteniéndose una edad mínima Devónica para el metamorfismo de alta presión. Herencias 
compatibles con un área fuente situada en el cratón oeste africano. La edad máxima de 
sedimentación se ha establecido. Se analizaron también titanitas de anfibolitas ultramiloníticas 
de la lámina superior, con el fin de constreñir la etapa exhumativa. 

Los paragneises migmatíticos de la escama intermedia de la unidad de Sobrado han 
sido seleccionados para examinar la influencia de la anatexia en la deformación. La integración 
de datos petrológicas, microestructurales y termobarométricos ha permitido acotar una 
trayectoria exhumativa en dos etapas: A) una etapa de producción de fundido, y B) etapa de 
cristalización del mismo.! El balance de reacciones permite estimar el % de fundido que dio 
lugar no solo a la partición de la deformación en la roca a escala microestructural. La 
coexistencia de segregación preferente del fundido, desarrollo de un bandeado gnéisico y 
progresiva acumulación de deformación plástica queda reflejado en los resultados de textura y 
microestructura. La textura obtenida mediante difracción de neutrones (D1B-ILL y HIPPO-
LANSCE), muestra patrones compatibles con deformación a AP-AT y con un sentido de la 
cizalla general. En estas rocas, las propiedades elásticas, 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 lámina superior permitió diferenciar tres litotipos 
generales: metagabros coroníticos foliados, anfibolitas de alta temperatura y anfibolitas de 
grano fino y naturaleza milonítica-ultramilonítica. Se realizó un análisis de EBSD-SEM, 
implementando el procesado de datos en los programas MTEX y Channel 5. La comparación 
de ambos programas reveló una gran consistencia de los resultados en todos los casos. La 
evolución metamórfica está ligada a la deformación, con un progresivo aumento del anfíbol a 
expensas del piroxeno, la reducción del tamaño de grano y el desarrollo de microestructuras 
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compatibles con la deformación a alta T y presiones intermedias. La cinemática 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 transformación dinámica del piroxeno en 
anfíbol, verificándose inicialmente la recristalización dinámica del piroxeno, por un incremento 
progresivo de la desorientación y rotación de subgranos, para en una segunda etapa 
transformarse anfíbol. Ambas fases comparten su sistema de deslizamiento dominante. Cabe 
destacar que con el aumento de la deformación, y probablemente el flujo de esfuerzos, se 
produce un cambio del sistema de deslizamiento en el anfíbol. Este cambio es relevante, pues 
el anfíbol es una fase determinante en la anisotropía de la litosfera. La modelización de las 
propiedades sísmicas revela un impacto significativo de este cambio en las propiedades de 
transmisión de las ondas sísmicas. Este cambio en la textura puede permitir detectar cambios 
en el interior de la tierra y dar una interpretación alternativa a contextos geodinámicos 
complejos. La plagioclasa acomoda la deformación mediante creep de dislocaciones con 
recristalización dinámica. 

Las microestructuras y texturas presentadas en las granulitas básicas de la lámina 
superior e intermedia, así como de las eclogitas de la lámina inferior muestran texturas 
compatibles con condiciones deformativas de alta temperatura y presión. El clinopiroxeno 
muestra distintos sistemas de deslizamiento activos dependiendo de las condiciones 
metamorficas. Por otro lado se observa una fábrica débil, pero consistente del granate, 
coherente con las evidencias de deformación dúctil a escala de grano. En las granulitas, la 
plagioclasa sufre una recristalización dinámica por movilidad de los límites de grano y rotación 
de subgranos, con la activación de varios sistema de deslizamiento. Aunque no se descarta la 
cooperación del deslizamiento de granos y la difusión. En ambos casos el piroxeno domina la 
respuesta elástica del agregado, modulado por la abundancia de fases retrógradas (e.g. 
anfíbol) 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 
anisotropía sísmica de ambas rocas. En términos de reflectividad  el límite 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 sísmica de reflexión. 
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1.1. Introducción y objetivos 

Este trabajo se centra principalmente en el objetivo de correlacionar la orientación 
cristalográfica preferente y microestructuras de diferentes rocas, fundamentalmente de 
granulitas metapelíticas y básicas, anfibolitas, y eclogitas, con la evolución termobarométrica y 
estructural de una sección litosférica compuesta por escamas de diferentes litologías 
deformadas dúctilmente. Para ello se han calculado las velocidades y anisotropías sísmicas de 
cada litotipo y de los modelos litológicos relevantes para la discusión. Para ello, se realizan 
varios análisis cuantitativos de fábricas deformativas, en las tres escamas que componen la 
unidad de Sobrado, perteneciente a las unidades superiores de alta P y alta T del Complejo 
Alóctono de Órdenes (NW de Iberia). 

El análisis cuantitativo de las fábricas incluyó la medida de la orientación cristalográfica 
preferente en tectonitas, con el fin de caracterizar los mecanismos y condiciones de 
deformación, así como el comportamiento mecánico de los distintos litotipos. La determinación 
de la textura de los agregados policristalinos se puede calcular mediante diferentes técnicas de 
difracción. En nuestro caso combinamos la difracción neutrónica y la de electrones 
retrodispersados (EBSD-SEM). La primera es óptima para el análisis de volúmenes 
significativos de muestra, con tamaños relativamente grandes, requisito para obtener 
simulaciones de las propiedades físicas más consistentes. La segunda ofrece una información 
detallada de la topología de los granos y permite discriminar determinados mecanismos de 
deformación, correlacionando textura y microestructura. Con el fin de contrastar dos 
configuraciones experimentales distintas, los análisis de difracción neutrónica se realizaron en 
el Laboratorio Nacional de Los Álamos (EEUU) y en el Instituto Laue-Langevin (Francia). 

La orientación cristalográfica preferente permite identificar de manera independiente la 
contribución de cada mineral a la microestructura y textura dentro del agregado policristalino 
que representa el conjunto global de la roca. La interpretación de la textura también 
proporciona información para constreñir los mecanismos de deformación dominantes para cada 
mineral. Además aporta información cinemática de gran valor regional, pues permite establecer 
los vectores de movimiento de masa durante la orogenia. 

Para su comparación con otros estudios naturales o experimentales anteriormente 
publicados, necesitamos constreñir las condiciones de deformación, principalmente presión y 
temperatura, alcanzadas en nuestras rocas. Por ello, de manera paralela se han realizado 
estudios de química mineral para caracterizar la evolución de las fábricas estudiadas y 
examinar el impacto de los cambios metamórficos. Esto requiere trabajar con equilibrios 
químicos y balances de masas basados en datos petrográficos y de microsonda electrónica. 
Deformación y metamorfismo son procesos simultáneos e interdependientes. La realización de 
un estudio microestructural detallado junto con un estudio termobarométrico nos brinda la 
oportunidad de reconstruir la historia tectónica, dentro de un marco geológico regional, y 
conocer sus implicaciones geodinámicas. 

Otro objetivo importante es el cálculo de las propiedades elásticas del agregado 
basadas en la orientación preferente y las propiedades elásticas de los minerales 
constituyentes. Se obtuvo la distribución de velocidades de las ondas de compresión (VP) y de 
cizalla (VS), así como la birrefringencia. A partir de estas se calculó la anisotropía sísmica (AVP),  
relevante para el estudio actual del interior de la Tierra. Esto nos proporciona la posibilidad de 
crear modelos teóricos, conocidos como recetas de rocas, a partir de términos reales para 
compararlos y discutirlos en un ámbito más global. De este modo, mejoraremos la 
interpretación de los datos sísmicos en términos no sólo litológicos, sino del estado de 
deformación. 
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La Unidad de Sobrado es un laboratorio natural, al contar con una secuencia de 
escamas de diferente composición, intensamente deformadas en condiciones metamórficas de 
alto grado y un contexto geodinámico relativamente bien estudiado. La alternancia de rocas 
félsicas y máficas ha sido descrita en la corteza media-inferior, pero en pocas ocasiones es 
posible evaluar las fábricas desarrolladas de manera simultánea en ambas litologías. Por otro 
lado, los procesos de fusión parcial y su relación con la deformación son poco conocidos, 
siendo los paragneises de Sobrado un excelente ejemplo para su estudio. Las anfibolitas están 
probablemente detrás de la anisotropía de la corteza inferior, pero la relación entre su fábrica y 
la anisotropía no está clara, explorándose aquí la transición entre granulitas y anfibolitas 
ultramiloníticas. Finalmente, la transición granulita-eclogita es controvertida, explorándose en 
este caso, las fábricas desarrolladas en ambas y su potencial distinción en términos de 
reflectividad sísmica.  

De modo complementario se realizaron dataciones U-Pb mediante ablación laser 
(LASS-ICP). Con el fin de constreñir la etapa de exhumación y la edad del metamorfismo de 
alta presión se analizaron titanitas en las anfibolitas miloníticas de la escama superior de la 
Unidad de Sobrado, y monacitas y circones en los paragneises migmatíticos 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 coetáneas con el crecimiento de las fases datadas. Este estudio 
permitirá completar el conocimiento geocronológico previo de estas unidades y delimitar la 
evolución tectonotermal. 

1.2. Estructura de la Tesis 

El presente volumen ha sido organizado de manera que los capítulos 2 y 3 recogen 
una discusión general desde el punto de vista teórico y experimental del estudio de la textura y 
microestructura, con especial énfasis en las técnicas de difracción. Los capítulos 4, 5, 6 y 7 
abordan en detalle los casos presentados, estando en fase de redacción para ser enviados a 
revistas de científicas indexadas. El capítulo 8 recogen las conclusiones generales. A 
continuación se da un breve resumen de cada capítulo: 

Capítulo 2. Este capítulo tiene como objetivo presentar los principales aspectos 
relacionados con la formación y desarrollo de las orientaciones cristalográficas. Asimismo, se 
presenta una revisión general de los principales mecanismos de deformación y sistemas de 
deslizamiento en los minerales analizados en este trabajo, así como los cálculos matemáticos 
necesarios para la determinación de las constantes elásticas del conjunto total de cada roca y 
sus diferentes fases, además de sus correspondientes velocidades y anisotropías sísmicas. 

Capítulo 3. En el tercer capítulo, se puede distinguir una parte dedicada a los 
principales aspectos metodológicos de la difracción neutrónica y otra a la difracción de 
electrones retrodispersados (EBSD). Presenta una aproximación teórica de la interacción de 
los neutrones (patrones de difracción) y los electrones retrodispersados (patrones de Kikuchi) 
con la materia cristalina. Asimismo, ofrece una comparación entre los dos difractómetros de 
neutrones utilizados y las diferentes fuentes de generación de neutrones. Principalmente se 
centra en la explicación detallada del análisis de datos, para la determinación textural (ODF) y 
cálculo de las propiedades elásticas de las diferentes muestras, ya sea mediante la utilización 
del método combinado en neutrones o mediante el análisis de EBSD en Channel 5 o MTEX. 
Por último, se describe en detalle la preparación de muestras en ambos métodos. Asimismo, se 
hace una breve introducción a las técnicas utilizadas en la química mineral y la geocronología. 

Capítulo 4. Paragneises migmatíticos de la escama intermedia. Análisis textural 
cuantitativo mediante difracción neutrónica de tiempo de vuelo (TOF) y monocromática. 
Análisis químico realizado mediante microsonda electrónica, balance de masas y equilibrios 
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metamórficos. Termobarometría convencional. Mecanismos de deformación en un contexto de 
fusión parcial. Cálculo de velocidades y anisotropías sísmicas a partir de los datos texturales. 
Modelos de reflectividad. 

Capítulo 5. Análisis textural y microestructural mediante EBSD de la transición entre 
metagabros coroníticos (facies de las granulitas) y anfibolitas ultramiloníticas de la escama 
superior de la Unidad de Sobrado. Cálculo las propiedades sísmicas basadas en la textura y 
elaboración de modelos de variación de anisotropía en función del tipo de fábrica y 
composición mineral. Se explora el impacto en la interpretación de la anisotropía actual y un 
modelo de reflectividad para el caso de incidencia vertical. 

Capítulo 6. Análisis textural mediante difracción neutrónica de tiempo de vuelo (TOF) 
de granulitas básicas (escama superior e intermedia), y eclogitas (escama inferior) de la unidad 
de Sobrado. Se investigan los mecanismos de deformación dominantes y los factores que 
controla la anisotropía sísmica en dichas rocas. 

Capítulo 7. Dataciones U-Pb y REE mediante ablación laser (LASS-ICP-MS) en 
titanitas las anfibolitas miloníticas de la escama superior, y monacitas y circones en los 
paragneises migmatíticos de la escama intermedia. Discusión de la edad del metamorfismo de 
alta presión, procedencias y edad de la exhumación. 

Capítulo 8. Conclusiones. 
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2.1. Deformación de la corteza terrestre 

La deformación en la corteza terrestre es acomodada fundamentalmente mediante un 
flujo frágil o dúctil. 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 deformación interna alta, se puede llegar a observar un flujo 
cataclástico. A mayores profundidades, debajo de la zona sismogénica, las temperaturas son 
suficientemente altas como para que la deformación de la corteza sea dominada por un flujo 
dúctil continuo (Ramsay, 1980). La transición frágil-dúctil depende de la composición 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 reología al comportamiento de las rocas ante los esfuerzos. Su 
conocimiento es fundamental para comprender la evolución y dinámica de la Tierra,  si bien no 
existe un consenso en torno a la reología de la litosfera. Bürgmann y Dresen, (2008) 
presentaron varios modelos, que relacionaron con análogos gastronómicos, a partir de datos 
experimentales de mecánica de rocas, estudios de zonas de cizalla exhumadas y 
observaciones geodésicas disponibles (Fig. 2.1). El primer modelo, conocido como sándwich 
de gelatina (jelly sandwich), propone una corteza superior elástica, un manto superior viscoso, 
y una corteza inferior viscosa débil entre ellas. Los mecanismos de deformación 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 podrían causar debilitamiento (Jackson, 2002). El siguiente análogo fue apodado crema 
catalana (crème brûlée) y en él, el mayor esfuerzo de la litosfera continental sería soportado 
por la corteza superior sismogénica (Burov y Watts, 2006). El modelo final, basado en 
observaciones a lo largo de los límites de las placas, en regiones de grandes fallas corticales y 
sus zonas de cizalla asociadas, se conoce como banana split. La presión de fluidos, la 
orientación de esfuerzos, los datos de flujo de calor y las propiedades de fricción de las rocas 
de falla se utilizan para explicar la debilidad de las fallas en los límites 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 reducción del tamaño del grano por 
recristalización dinámica, el calentamiento por cizalla, los cambios de fase y el desarrollo de 
una textura u orientación preferente en las rocas conduce a un debilitamiento de las zonas de 
cizalla (Muto et al., 2011; Poirier, 1980). 

Figura 2.1. Los tres modelos esquemáticos para la reología de la corteza propuestos por Bürgmann & 
Dresen (2008).  

2.2. Desarrollo de la orientación cristalográfica preferente 

La mayor parte de los sólidos 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 difracción de las ondas 
electromagnéticas, son dominios tridimensionales que propagan una onda incidente de una 
manera coherente y sin pérdida de fase (Chateigner, 2010).. 

 

Figura 2.2. Definición gráfica de límites de granos (negrita), cristalitos (crystallites;(zonas sombreadas) y 
planos cristalográficos (líneas sombreadas) en un agregado policristalino. Extraído de (Chateigner, 2010). 

Un agregado en polvo (powder) siempre es un agregado policristalino,. Un agregado en 
polvo ideal se compone de un gran número 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 tamaño y distribución de forma unimodal.  

2.2.1 Definición de orientación cristalográfica preferente 

Durante un proceso de deformación, ya sea natural o experimental, los agregados 
policristalinos son sometidos a una serie de cambios estructurales. La distribución y la 
orientación de sus cristales es una de las principales modificaciones. Por ejemplo, los 
agregados isotrópicos sin ninguna orientación cristalográfica preferente, tienden a adquirir una 
orientación preferente y aquellos que tenían una orientación predeterminada inicialmente 
tienden a modificarla. La distribución de los ejes cristalográficos se conoce como textura u 
orientación cristalográfica 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 deformación, ya que el 
crecimiento topotáctico, la alineación de fenocristales durante un flujo magmático o la 
sedimentación de partículas en las rocas sedimentarias también pueden producirla. Asimismo, 
no todos los procesos de deformación producen CPO. Por ejemplo, la deformación frágil 
normalmente produce materiales en los que sus fragmentos tienen una orientación al azar. En 
el régimen plástico, incluso a temperaturas elevadas, los flujos dominados por fenómenos de 
difusión y/o deslizamiento de límites de grano (GBS- grain boundary sliding) tienden a destruir 
la orientación preferente (Weiss y Wenk, 1985). 

En aquellos minerales en los que la forma externa está fuertemente determinada por la 
red cristalina existe una correlación entre la fábrica de forma y la cristalográfica, visible en 
muestra de mano. Ejemplos de ello son los minerales del grupo de los filosilicatos y los del 
grupo de los anfíboles que definen claramente  foliación y lineación en la roca. Sin embargo en 
otros casos esta correlación no es evidente (e.g. cuarzo).  

2.2.2 Representación de la orientación cristalográfica preferente 

El objetivo del análisis textural es obtener una descripción cuantitativa de la distribución 
de orientación cristalográfica de los cristalitos dentro de un agregado. En este apartado se 
describen cada uno de los métodos de representación de la textura.  

2.2.2.1 Función de distribución de la orientación (ODF)  

La representación más completa de la textura es la función de distribución de la 
orientación (ODF -orientation distribution function). La orientación de cada cristalito puede ser 
completamente especificada por tres ángulos de Euler (ϕ1, Φ, ϕ2, convención ángulos Euler; 

planos {hkl}

límites de grano
cristalito

muestra
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Bunge, (1985); Fig. 2.3).  Es decir, suponiendo que el cristal y las coordenadas de la muestra 
coinciden, por ejemplo lineación-foliación, 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 ϕ1, luego se rotan 
las coordenadas del cristal alrededor del eje x’ mediante Φ y finalmente se rota el cristal 
alrededor de ϕ2. La orientación de cada cristal corresponde a un punto en el espacio de Euler. 
Por lo que una orientación dada de un objeto tridimensional se pueden especificar por un 
vector g en un espacio tridimensional (Karato, 2008).  

 

Figura 2.3. Ejemplo de una función de distribución de la orientación (ODF), dividida en ocho secciones de 
45 °, realizado con MTEX. La distribución de la orientación cristalográfica de los granos individuales se 
muestra referenciada en el espacio de ángulos Euler. El código de color indica la densidad de los datos 
(rojo, alto; blanco, bajo).  

Matemáticamente, la orientación cristalográfica de los cristalitos dentro de una muestra 
puede ser descrita por una función g que define la densidad de estos puntos  La ODF de esos 
cristalitos se define como la fracción de volumen de los cristalitos V que tienen una orientación 
g dentro de un intervalo infinitesimal de orientación dg (e.g. Karato, 2008), 

!"
! = !! ! !", !" = 1

8!! sinΦ!!!,!Φ,!"! 

La ODF se puede normalizar, 

!!"#$%&(!) ≡ 1,!!!!! ! ! = 1 

La intensidad de la textura de una ODF puede expresarse mediante "F2" (Matthies et 
al., 1997). Este índice varía desde 1, que implica orientación al azar, hasta el infinito que sería 
un textura perfecta o de monocristal. 

F! = 1
8!! ! ! !! !  

Por tanto, la ODF contiene la información más detallada de la textura. Las figuras de 
polo o las figuras de polos inversas son subconjuntos de la ODF.. La interpretación de la ODF 
no es muy intuitiva, particularmente en fases de baja simetría y texturas relativamente poco 
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intensas, por lo que no es muy usada en geología (Mainprice y Nicolas, 1989). 

2.2.2.2 Figura de polos 

Una figura de polos es una representación de la distribución de orientaciones 
cristalográficas en una esfera, de una dirección cristalina particular [uvw] o de la normal de un 
plano cristalino (hkl), proyectados según el sistema de referencia de la muestra (e.g. foliación y 
lineación). La dirección del cristal es proyectada en una esfera de radio unidad a lo largo del 
cristal y el punto de la esfera está definido en coordenadas polares, (α) y (β), con respecto a un 
sistema de referencia externo (Fig. 2.4). Matemáticamente, una figura de polos representa la 
fracción de volumen de granos !"/! cuya dirección cristalina h es paralela a la dirección y de 
la muestra (e.g. Karato, 2008). h puede ser el polo de un plano representado por los índices de 
Miller (hkl) o una dirección mediante los índices [uvw]. 

!"
! = ! 14! !!! ! !",!!!!!! = α, β ,!!!!" = sin α!!α !" 

 

Figura 2.4. (a) Proyección de Lambert . (b) Falsilla estereográfica de igual área. 

Exceptuando los cristales individuales, un material contendrá numerosos cristalitos. 
Con frecuencia, las figuras de polos se representan normalizadas y la densidad de polos es 
expresada en múltiplos de una distribución aleatoria (multiples of random distribution- m.r.d.) o 
múltiplos 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 
matemáticamente. En ambos casos la normalización se realiza:  

!! ! !"#$%& ≡ 1,!!!!! !! ! !" = 4! 

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

J! = 1
4! !! ! !!" 

Con el fin de mostrar la ODF en un diagrama de dos dimensiones, se utiliza una 
proyección estereográfica. Por lo general, en las ciencias de la Tierra y en este estudio, la 
proyección más utilizada es la de igual área (Lambert) en el hemisferio inferior. También, es 
común reemplazar los puntos por áreas 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 representación, se puede ver cómo algunas de las 
diferentes orientaciones cristalográficas se distribuyen en el espacio con respecto a la geometría de la 
deformación, en este caso, la foliación y lineación de la muestra. 

Pese a que la textura de un agregado se puede representar por la elección de diversas 
de figuras de polos para diferentes direcciones, la información que muestran las figuras de 
polos es incompleta. Aunque pueden cubrirse todas las orientaciones en el espacio de 
muestra, sólo se puede elegir un número finito de orientaciones cristalográficas (Karato, 2008). 
Además, las orientaciones relativas de los diferentes ejes cristalográficos de cada grano no 
pueden representarse en una figura de polos. e.g. cuando uno elige [100], [010], [001], 
entonces no hay información de la distribución de la orientación de otras orientaciones, e.g. 
[110]. Pese a estas limitaciones, la aparente sencillez de su interpretación las hace la 
representación más usada en geología. 

2.2.2.3 Figura de polos inversa  

Otra representación frecuente es la figura de polos inversa. En ella, se representa la 
orientación de una dirección concreta (e.g. lineación, polo de la foliación, Rolling, normal, 
transverse directions, Fig. 2.6), con respecto al sistema de referencia del cristal, su cálculo se 
realiza según:, 

!"
! = ! 14! !!! ℎ !ℎ 

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

!! ℎ !"#$%& ≡ 1, !! ℎ !ℎ = 4! 

 

Figura 2.6. Descripción gráfica de la dirección de rolling, normal y transversal.  

Según sea la simetría del cristal, no es necesario mostrar toda el espacio de 
orientaciones, utilizándose la fracción mínima que presente información no redundante (Fig. 
2.7). 

Este tipo de diagrama puede cubrir todos los ejes cristalográficas del cristal pero sólo 
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puede reproducir un pequeño número de orientaciones en el espacio. Debido a ello, se puede 
encontrar fácilmente qué orientaciones cristalográficas están relacionadas con un marco de 
referencia externo, siendo útiles para discutir los sistemas de deslizamiento potencialmetne 
activos,. Figuras de polos y figuras de polos inversas, dan información complementaria, siendo 
utilizados en esta tesis. 

 

Figura 2.7. Fracción mínima de figuras de polo inversas según la simetría cristalina.  

2.3. Mecanismos de deformación 
2.3.1 Creep de dislocaciones 

La red cristalina de un mineral, está compuesta por átomos ordenados en un patrón 
repetitivo. Cuando se supera una cierta temperatura, la deformación intracristalina se produce 
por el movimiento relativo de un grupo de átomos, creando defectos puntuales o planares en la 
red. Los defectos puntuales se generan por la ausencia de un átomo (vacantes) o la presencia 
de un átomo extra (intersticiales). Los defectos lineales, conocidos como dislocaciones, 
resultan de la inserción de medio plano extra de red de dentro de la estructura cristalina. Los 
enlaces atómicos se estiran para acomodar el espacio y pasar la dislocación de un átomo a 
otro, rompiendo su enlace en un lado de la dislocación y volviendo a formar el enlace en el otro 
lado de la dislocación. Esta teoría fue explicada por primera vez por Taylor, (1934), y es más 
eficiente que romper todos los enlaces simultáneamente y luego volverlos a formar después del 
movimiento de la red. 

Las dislocaciones se alojan dentro de estructuras cristalinas en posiciones específicas 
dependiendo de la simetría del cristal, creando planos en los que la ruptura de los enlaces es 
relativamente fácil (Bishop, 1954; Bishop y Hill, 1951; Taylor, 1938). Este deslizamiento (slip) 
intenta reducir la energía de la deformación mediante el deslizamiento sin esfuerzo (glide) de 
las dislocaciones en una dirección 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 {hkl} y una dirección de 
deslizamiento <uvw>, o su vector de Burgers (b) asociado.  

Por debajo de la temperatura donde los defectos puntuales son móviles, el movimiento 
de una dislocación fuera de su plano de deslizamiento original sólo puede ocurrir por 
deslizamiento cruzado (cross-slip) sobre un plano de deslizamiento de intersección, el cual 
sería una dirección de deslizamiento común. Pero si los defectos puntuales son totalmente 
móviles, entra en acción el salto de dislocaciones (climb), que es el reordenamiento e 
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interacción de las dislocaciones para reducir la energía elástica 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!!!, siendo !! el punto de fusión (Langdon, 1985a). 
Una dislocación de filo (edge) es perpendicular a la dirección de deslizamiento y junto con el 
proceso de salto de dislocaciones (climb) puede moverse fuera de su plano de deslizamiento, 
mientras que una dislocación helicoidal (screw) es paralela a la dirección de deslizamiento 
(Passchier y Trouw, 2005) (Fig. 2.8). La combinación del deslizamiento (glide) y salto de 
dislocaciones (climb) se denomina creep de dislocaciones o plasticidad cristalina, siendo creep 
(reptación en español) una deformación lenta a bajos esfuerzos mantenidos durante largos 
periodos de tiempo, incluso de millones de años (Langdon, 1985b), permitiendo acomodar la 
deformación intracristalina.  

 

Figura 2.8. Representación gráfica 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 está estrechamente 
relacionado con el desarrollo de la textura (e.g. Hirth y Tullis, 1992; Law, 1990) y provoca 
anisotropía en las propiedades físicas macroscópicas, como se puede observar en la 
propagación de ondas sísmicas. El número de dislocaciones observadas en un mineral 
depende del origen, deformación y metamorfismo sufridos. Las rocas de origen sedimentario y 
que no han experimentado más que una diagénesis de muy baja temperatura, no poseen 
muchos cristales de neoformación. Como es de esperar, tales minerales a menudo están 
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 número significativo de dislocaciones (Nicolas y Poirier, 1976). Los 
minerales formados por cristalización a partir de fundidos, transformaciones de fase, o 
reacciones, contienen dislocaciones aunque su densidad suelen ser baja o moderada, siempre 
por debajo de 104 cm-2 (Barber et al., 2010). La deformación 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 dúctil está ampliamente extendido en las rocas, pudiéndose 
alcanzar desde condiciones atmosféricas hasta casi temperaturas de fusión, pero 
generalmente requiere exceder grandes esfuerzos. Incluso se pueden generar dislocaciones 
bajo un comportamiento frágil de cataclasis sometido a altos esfuerzos. Sin embargo, la 
mayoría de los minerales de alta temperatura son enfriados y llegan a su equilibro en ausencia 
de deformación o esfuerzos, favoreciendo un baja densidad de dislocaciones (e.g. Barber et al., 
2010). 

2.3.1.1 Medida de las dislocaciones (Ley de Schmid) 

A menudo se analizan monocristales deformados en laboratorio para dilucidar los 
sistemas de deslizamiento más comunes en diferentes minerales, usando la observación 
directa en microscopios electrónicos de transmisión (TEM) (Engler y Randle, 2010). Los 
resultados deben ser tratados con cuidado para la interpretación de la deformación en rocas 
naturales, ya que las rocas naturales han sufrido unas velocidades de deformación de varios 
órdenes de magnitud por debajo de las obtenidas experimentalmente. 

it is called a screw dislocation. A dislocation with a

more general orientation is called a mixed dislocation.

The atomic distortion around each dislocation is

shown in Fig. 5.4.

The incremental slip in a crystal associated with the

propagation of a slip front is characterized by a vector b

called the Burgers vector. The Burgers vector is one of

the vectors of the relative movement of atoms by which

the periodicity of the lattice is preserved. (Occasionally

one observes slip vectors that are smaller than these. In

this case, one disturbs crystal periodicity by the propa-

gation of this dislocation. These dislocations are called

partial dislocations and they are associated with stacking

faults, a misalignment of atomic packing on a plane.)

The easiness of slip for various slip systems of a

given crystal is determined by the crystal structure

and the nature of chemical bonding (Table 5.1). In

simple metals, easy slip planes are usually the planes

in which the atomic packing is dense. For example, in

the fcc (face-centered cubic) structure, the {111} planes

are the dense-pack plane and are the dominant glide

planes. Similarly in the hcp (hexagonal-close-pack)

structure, the basal plane (the (0001) plane) is the

easy slip plane. The choice of slip systems in silicates

and ionic crystals is more complicated. For example,

electrostatic interaction is an important factor that

controls the easy slip plane in ionic crystals. In the

NaCl type crystal, the densest packing plane is {100},

but the easy glide plane is {110} in most cases. This is

considered to be due to the effects of electrostatic

interaction: the glide on the {110} plane brings ions

with the same charge so close that it is not favored.

Thus, a favorable glide plane in an NaCl type crystal is

dependent on the nature of chemical bonding. In crys-

tals with strong ionic bonding (e.g., NaCl) the {110}

planes are the favorable glide planes. Whereas in crys-

tals with less ionic bonding (e.g., PbS), the {100} planes

are the favorable glide planes (e.g., NABARRO, 1967b).

In silicate minerals in which Si is surrounded by four

oxygen ions (low-pressure form of silicates), the pre-

ferred glide planes are those for which the relative

motion of atoms along them does not cut strong Si–O

bonds.

In olivine, [100](010) is the favored slip system at

low-stress, high-temperature conditions. However, slip

systems with b¼ [001] are favored under high-stress

conditions (CARTER and AVÉ LALLEMANT, 1970). It

is also found that slip systems with b¼ [001] are also

favored under high water fugacity conditions (JUNG

and KARATO, 2001b). An important point to empha-

size here is that the dominant slip system(s) in a given

material can change when the physical/chemical condi-

tions of deformation change. Changes in dominant slip

system(s) result in major changes in the nature of

deformation fabrics (lattice-preferred orientation,

LPO; Chapter 14).

Recently, there have been some attempts to calcu-

late the dominant slip systems in minerals from ‘‘first-

principles’’ (e.g., DURINCK et al., 2005a, 2005b;

OGANOV et al., 2005). In these studies, the authors

calculated the energy associated with the homogeneous

shear in a perfect crystal along a certain direction on a

certain plane and considered that the strength calcu-

lated from such a procedure corresponds to the

strength of each slip system. The strength correspond-

ing to homogeneous shear is different from the strength

controlled by dislocation motion, and therefore this

approach is not appropriate in predicting the dominant

slip systems.

Because of the plastic anisotropy due to slip, only

some components of applied force cause plastic defor-

mation. This concept can be quantified by the quantity

called the Schmid factor, S, which is defined by

(Fig. 5.5),

!RSS " S!a (5:48)

where !a is the applied stress (F/A) and !RSS is the

resolved shear stress, i.e., the component of stress

that actually acts on a given slip system. The Schmid

factor is related to the orientation of slip plane and slip

direction relative to the direction of applied force,

S ¼ cosy # cosl (5:49)

bedge
screw slip plane

FIGURE 5.4 Slip and dislocation. Dislocation lines are the boundaries

on a slip plane between the slipped (white region) and unslipped

portions. A thick arrow shows the direction of the relative motion of

the bottom and the top parts of a crystal between which the slip occurs.

Small arrows show the direction of propagation of the slip. The velocity

of propagation depends on the dislocation mobility that can be

anisotropic. The dislocation line has a certain angle with respect to the

slip direction. A dislocation line that is parallel to the slip direction is

called a screw dislocation, and a dislocation line that is normal to the slip

direction is called an edge dislocation (a dislocation line that is neither

parallel nor normal to the slip direction is called a mixed dislocation).
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Es común que varios sistemas de deslizamiento estén activos para un mineral. La 
activación de los diferentes sistemas de deslizamiento está controlada por la simetría del 
cristal, el campo de esfuerzos aplicado y la superación 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 prácticamente libre de impurezas y 
estructuralmente perfecto (e.g. Hobbs, 1985). Su valor se puede conocer mediante la ley de 
Schmid: 

! = ! ∙! = ! !! ∙ cos! cos ! 

donde ! = cos! cos !  es el factor de Schmid, !  es el esfuerzo resultante, !  es el 
ángulo entre la normal al plano de deslizamiento (n) y la dirección de la fuerza aplicada F; !! 
es la sección transversal de A; y λ es el ángulo entre la dirección de deslizamiento y la 
dirección de la fuerza aplicada F (Fig. 2.9). 

 

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

La magnitud de ! 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 deformación (strain rate) y la actividad química, 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 metamórficas. Para el mantenimiento de la cohesión entre los granos y la 
distribución uniforme de la deformación 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 simetría 
cristalina y por lo que habrá pocos sistemas de deslizamiento disponibles. Por ello, los 
problemas de espacio generados durante la deformación a baja temperatura son acomodados 
mediante microplegamiento de la red, maclado  y fracturación; y a altas temperaturas, mediante 
recristalización dinámica o deslizamiento de los límites 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 plásticamente, conocido como endurecimiento por deformación (strain 
hardening) (Nicolas y Poirier, 1976; Barber et al., 2010). 
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2.3.1.2 Influencia de la recristalización 

La recristalización, o reemplazo de un cristal por otro nuevo, es un proceso impulsado 
por la necesidad de reducir la energía almacenada dentro de un cristal. La energía de 
deformación (strain energy) es directamente proporcional a la densidad de dislocaciones (e.g. 
Humphreys y Hatherly, 2004). La recristalización inducida por deformación interna (strain-
induced recrystallization) se considera la sustitución de granos fuertemente deformados por 
nuevos granos no deformados. En ella, se aplica un reordenamiento atómico sistemático en 
cada grano fuertemente deformado, eliminando cualquier dislocación (aniquilación de 
dislocaciones). Este proceso se denomina recuperación (recovery). Asimismo, las 
dislocaciones pueden minimizar la energía reorganizándose bien en límites de grano o 
sugbrano, que delimitan porciones del cristal libres de dislocaciones con diferente grado de 
desorientación (Nicolas y Poirier, 1976). 

Existen dos tipos de recristalización. Por una parte, la recristalización estática se activa 
cuando un material muy deformado alcanza rápidamente su temperatura crítica. Entonces, los 
nuevos granos nucleados están libres de dislocaciones y crecen con rapidez a expensas del 
material fuertemente deformado (recristalización primaria). Posteriormente, estos granos 
amplían su tamaño a costa de granos más pequeños (recristalización secundaria) reduciendo 
así el área total de límites de grano y su energía. El tamaño de grano dependerá de la 
competencia entre la nucleación y el crecimiento. Por otra parte, la recristalización dinámica 
ocurre bajo grandes esfuerzos y una temperatura elevada, de tal forma que defectos puntuales 
son móviles y otros mecanismos que reducen el esfuerzo pueden activarse (p.e., deslizamiento 
de los límites de grano), causando un ablandamiento o debilitamiento (strain softening) para 
mitigar los efectos de endurecimiento (strain hardening) que suele acompañar a la deformación 
plástica, produciendo nuevos granos con densidades de defectos relativamente bajas (Nicolas 
y Poirier, 1976).  

2.3.2 Creep por difusión 

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

Los mecanismos que producen el creep por difusión, a diferencia del creep de 
dislocaciones, no producen una distorsión de la red cristalina. A menudo la ausencia de 
orientación cristalográfica preferente se relaciona con la actividad del creep por difusión (Jiang 
et al., 2000; Lapworth et al., 2002), aunque otros estudios han evidenciado el desarrollo de la 
misma por disolución por presión y creep por difusión (Bons y Den Brok, 2000). 
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Figura 2.10. Diagrama esquemático de la transferencia de masa que ocurre en el creep de dislocaciones. 
(1) Difusión a través de la red cristalina (Nabarro-Herring creep) y (2) a lo largo de los límites de grano 
(Coble creep). Basado en Cross, 2015. 

A temperaturas relativamente altas existe otro tipo de mecanismo de deformación 
donde los cristales pueden deslizar unos sobre otros, conocido como deslizamiento de los 
límites de grano (GBS). La tasa de deslizamiento viene determinada por el grado de 
irregularidad de los límites de los granos (Raj y Ashby, 1971). Este mecanismo no acomoda 
gran cantidad de deformación interna si no es asistido por difusión y/o deslizamiento de 
dislocaciones. Si es así, el deslizamiento de los límites de grano puede ser acomodado por el 
movimiento de dislocaciones (DisGBS), mediante procesos de salto (climb) y deslizamiento 
(glide), sin implicar una deformación plástica intracristalina significativa (Fig. 2.11), por lo que 
se supone que no crea una fuerte orientación preferente (Hansen et al., 2012; Miranda et al., 
2016). 

 
Figura 2.11. Diagrama esquemático de la transferencia de masa acomodada por deslizamiento de los 
límites de grano. Extraído de Karato, 2008. 

2.3.3 Regímenes de la deformación  

 Podemos describir la reología de un agregado cristalino mediante leyes de flujo (power 
law) relacionando parámetros como el esfuerzo aplicado ! (stress), la deformación interna 
(strain) y la tasa o velocidad de deformación ε!  (strain rate) (e.g. Ashby, 1972). 

!ε! !~!
! 

 A bajos esfuerzos, los valores del exponente tienen un rango entre 1 y 2 (e.g. Hirth et 
al., 2001; Poirier, 1985). En esas condiciones, y a temperaturas moderadamente altas respecto 
a la temperatura de fusión, los mecanismos de deformación son acomodados por difusión. Si 
los valores del exponente se sitúan entre 2 y 3, el creep por difusión puede ser simultáneo con 
disolución por presión. 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.  

 

Figura 2.12. Mapas de mecanismos de deformación simplificados dependiendo del tamaño de grano. 
Expresados en términos del esfuerzo de cizalla normalizado (escala logarítmica) frente a la temperatura. 
Modificado de Passchier y Trouw, (2005). 

 La orientación cristalográfica preferente está controlada por procesos microscópicos, 
pero a su vez tiene una relación directa con procesos macroscópicos, como es la orientación 
preferente de forma (SPO- Shape Preferred Orientation). Su grado de desarrollo o cambio se 
corresponde grosso modo con la intensidad de la deformación. Por tanto, para entender cómo 
se ha formado la textura y cómo se relaciona con las propiedades macroscópicas, es 
fundamental conocer la información completa acerca de dislocaciones, otros defectos y 
sistemas de deslizamiento de los minerales implicados. Por ello, en la sección siguiente se 
discutirán los principales mecanismos de deformación para los minerales estudiados en este 
trabajo.  

2.4. Principales minerales analizados en este estudio 

El desarrollo de las orientación cristalográfica 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 relación entre los ejes y planos cristalinos con respecto a 
los elipsoides de deformación finita y deformación incremental (Flinn, 1956; Schimd, 1994). 
Estas relaciones pueden dar lugar a un deformación interna constriccional (constrictional 
strain), plana (plane strain), o de aplastamiento (flattening strain). Además, el tipo de 
deformación progresiva sufrida, coaxial (pure shear) o no coaxial (simple shear), determinará 
qué sistemas de deslizamiento tenderán a alinearse con los ejes del elipsoide de deformación 
y, por tanto, contribuirá en la construcción de la textura. 

Asimismo hay que tener en cuenta la recristalización dinámica, pero se desconoce 
exactamente cuál es el papel de los procesos de recuperación (recovery) en la formación y/o 
mantenimiento de la textura. Algunos estudios han sugerido que la textura se debilita bajo la 
acción de la recristalización 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 recristalización estática (Heilbronner y Tullis, 2002). Sin 
embargo, cuantificar estos procesos en rocas deformadas naturalmente es prácticamente 
imposible, siendo las simulaciones matemáticas las únicas capaces de proporcionar respuestas 
plausibles (e.g. Jessell, 1988; Mainprice et al., 2004). 
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A continuación, se revisan las investigaciones sobre los mecanismos de deformación y  
sistemas de deslizamiento predominantes en lo minerales utilizados para esta tesis y su 
variación en relación con una serie de condiciones físicas.  

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

2.4.1 Cuarzo 

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

El desarrollo de la orientación cristalográfica preferente es un proceso común en 
cuarzo sometido a procesos de deformación como la recristalización dinámica. Sus patrones 
pueden dividirse en cinco grupos (Fig. 2.14) teniendo en cuenta su temperatura de 
deformación, tipo de flujo, cantidad de deformación interna (strain) aplicada y presencia de 
fluidos (e.g. Schmid y Casey, 1986). Es decir, la información inferida a partir de la fábrica del 
cuarzo da a conocer si la deformación a la que fue sometida es coaxial o no coaxial, el sentido 
de la cizalla, la cantidad de deformación interna, la temperatura de activación de la CPO, la 
determinación de los mecanismos de deformación responsables de la CPO, y la determinación 
de los sistemas de deslizamiento activos (e.g. Law, 1990). Las fábricas 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 será un mineral secundario en la 
composición modal. 
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Figura 2.14. Orientaciones preferentes más comunes del cuarzo medidas mediante goniómetro (Schimd & 
Casey, 1986). 

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

La mayoría de los modelos propuestos para el desarrollo de la textura durante una 
deformación plástica se basan principalmente en la activación 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 interacción con los 
cristales colindantes, para acomodar la deformación, provoca la rotación de la red cristalina con 
respecto al campo de esfuerzos. En definitiva, esas rotaciones guían a la concentración de los 
granos en una cierta orientación preferente. Tullis et al., (1973) fueron los primeros en 
demostrar que este proceso es el responsable de la reorientación de los antiguos granos de 
cuarzo en cuarcitas deformadas experimentalmente. 

Los sistemas de deslizamiento más 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 combinación de los ejes a, los ejes c o el vector c+a como dirección 
de deslizamiento y el plano basal c (0001), los planos prismáticos 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 clásicos y más frecuentes se muestran en la Tabla 2.1 con 
información sobre su método experimental, condiciones de deformación, sistemas de 
deslizamiento identificados, y microestructuras relacionadas. 

 

 

 

 

 

Guirnalda Cruzada 
de tipo I

Guirnalda Cruzada 
de tipo II Guirnalda Simple Círculos menores Punto máximo

CPO
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Tabla 2.1. Resumen de los sistemas de deslizamiento activos en cuarzos deformados experimentalmente. 
T temperatura; Pc presión confinante, ε!  velocidad de deformación interna, t tiempo de deformación, 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). 

 

Autor Material Microestructuras Condiciones Sistemas de 

Deslizamiento 

Método de 
identificación 

Christie et 
al. (1964) 

Cristales 
de cuarzo 

 

Bandas de 
deslizamiento en una 
superficie con 
lamelas de 
deformación basal 

T = 500-700!°!C 

Pc = 20 kbar 

t = 23-38 min 

 ε! = 1-10% 

Basal a Óptico (líneas de 
deslizamiento y 
lamelas de 
deformación) 

Baëta & 
Ashbee 
(1969) 

Cristales 
sintéticos 
de cuarzo 

Líneas de 
deslizamiento 

T = 700-1000!°!C 

Pc = 1 atm 

t = min 

!ε!  = 10-3- 10-5 s-1 

Basal a 

Prismático c 

Prismático a 

{a} c 

Prismático a+c 

Romboédrico a 

Romboédrico a+c 

Óptico (líneas de 
deslizamiento) 

Ardell et 
al. (1974) 

Cristales 
de cuarzo 
sintético y 
natural 

 Natural/ Sintético 

T = 750/500!°!C 

Pc = 5/2-5 kbar 

t = min 

!ε!  = 1-7∙10-6 s-1 

b= a 

b= c 

 

 

TEM (Vector de 
Burgers) 

Twiss 
(1974) 

Cristales 
sintéticos 
de cuarzo 

Bandas de 
deslizamiento 

T = 600-800!°!C 

Pc = 1.3-7 kbar 

t = 10-50 min 

!ε!  = 3-6% 

Prismático c 

Prismático a 

 

TEM (Orientación 
de las bandas de 
deslizamiento) 

Blacic 
(1975) 

Cristales 
de cuarzo 
sintético y 
natural 

Bandas de 
deformación, lamelas 
de deformación basal 
y prismática 

T = 300-900!°!C 

Pc = 20 kbar 

t = min 

!ε!  = 8∙10-6 s-1 

Prismático c 

Prismático a 

{a} c 

Óptico (bandas 
de deformación y  
deformación 
lamelar) 

 Morrison- 
Smith et 
al. (1976) 

Cristales 
sintéticos 
de cuarzo 

Bandas de 
deformación basal y 
prismáticas, extinción 
ondulante, lamelas de 
deformación basal, 
prismática y 
romboédrica 

T = 500-700!°!C 

Pc = 20 kbar 

t = 23-38 min 

!ε!  = 10-5 s-1 

Basal a 

Prismático c 

Prismático a 

{a} c 

Prismático a+c 

Romboédrico a 

TEM (Vector de 
Burgers) 
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2.4.1.2 Influencia de la temperatura sobre el desarrollo de la textura en el 
cuarzo 

La determinación del tipo de sistema de deslizamiento que será activado en un cristal 
depende la orientación con respecto del campo de esfuerzos (factor de Schmid) y de la 
superación del esfuerzo crítico 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 disminución para cada tipo de sistema 
de deslizamiento predominante (basal, rómbico o prismático) 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).  

 

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

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

A partir del estudio de orientaciones cristalográficas preferente es posible determinar el 
tipo de deformación interna (strain) a la que se sometió un cristal de cuarzo o agregado 
policristalino. La Figura 2.16 muestra el efecto del strain en la geometría de los patrones de los 
ejes c del cuarzo deformados coaxialmente bajo una condiciones metamórficas intermedias. 
Realmente esas PFs fueron generadas por un modelo teórico de flujo de dislocaciones basado 
en el análisis de Taylor-Bishop-Hill (Lister et al., 1978; Lister y Hobbs, 1980). Pero están 
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 compresión o extensión uniaxial, los ejes c se distribuyen sobre dos 
pequeñas guirnaldas de círculo (circle girdles) sobre el eje Z o X del sistema de referencia, 
respectivamente. Bajo strain plano estas pequeñas guirnaldas de círculo están conectadas por 
una guirnalda recta central, produciendo una guirnalda cruzada de tipo I (Type I crossed girdle). 
Una guirnalda cruzada de tipo II (Type II crossed girdle) se produce cuando hay una 
deformación interna por estrechamiento (Passchier y Trouw, 2005). Las orientaciones de los 
ejes c 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 metamórficas de facies anfibolíticas o 
granulíticas, como demuestran (Jessell y Lister, 1990). 
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Figura 2.16. Diagrama de Flinn mostrando las relaciones teóricas (deformación coaxial) entre la forma del 
elipsoide de deformación y la distribución de los ejes c y a de los cristales de cuarzo. Adaptado de 
Passchier & Trouw (2005). 

Bajo una deformación no coaxial, las guirnaldas cruzadas de tipo I 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 c  del cuarzo se distribuyen con un máximo centrado sobre Y y los ejes 
a tienden a alinearse con la lineación mostrando una simetría monoclínica (Fig. 2.17). Sin 
embargo temperaturas superiores a 650!°! favorecen que los ejes c se coloquen paralelos a la 
lineación del agregado (Lister y Dornsiepen, 1982; Mainprice et al., 1986). 

 
Figura 2.17. Distribución de los ejes c y a de los cristales de cuarzo sometidos a deformación no coaxial 
dependiendo de la temperatura de deformación. Temperatura baja (<400ºC), temperatura media (400-
650ºC) y alta temperatura (>650ºC). Según Passchier y Trouw (2005). 

2.4.1.4 Deformación interna (strain) y el desarrollo de la textura en el 
cuarzo 

Teóricamente, el aumento de la deformación interna (strain), con unas condiciones de 
flujo y de temperatura constantes, puede desarrollar una orientación cristalográfica preferente 
más fuerte sin variar significativamente la distribución de ejes cristalográficos. Sin embargo, en 
cuarcitas deformadas naturalmente, hay una transición desde guirnaldas cruzadas a guirnaldas 
simples asimétricas, relacionada con un incremento del componente no coaxial de la 
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deformación interna (Fig. 2.18). Esta transición está marcada por el cambio en la deformación 
interna (strain) de aquellos granos en orientaciones desfavorables al deslizamiento 
intracristalino, que son reemplazados gradualmente, a través de la migración de sus límites de 
grano, por granos reorientados mediante recristalización selectiva (Herwegh et al., 1997; 
Schmid y Casey, 1986). Transiciones similares han sido observadas en rocas naturales 
implicando la combinación de deformación cristalina y recristalización dinámica (Etchecopar y 
Vasseur, 1987; Jessell, 1988; Jessell y Lister, 1990). 

 

 
Figura 2.18. Representación esquemática de una zona de cizalla dextra y la transición de los ejes c de los 
cristales de cuarzo en un caso de strain plano (k=1). Modificado de Passchier & Trouw (2005). 

2.4.1.5 Recristalización dinámica y el desarrollo de la textura en el cuarzo  

La recristalización dinámica está constituida por varios procesos que dominan según la 
temperatura de deformación y que pueden solaparse entre ellos (Fig. 2.19). A bajas 
temperaturas actúa la recristalización dinámica por protrusión (Bulging, BLG) (e.g. Hirth y Tullis, 
1992; Stipp et al., 2002a), mientras que en temperaturas intermedias este proceso es sustituido 
por una progresiva rotación de subgranos (Subgrain Rotation, SGR) para reducir la energía 
libre interna del mineral (e.g. Guillope y Poirier, 1979; Nicolas y Poirier, 1976; White, 1976). Sin 
embargo, a altas temperaturas la recristalización dinámica está dominada por la migración de 
los límites de grano (Grain Boundary Migration, GBM) (e.g. Drury y Humphreys, 1987; Means, 
1983). 

 
Figura 2.19. Gráfico explicativo de los tres mecanismos de recristalización dinámica a escala de grano y 
su relación con la temperatura de deformación y velocidad de deformación 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 recristalización dinámica corresponden al incremento 
progresivo de la temperatura, como demostraron anteriormente otros estudios experimentales 
(Hirth y Tullis, 1992). Ese estudio se centró en la deformación de la fábrica 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. 

 

Figura 2.20. Gráfico explicativo relacionando el tamaño de los cristales recristalizados, las orientaciones 
cristalográficas de los ejes c y a del cuarzo y la temperatura de formación de los nuevos granos de 
cuarzo. Cizalla dextra. Modificado de Stipp et al. (2002a). 

El regimen de bajas temperaturas, la fábrica del cuarzo está dominada por la 
contribución de los porfiroclastos, los cuales forman un máximo aproximadamente 
perpendicular al plano de la foliación en el eje c (0001) (Fig. 2.20). A partir del regimen de 
temperaturas intermedias (~400-500 °C), los procesos de recristalización dinámica se vuelven 
más generalizados, siendo controlados por SGR. En este caso la CPO exhibe unas guirnaldas 
cruzadas o guirnaldas simples asimétricas en el eje c (0001). El contraste entre la fábrica de 
baja temperatura (con porfiroclastos) y la fábrica de temperatura intermedia (con dominios 
recristalizados) se puede explicar mediante la SGR progresiva, que parece ser un mecanismo 
eficaz en la generación 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 
recristalización es la migración de los límites 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 c 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 extinción ondulante o subgranos, y la distribución de 
sus ejes c (0001) son guirnaldas cruzadas tipo II con un ángulo de 40 °, aún variando las 
condiciones de deformación. De acuerdo con este autor, esta orientación estable puede 
explicarse por el desarrollo de nuevos cristales debido al crecimiento de los mismos por 
nucleación, como también fue descrito por den Brok y Spiers, (1991) en cuarcitas deformadas 

Tamaño de los cristales recristalizados (μm)
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por la

distribución 
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 parentales 
o antiguos
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experimentalmente. Por tanto, la recristalización dinámica por SGR parece conservar el mismo 
eje de rotación que sus granos parentales o precursores (Trimby et al., 1998). 

2.4.1.6 Influencia del agua en la formación de la textura 

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

La presencia de agua es común en las rocas y puede ser responsable de la 
deformación 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 disolución y precipitación (Takeshita y Hara, 1998). Los 
cristales con mayores ángulos de desorientación (> 90!°) no estaban formados por una rotación 
gradual de subgrano, sino por mecanismos de disolución y precipitación. Otro estudios 
sugieren que la ausencia de agua impide o hace más lento el proceso de migración de los 
límites de grano en el cuarzo (Mancktelow y Pennacchioni, 2004). 

2.4.1.7 Macla del delfinado 

El estudio e interpretación 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 está relacionada directamente con el 
esfuerzo aplicado en cualquier orientación y provoca que los romboedros del cuarzo se 
orienten paralelos a la dirección del esfuerzo máximo (Pehl y Wenk, 2005). Causa una rotación 
de los ejes c de 180 °. Aunque debido a la simetría de cuarzo es en realidad un ángulo de 60 °, 
provocando un cambio en la simetría del mineral, pasando de cuarzo!! (trigonal) a un cuarzo ! 
con una simetría hexagonal. Además, el desarrollo de este tipo de macla puede contribuir 
significativamente a reducir el tamaño de grano inicial de los cristales de cuarzo en las zonas 
de deformación (Lloyd, 2004; Lloyd et al., 1992) y ayudar en el desarrollo de nuevos límites de 
grano (Wheeler et al., 2003). 

2.4.2 Plagioclasa (andesina) 

Los feldespatos de tipo plagioclasa forman una serie de seis minerales desde la 
solución sólida más rica en sodio hasta la más rica en calcio: albita, oligoclasa, andesina, 
labradorita, bytownita y anortita. Todas sus estructuras tienen una simetría triclínica, lo que 
hace que sea prácticamente imposible diferenciarlas mediante la difracción.  

La plagioclasa es un mineral abundante en toda la corteza terrestre. Está presente en 
algunas rocas volcánicas y en la mayor parte de las rocas ígneas mediante la serie albita-
anortita de baja temperatura. Asimismo, es muy común en rocas metamórficas. Su deformación 
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 foliación y la dirección [001], es característico de 
plagioclasas en condiciones metamórficas de medio y alto grado (facies anfibolíticas superiores 
y granulíticas) (e.g. Shelley, 1986; Dornbusch et al., 1994; Gómez-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; Stünitz et al., 2003; Svava Olsen y Kohlstedt, 1985; Xie et 
al., 2003). Sin embargo, a mayor grado metamórfico y en granos totalmente recristalizados 
también se ha descrito (010)[100] como sistema de deslizamiento (e.g. Díaz-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 (Díaz-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 está 
producido por otros mecanismos que no implican deslizamiento de dislocaciones, como puede 
ser el creep por difusión (e.g. Mehl y Hirth, 2008; Pearce et al., 2011; Raimbourg et al., 2008) o 
la disolución y precipitación. 

Las plagioclasas habitualmente presentan un maclado repetitivo que se puede 
observan en el microscopio petrográfico, pero ocasionalmente pueden presentar la macla de 
Carlsbad con un máximo normal a [001] incluido en (010) (e.g. Díaz-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 comparación con el cuarzo y la plagioclasa, la cantidad de datos disponibles sobre 
orientación cristalográfica y deformación experimental para el granate es relativamente mucho 
más limitada. Este grupo puede ser subdivido en dos series isomorfas (piropo, almandino y 
espesartina / uvarovita, grosularia y andradita) dependiendo de variaciones en su composición. 
Estos minerales cúbicos son característicos de rocas metamórficas, aunque también se puede 
encontrar en rocas ígneas. 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 presión (eclogitas) en las 
zonas de subducción.  

Estudios iniciales demostraron la deformación plástica 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 disolución y precipitación en su ductilidad (e.g. Ji et al., 1997; Ji 
y Martignole, 1994). No fue hasta la utilización del microscopio electrónico de transmisión 
(TEM), cuando se demostró la acción de las dislocaciones en la deformación 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 deformación plástica del 
granate (e.g. Kleinschrodt y McGrew, 2000; Martelat et al., 2012; Prior et al., 2002, 2000). 

Está ampliamente aceptado que el granate posee 66 sistemas de deslizamiento 
disponibles, de los cuales, en el 86% de los casos actúa el sistema de familias 111 !{110} para 
absorber toda la deformación 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 Anfíbol (hornblenda) 

Las anfibolitas están 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 anfíboles 
(e.g. Hacker y Christie, 1990; Rooney et al., 1975). Asimismo, su efecto sobre la anisotropía 
sísmica y reología 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 Stünitz, 1996; 
Cao et al., 2010; Díaz 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. Díaz 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). Además, 
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 orientación preferente en la hornblenda indica que el creep de 
dislocaciones es el mecanismo de deformación dominante a grandes temperaturas, 
acompañado habitualmente por recristalización dinámica o rotación rígida de granos, 
particularmente a menores temperaturas (e.g. Berger y Stünitz, 1996; Cumbest et al., 1989; 
Ildefonse et al., 1990; Imon et al., 2004; Kanagawa et al., 2008; Shelley, 1994). Aún a menores 
temperaturas la deformación se puede acomodar mediante procesos de disolución y 
precipitación (e.g  Díaz Aspiroz et al., 2007; Stokes et al., 2012) o ya en facies de esquistos 
verdes (<500 ºC) se pueden producir procesos cataclásticos en presencia de fluidos (e.g. 
Berger y Stünitz, 1996; Brodie y Rutter, 1985). 

2.4.5 Clinopiroxeno 

El clinopiroxeno es el mayor constituyente mineral de la corteza oceánica y el manto 
superior (e.g. Bürgmann y Dresen, 2008). Poco se conoce en torno a la orientación preferente 
del diópsido, 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 anfíbol. En general, la 
orientación preferente característica del clinopiroxeno muestra una distribución de los polos 
(010) normales a la foliación y las direcciones [001] paralelas a la lineación 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 diópsido (Gómez-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 800º C y para una alta deformación interna dominan las maclas en los 
planos (100) y (001) (Avé Lallemant, 1978). En experimentos de deformación experimental, a 
mayores temperaturas el creep de dislocaciones, el creep por difusión y la recristalización 
dinámica controlan la deformación, 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 900ª C (Ingrin et al., 1992), y a temperaturas aún 
mayores (> 1000 ºC) 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 potásico (ortoclasa) 

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

Pocas investigaciones se han centrado en estudiar la orientación preferente de este 
mineral monoclínico. Entre las que destacan, aplicando una deformación 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 foliación. Varios estudios de 
deformación natural también concuerdan en ese dato (e.g. Debat et al., 1978). Sin embargo 
discrepan sobre cuál es la dirección de deslizamiento más común, 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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Franěk et al., (2006), y [100] para Martelat et al., (1999). Incluso este último autor propone otro 
sistema de deslizamiento, el (001)[100]. Sin embargo, estudios más recientes (Ishii et al., 2007) 
discrepan e introducen otros sistemas de deslizamiento alternativos para el feldespato 
potásico, como son (100)[010] y (101)[010]. Al igual que las plagioclasas, los feldespatos 
potásicos 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 activación del creep de dislocaciones actúa con ayuda del creep de disolución y 
precipitación en el desarrollo de la orientación preferente de la ortoclasa, asociada a procesos 
de recristalización bajo facies de esquistos verdes ricos en fluidos (e.g. Hippertt, 1994), o en 
facies anfiboliticas (e.g. Berger y Stünitz, 1996; Menegon et al., 2008; Wintsch y Yi, 2002) e 
incluso durante la anatexia (e.g. Álvarez-Valero et al., 2005).  

2.5. Propiedades elásticas 
2.5.1 Medida de la elasticidad  

 Las propiedades elásticas y las velocidades de propagación de las ondas sísmicas en 
un agregado policristalino pueden calcularse mediante un método experimental. Este usa la 
propagación de ondas con una frecuencia conocida (variaciones en la resonancia natural, 
fenómeno de dispersión fotón-fotón y la propagación de ondas ultrasónicas) que atraviesan los 
cristales individuales o agregados policristalinos que se quieren estudiar, para medir la 
velocidad y la dirección de salida estas ondas, la elasticidad global y el módulo de cizallamiento 
del agregado. Estos experimentos se llevan a cabo en condiciones controladas de presión y 
temperatura para simular las condiciones internas de la Tierra y sus efectos en la propagación 
de las ondas sísmicas (Bass, 1995; Liebermann et al., 1998; Stixrude, 2000). 

 Otra manera de determinar las propiedades sísmicas de un agregado anisotrópico, la 
cual será utilizada en este estudio, es mediante el cálculo de la contribución de cada una de las 
fases minerales que lo componen y estudiar su efecto en la velocidad de propagación de las 
ondas y su anisotropía. 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 
integración de sus diferentes constantes elásticas (policristales), su volumen molar 
(densidades) y su proporción modal dentro de la roca. En este apartado se presenta un 
resumen, definiendo las constantes elásticas y sus propiedades relativas a la simetría del 
cristal. 

2.5.2 Constantes elásticas 

El término deformación elástica hace referencia a una deformación interna instantánea 
con el esfuerzo aplicado y reversible cuando dicho esfuerzo es retirado. Esa deformación 
reversible propaga una onda sísmica por el medio cristalino. La ley de Hooke explica la relación 
linear entre la deformación interna ! (strain) y un esfuerzo aplicado ! (stress). Para que se 
cumpla, el esfuerzo debe ser aplicado durante un período reducido de tiempo o a bajas 
temperaturas. 

! = !" 
donde M es una constante elástica, comúnmente medida en GPa. Para un material 

isotrópico, sólo hay dos tipos de deformación interna, llamadas deformación interna volumétrica 
y deformación interna de cizalla. La respuesta de un material debe ser la misma para todos los 
tipos de deformación interna de cizalla. En consecuencia y ya que tanto el esfuerzo como la 
deformación interna son tensores de segundo rango, 

!!" = !!!" !!! + 2!!!"
!
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donde ! y ! son las constantes de Lamé y !!" es la delta de Kronecker (!!" = 1 para i = 
j , !!" = 0 para i!≠  j). Entonces el módulo de volumen (bulk modulus), o incompresibilidad K es, 

! = !! + !23 !,!!!!!!!!!!!!!!!!" = 2!!!" = !2!!"(! ≠ !) 

donde !!" = !!!" 2!es el esfuerzo de cizalla y ! es el módulo de cizalla. 

Considerando una compresión uniaxial lo largo de la dirección x1, todos los 
componentes de la matriz de esfuerzos tienen un valor cero, excepto !!". En este caso la 
ecuación de la deformación interna se convierte en, 

!!! = ! !!! + 2!!!!; !!!!!! = ! !!! + 2!!!! = 0; !!!!! = ! !!!
!

+ 2!!!!
!

= 0
!

 

La relación o coeficiente de Poisson ese define como: 

! = !− !!!!!!
= − !!!!!!

 

! = ! !
2(! + !) =

3! − 2!
2(3! + !) =

3 ! ! − 2
2(3 ! ! + 1) 

 De ahí se deduce que la velocidad de las ondas sísmicas !! y !! en un medio isótropo 
se rige por las siguientes fórmulas, dependiendo de la densidad ! del medio que atraviesen, 

!! =
! + !

!!!
! !!!!!!!!!!!!!! =

!
! 

Esta aproximación de la elasticidad en un medio isótropo es correcta, pero la mayoría 
de los minerales que componen la Tierra son cristales que muestran un grado de anisotropía. 
Por ello, se necesita utilizar constantes elásticas !!"#$ de cuarto rango considerando el esfuerzo 
y la deformación interna como tensores de segundo rango. Entonces, 

!!" = !!"#$
!"

!!" 

siendo !!"#$ !un tensor de cuarto orden representado en una matriz de 3x3x3x3=81 
elementos. Habitualmente los tensores de elasticidad se expresan bajo la notación de Voigt, en 
una matriz de 6x6=36 elementos (Karato, 2008). Aunque las constantes elásticas se 
expresarían como un tensor de segundo rango (!!") con esta notación, son tensores de cuarto 
rango y por tanto, cuando uno realiza una transformación de coordenadas, hay que volver a la 
notación completa y seguir la regla para la transformación de un tensor de cuarto rango.  

!!"#$ 3!3!3!3 = !!"! 6!6  

! = ! = !!!"!! = !; ! = ! = !!!"!! = ! 
! = 9 − ! − !"!!"!! ≠ !; ! = 9 − ! − !!!"!! ≠ !. 

!!" =

!!!!!!"!!!"!!!"!!!"!!!"
!!"!!!!!!!"!!!"!!!"!!!"
!!"!!!"!!!!!!!"!!!"!!!"
!!"!!!!"!!!"!!!!!!!"!!!"
!!"!!!"!!!"!!!"!!!!!!!!"
!!"!!!"!!!"!!!"!!!"!!!!!

 

 La propagación de las ondas sísmicas en un material anisótropo es dependiente de las 
direcciones de propagación comunes en los cristales que forman los materiales del estudio y 
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de la simetría de sus constantes elásticas (Lloyd y Kendall, 2005). Si considera que !!" = !!", 
todas las matrices que representan las propiedades elásticas son simétricas respecto de su 
diagonal. Dependiendo del sistema cristalino del mineral que estemos trabajando, la matriz que 
forman las constantes elásticas tendrá un número de constantes elásticas independientes, es 
decir, que no se pueden repetir dentro de la matriz. El sistema triclínico tiene un mayor número 
de elementos independientes en la matriz, 21. Con el aumento en la simetría del cristal, hay 
una reducción progresiva de las constantes elásticas independientes, por lo que los minerales 
del sistema monoclínico tiene 13 módulos independientes, el sistema ortorrómbico 9, el 
simetría trigonal y el tetragonal, 6 o 7, el hexagonal 5 y los minerales cúbicos, 3 módulos 
elásticos independientes (Tabla 2.2). Para una información más detallada sobre la simetría de 
las constantes elásticas dentro de sus matrices, consúltese Nye, (1985). 

 

Sistema cristalino Número de constantes 
elásticas 

independientes 

Minerales utilizados en este estudio 

Cúbico 3 Granate 
Hexagonal 5  
Tetragonal 6,7  
Trigonal 6,7 !-Cuarzo 
Ortorrómbico 9  
Monoclínico 13 Hornblenda, Ortoclasa, Diópsido, Biotita 
Triclínico 21 Plagioclasa, distena 

Tabla 2.2. Relación del número de constantes elásticas independientes con sus sistemas cristalinos. 

2.5.3 Cálculo de las propiedades elásticas de un agregado cristalino 

 El primer paso para el cálculo de la velocidad de propagación y la anisotropía de las 
ondas sísmicas de un material o agregado anisotrópico, en este caso una roca, es calcular las 
propiedades elásticas de todos los cristales con la misma composición mineral, e.g. las 
propiedades elásticas del conjunto de cristales de cuarzo. Se las conoce como las propiedades 
elásticas del policristal. Luego es indispensable conocer cómo 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. Además, se necesita 
conocer el sistema de referencia de la muestra, para poder rotar la constante elástica de cada 
policristal de forma coherente con la del agregado. 

  Matemáticamente, la constante elástica del agregado mineral será dada por la 
integración o la suma de todas las constantes elásticas de cada policristal con un cierto 
volumen ! y una orientación !. Por ejemplo, sumar las constantes elásticas de los policristales 
de plagioclasa, hornblenda, diópsido y granate, para conocer la constante elástica de una 
anfibolita. 

< !!"#$ >!= !!"#$ (!) ∙ !(!) ∙ !" 

< !!�!" >!= !!"#$ (!) ∙ !(!) 

 donde !!"#$  es la constante elástica del agregado !  y !(!)  representa fracción 
volumétrica de un cristal con una orientación preferente ! . Existen varias estimaciones o 
medias simples suponiendo constante la deformación 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 elásticamente y razonablemente 
isotrópicos y equiaxiales, pero puede variar cuando los granos poseen alta anisotropía de 
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forma y elástica, 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). Además, 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 sísmica en el agregado se necesita resolver el determinante 
de la ecuación de Christoffel (Nye, 1985): 

det !!"#$ ∙ !! ∙ !! − !!!!!"  

det !!" − !!!!!"  

 En esta ecuación, !!"#$ !es el tensor de proporcionalidad de cuarto orden con relación a 
los tensores de esfuerzo !!  y deformación interna !! , !!"  (matriz simétrica de 3 x 3 de 
Christoffel) es la expresión de la dirección de propagación de una onda, !!" es la delta de 
Kronecker, ! la densidad media del conjunto del agregado y ! es la velocidad de un fase en 
una dirección determinada. La resolución de esta ecuación puede proporcionar tres resultados 
diferentes. La primera solución es la velocidad de las ondas compresionales (!! ), cuya 
dirección de polarización es paralela a la dirección de propagación. Las otras dos soluciones 
corresponden a las ondas transversales (!! ), para cuyas direcciones de polarización son 
perpendiculares a la dirección de propagación (Fig. 2.21). Esta última se divide en dos, una 
más veloz (!!!) y otra más lenta (!!!). Como la constante elástica es simétrica, la matriz 
Christoffel también lo será, de manera que cada una de estas tres soluciones poseerá un 
vector de desplazamiento que es perpendicular a los otros dos. 

 

Figura 2.21. Diagrama esquemático que muestra la propagación de la ondas compresionales (!!) y las 
ondas transversales (!!), cuyas direcciones son perpendiculares a la dirección de propagación de la onda, 
en un sistema de referencia estructural. Los subíndices indican los componentes de la propagación de las 
ondas. Modificado de Barruol & Mainprice (1993). 

 Para calcular las propiedades sísmicas de los agregados utilizados en este estudio 
(Tabla 2.3), se han utilizado las constantes elásticas del monocristal a temperatura ambiente 
para la hornblenda (Aleksandrov y Ryzhova, 1961), diópsido (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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Tabla 2.3. Constantes elásticas de los monocristales utilizados para este estudio. 

2.5.4 Anisotropía sísmica  

La variación de la velocidad de la onda elástica con la orientación de su dirección de 
propagación se conoce como anisotropía azimutal ( !"! ). Para este estudio, ha sido 
determinada en dos formas diferentes, ya que una velocidad media puede ser difícil de definir 
cuándo las texturas son fuertemente asimétricas. La primera forma se define como, 

!"!(%) != !200 ∙ (!!"#$ !− !!!"#$)!/!(!!"#$ !+ !!!"#$) 
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, 

!"!(!") = !100! ∙ !!"#$ !− !!!"#$!!"#$%
; !!!"#$% != !

(!!" !+ !!!" !+ !!!")!
3  

  

Figura 2.22. Sistema de referencia en una figura de polos para la medición de la anisotropía !"!(!") !
 La anisotropía siempre viene dada por un valor numérico, un porcentaje % , que 
proporciona una indicación de la propagación de las ondas dentro de un material anisótropo.  

C11 116.00 228.10 304.40 99.20 87.26 105.00 46.60 363.30
C12 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
C22 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
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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
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C56 0 0 0 0 -17.18 0 0 1.90
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2.5.5 Implicaciones macroscópicas 

 La elasticidad refleja la naturaleza de los enlaces químicos y la estructura cristalina de 
los minerales. La activación de diversos sistemas de deslizamiento dominantes en los 
diferentes minerales que componen una roca provocará la modificación de las propiedades 
elásticas del conjunto de la roca. La presión y temperatura también controlan las propiedades 
elásticas. Es decir, si la estructura cristalina ha sufrido uno o varios procesos de deformación, 
esto se verá reflejado en sus constantes elásticas (Barruol y Mainprice, 1993). 

 Por otra parte, la propagación de las ondas sísmicas en un material está parcialmente 
controlada por la elasticidad. Sus velocidades se utilizan para el estudio detallado de la 
composición del interior de la Tierra y su dinámica. 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 parámetros físicos cambian sólo con la profundidad (Fig. 2.23). En este modelo, la Tierra se 
divide en varias capas, la corteza, manto superior (~400 km), zona de transición (~400-670 
km), manto inferior (~670-2890 km) y núcleo (~2890-6370 km). 

 

Figura 2.23. Modelo PREM de la estructura de la tierra. Modificado de Dziewoński & Anderson(1981). VP 
(km/s), velocidad de las ondas P; VS (km/s), velocidad de las ondas S; ! densidad; P presión. 

 Sin embargo, hasta ahora se ha explicado la propagación de estas ondas a través de 
un medio isótropo, sin tener en cuenta las variaciones azimutales de las ondas P, las 
discrepancias de dispersión de ondas superficiales y el efecto de birrefringencia en las ondas S 
(Fig. 2.24). En un medio isótropo los elementos que lo componen poseen una distribución 
aleatoria, al contrario que un medio anisótropo donde los materiales que lo constituyen reflejan 
algún tipo de organización interna. Los materiales anisótropos están relacionados con 
variaciones laterales presentes en la Tierra (e.g. Mainprice, 2007). 

The distribution of elastic constants and density

in Earth’s interior can be determined from the com-

bination of seismological observations with geodetic

observations (observations of the topography and

the gravity field). The seismological observations

that are usually used are the velocities of P- and

S-waves, but in some cases data on seismic wave

attenuation and the anisotropy of seismic wave

velocities are also included. One of such models is

PREM (preliminary reference Earth model) devel-

oped by DZIEWONSKI and ANDERSON (1981). This

is a one-dimensional model in which all the physical

parameters are assumed to change only with depth.

Fig. 17.1 shows some of the basic features of PREM

(see also Table 17.1). In this model, Earth is divided

into several layers, crust, upper mantle (to !400 km),

transition zone (!400–670 km), lower mantle

(!670–2890 km) and the core (!2890–6370 km).

There are significant sharp jumps in seismic wave

velocities and densities at the boundaries between

these layers indicating that there must be a change

in crystal structure of major constituent minerals

and/or chemical composition.

Although much more limited, some information

concerning the internal structure of other terrestrial

planets (or satellites) is also obtained mostly from

gravity and magnetic field observations. These data

provide important constraints on the composition

and internal structure of these planetary bodies partic-

ularly the gross chemical composition and the presence

or absence of metallic cores.

17.2. Physical conditions
of Earth’s interior

17.2.1. Pressure distribution

When hydrostatic equilibrium is attained, the depth

variation of pressure is determined by the hydrostatic

equilibrium, namely,

dP ¼ !g dz ¼ #!g dr (17:1)

where P is pressure, g is the acceleration due to grav-

ity, ! is density, z is depth and r is the distance from

the center of Earth. The condition of hydrostatic

equilibrium is very well satisfied in most portions of

Earth because Earth materials are soft enough and

cannot support large non-hydrostatic stress. The max-

imum non-hydrostatic stress that Earth materials can

support for a geological time-scale is on the order of

1–100MPa in most regions, which is far less than the

magnitude of hydrostatic pressure (to !135GPa in

the mantle).

Note that the acceleration due to gravity in turn

depends on density,

gðrÞ ¼ G &MðrÞ
r2

¼ 4pG
R r
0 ! ð"Þ"

2 d"

r2
(17:2)

where G is the gravity constant and M(r) is the mass of

planetary materials within the radius r. Using equa-

tions (17.1) and (17.2), the density and hence pressure

distribution in a planet can be calculated from the total

mass M(R) and the equation of state (i.e., the relation-

ship between density and pressure). The equation of state

can be inferred from seismological observations, because

V2
# ' V 2

P # 4
3V

2
S ¼ KS=! ¼ @P=@!ð ÞS. Therefore the

density distribution in Earth can be calculated from

seismological observations. To see how this can be

made, let us combine equations (17.1) and (17.2) to

obtain,

d!

dr
¼ # gðrÞ!2ðrÞ

KSðrÞ
¼ # 4pG!ðrÞ

V2
#ðrÞ

R r
0!ð"Þ"

2 d"

r2
(17:3)

where KS ' !dPd!. This is the Adams–Williamson equa-

tion. Given V#(r) from seismology, the density can be

obtained by solving equation (17.3) numerically. This

approach was used in the PREM model in estimating

the density distribution in the lower mantle and the

core. It is important to remember that the assumption

behind this equation is that the depth variation of

density is determined solely by adiabatic compression

(see section 17.2.2) and that density changes only

with depth (laterally homogeneous). Due to these
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Figura 2.24. Gráfico explicativo de la birrefringencia de las ondas S al atravesar un medio anisótropo y su 
posible respuesta en el interior de la Tierra. Extraído de http://garnero.aus.edu. 

 La polarización de las ondas sísmicas en la corteza superior sucede por la presencia 
de fallas y fracturas alineadas en una dirección dominante (Crampin y Booth, 1985; Kaneshima, 
1990). Este efecto podría estar relacionado con la presencia de rocas sedimentarias, la 
alineación preferente de los poros (SPO) o el crecimiento de minerales orientados y/o 
precipitados a partir de una solución (Kanitpanyacharoen et al., 2011; Valcke et al., 2006; Wenk 
et al., 2008). Sin embargo, en la corteza inferior, la fuerte anisotropía sísmica predominante en 
ciertas regiones parece ser debida a la deformación plástica de los minerales que la componen, 
mostrando una fuerte orientación preferente (e.g. Bascou et al., 2001; Gómez-Barreiro y 
Martínez Catalán, 2012; Mainprice et al., 2000; Menegon et al., 2008; Siegesmund y Kern, 
1990). No obstante la comprensión de la anisotropía sísmica en rocas de la corteza terrestre 
está mucho menos avanzada que en el manto debido a que las zonas con una fuerte 
anisotropía en la corteza (e.g. zonas de cizalla) están limitadas a regiones estrechas con 
espesores que, en general, son menores que la longitud de las ondas sísmicas comunes. Por 
ello, el efecto de anisotropía es muy débil o nulo en el caso de las ondas sísmicas que tienen 
gran longitud de onda (e.g. Silver, 1996). Además, la presencia predominante de fases 
mineralógicas de baja simetría hace que su interpretación sea compleja. 

 La justificación de las diferencias en la velocidad y la dirección de propagación de las 
ondas sísmicas, tanto primarias como superficiales, en el manto superior se atribuye al 
desarrollo de la orientación 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 
polarización en la zona de transición. Sin embargo, el significado geodinámico de esta 
observación es controvertido. La ausencia de una fuerte anisotropía en la mayor parte del 
manto inferior, y la presencia de anisotropía significativa en la capa D” se pueden explicar de 
forma natural por la dinámica de la convección del manto y la naturaleza general de los 
mecanismos de deformación en los agregados policristalinos presentes (Karato, 2008). Sobre 
el rol de los posibles minerales que actúan existe una amplia literatura al respecto (e.g. 
Kaercher et al., 2012; Wenk et al., 2011b). 

 

Isotropic medium

Anisotropic medium

Incoming

Polarization



 
 

 
CAPÍTULO 3: 

Metodología 
 

CHAPTER 3: 
Methodology



 

 
 



Metodología 

! 39!

3.1. Naturaleza de la onda y dispersión de Bragg 

La difracción es un fenómeno físico de interferencia causado por la dispersión de una 
onda al encontrarse con un obstáculo en su trayectoria de propagación. Ocurre con cualquier 
tipo de onda, ya sea acústica, sísmica o electromagnética, etc. La difracción emplea la dualidad 
onda-partícula de neutrones, electrones o rayos X, para la determinación y la comprensión de 
las estructuras cristalinas; y para conocer las posiciones que ocupan los átomos en dentro de 
esas estructuras.  

 La geometría de la difracción de los cristales tiene que cumplir las condiciones 
expresadas en la ley de Bragg. Esta ley describe el principio de difracción de los neutrones, 
rayos X o cualquier otra onda electromagnética, en términos de la reflexión, dentro de los 
planos cristalinos de un material, que son caracterizados por un índice triple hkl y conocidos 
como los índices de Miller. Los planos paralelos que tienen los mismos índices están 
igualmente espaciados por una distancia dhkl. Para una longitud de onda (λ) dada, los 
neutrones o rayos X penetran dentro del material con un haz incidente de ángulo θ donde la 
reflexión ocurre en miles de planos paralelos consecutivos hkl. Los haces son reflejados en la 
misma dirección y con un ángulo θ, ocurriendo una superposición de los rayos difractados, y 
satisfaciendo la ecuación de Bragg: 

2!!!"sin! = !" 

donde n es un número entero que indica el orden de la reflexión. 

 

Figura 3.1. Representación esquemática de la Ley de Bragg, donde n es el orden de la reflexión.  

3.1.1 Geometría de la difracción. 

La geometría de la difracción se representa de manera simplificada con la ayuda de la 
esfera de Ewald (Fig. 3.2). Su radio es 1/λ cuando cada vector recíproco 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 círculo menor, porque los rayos difractados se distribuyen en forma de cono con su eje 
paralelo al haz incidente desde el origen O con un ángulo medio de 2θhkl. Con estas 
condiciones, los vectores de la esfera de polos que tengan su extremo dentro de la esfera de 
polo cumplirán la ley de Bragg, y su haz difractado formará los llamados anillos de Debye-
Scherrer en un detector plano.  

Haz Incidente Haz Difractado

dhklhklplanos 
atómicos

θθ

θθ

2θ

distancia
 interplanar
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Figura 3.2. Representación simplificada de la esfera de Ewald en dos dimensiones. 

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

3.1.2 Representación de la difracción 

Habitualmente la difracción se representa mediante un patrón de difracción. Es una 
gráfica que expresa el recuento de un detector frente a una distancia, ya sea la distancia 
interplanar o el ángulo de Bragg (2!). En la Figura 3.3 se puede observar una representación 
simplificada de la difracción sobre un monocristal, un agregado monofásico intensamente 
orientado y un agregado monofásico con orientación al azar. 

1/λ

2θhkl

O O’

Cono de difracción

Esfera de Ewald

h

 Esfera del polo

Anillo de Debye-Scherrer
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Figura 3.3. (a) Patrón de difracción en el caso de un cristalito o single cristal. (b) Patrón de difracción para 
un agregado monofásico orientado y (c) un agregado monofásico con orientación al azar. 

3.1.3 Cálculo de la longitud de onda 

La ecuación de Broglie permite calcular la longitud de onda (!) de un haz de partículas, 
ya sean neutrones o electrones, a través de la constante de Planck h, la masa ! y la velocidad 
! de la partícula (Dingley et al., 1995): 

! = ! ℎ!" 
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3.2. Interacción de los neutrones con la materia  

Un neutrón es una partícula elemental que se encuentra en el núcleo de los átomos. 
Como todas las partículas de escala atómica (protones, electrones, fotones, etc.) tiene carácter 
y propiedades de onda (longitud de onda) y partícula (masa). Debido a esta dualidad, los 
neutrones pueden ser dispersados de forma inelástica, perdiendo o ganando energía durante 
ese proceso. No obstante, si no hay transferencia significativa de energía, los neutrones 
interactúan con el núcleo sufriendo procesos de dispersión elástica e incluso de difracción en 
los planos cristalinos de la muestra si cumplen la ley de Bragg.  

Los neutrones poseen unas propiedades únicas que se detallarán a continuación para 
la investigación de la materia condensada y, en particular, para el estudio de la textura mineral 
en muestras geológicas. 

3.2.1 Propiedades y aplicaciones  

Principalmente los neutrones son dispersados por el núcleo de los átomos porque al 
ser eléctricamente neutrales, tienen una carga neta de cero, y la interacción electromagnética 
con los electrones orbitales es casi nula. Ello provoca una absorción mucho menor (!~10!!) y 
una mayor profundidad de penetración de los neutrones frente a los rayos X (Knorr y Depmeier, 
2006) posibilitando una mayor velocidad en el análisis de las muestras. Esto es relevante para 
muestras geológicas irregulares, de gran tamaño de grano (varios cm3) o gran porosidad, ya 
que permite usar una gran cantidad de muestra sin necesidad de preocuparse de la absorción 
(Winkler, 2006).  

 

Figura 3.4. Penetración de los neutrones (color rojo), rayos X (color azul) y electrones (color amarillo) en 
función del número atómico del elemento. Extraído de Reiche (2012). 

Además, la intensidad de la dispersión coherente de los neutrones es independiente 
del número atómico (Z) del elemento analizado, al contrario que la intensidad de los rayos X 
que aumenta de forma proporcional con Z, ya que estos interactúan fundamentalmente con la 
nube de electrones del átomo (Fig. 3.5). Gracias a esta independencia, la difracción neutrónica 
puede ser usada para el estudio de elementos cercanos en la tabla periódica. Por ejemplo, 
múltiples minerales forman parte de soluciones sólidas con elementos similares, y su 
determinación es fundamental para establecer la estabilidad termodinámica del sistema al que 
pertenecen (Si/Al en feldespatos, Mg/Fe en biotitas, o Mn/Fe en olivino y perovskita). Esto es 
prácticamente imposible de distinguir usando rayos X (Redfern, 2006; Wenk, 2012). También 
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debido a esta cualidad, los diferentes isótopos de los mismos elementos pueden ser 
distinguidos con la difracción neutrónica (e.g. 1H, hidrógeno y 2H, deuterio). Asimismo, la 
dispersión de los elementos ligeros (hidrógeno, litio y berilio) es similar en magnitud al de los 
pesados, de modo que también pueden ser detectados por difracción de neutrones (Salzmann 
et al., 2006). 

 

Figura 3.5. Gráfica que representa la intensidad de la dispersión coherente de los neutrones (color rojo) 
frente a la dispersión de los rayos X (color azul) en función del número atómico del elemento. Modificado 
de Von Dreele (2006). 

La intensidad de dispersión de los rayos X depende fuertemente del ángulo de 
difracción (sinθ/λ). Mientras que en los neutrones aunque la intensidad disminuye un poco 
debido a las vibraciones térmicas y otros efectos, la dispersión es isótropa, y no existe tal 
dependencia angular de θ. Por ello, los picos de difracción a altos ángulos se analizan mejor 
mediante difracción neutrónica. Además, los instrumentos de difracción neutrónica utilizados 
para este estudio proporcionan una excelente resolución espacial (Vogel et al., 2004). Dado 
que la señal de difracción es más fuerte, las estadísticas de granos son mejores que con rayos 
X convencionales. Esto permite una mejor deconvolución de los picos superpuestos en los 
patrones de difracción que habitualmente exhiben rocas polifásicas y minerales de baja 
simetría, determinado de forma fiable su función de distribución 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 penetración, permite su utilización para la construcción de 
contenedores o escudos invisibles en la realización de investigaciones en ambientes como 
enfriamiento (criostatos) y calentamiento, o en estudios dinámicos de desarrollo de la textura 
bajo deformación in situ (Van Petegem et al., 2016). También pueden construirse de Vanadio, 
porque su señal de difracción es muy baja, ya que su dispersión coherente es muy pequeña. 

Aunque el neutrón no tiene una carga magnética neta, por lo que no interactúa con la 
carga del electrón, sí tiene un momento magnético (!n=-0.9662∙10-26 J T-1), un espín de 1 2, 
que interactúa con los espines de los electrones desparejados de la muestra analizada 
(Harrison, 2006). Generalmente, la intensidad de este dipolo magnético es inferior a la 
interacción nuclear y se desestima para el análisis textural. No obstante, esta dispersión 
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 determinación de estructuras magnéticas 
complejas (Von Dreele, 2006).  

3.2.2 Generación 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 investigación: a partir de reacciones de fisión 
nuclear llevadas a cabo en reactores nucleares, o por un proceso llamado fuentes de 
espalación. Ambos procesos han sido usados para la obtención de resultados en esta tesis y 
por ello se describen con más detalle a continuación. 

3.2.2.1. Fisión nuclear en ILL 

 Los reactores nucleares son una fuente fiable de neutrones empleando reacciones de 
fisión nuclear en cadena a partir de un núcleo pesado fisionable. La fisión ocurre cuando un 
núcleo de uranio enriquecido (235U), cuyo número de neutrones superan en un 40% al número 
de protones, captura un neutrón. El núcleo resultante excitado oscila hasta que la fuerza de 
repulsión de Coulomb le obliga a dividirse en dos fragmentos de masa casi iguales. Cada fisión 
libera rápidamente (~10-15 s) dos o tres neutrones. Uno de estos neutrones libres hace posible 
la reacción en cadena, desencadenando la liberación de una nueva generación de neutrones. 

 

Figura 3.6. (a) Esquema de un proceso de fisión y (b) un proceso de fuentes de espalación. Modificado de 
www.weltderphysik.de. 

 Cada evento de fisión produce un energía (energía cinética, radiación beta y gamma) 
de alrededor de 200 MeV y se producen aproximadamente 3 ∙1016 eventos de fisión por 
segundo (Vogel y Priesmeyer, 2006). En este proceso lo difícil es mantener un flujo constante 
de neutrones, para lo que se emplean grafito y berilio como reflectores para reducir la pérdida 

A. Fisión

B. Fuentes de 
Espalación

neutrón 
lento

protón
primario 

(800 MeV)

235U

W

división del núcleo 
excitado 

141Ba

92Kr

reacción en cadena
por neutrones 

moderados

liberación  masiva
de neutrones

núcleo altamente 
excitado

reacciones cascada de 
partículas

radiación 
gamma

protón

neutrón
evaporación



Metodología 

! 45!

de neutrones del núcleo y materiales absorbentes de neutrones como boro o cadmio con el fin 
de ralentizar y controlar la reacción en cadena para enfriar la temperatura del combustible 
(UO2) 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 más intenso del 
mundo, obteniendo 1.5∙1015 neutrones por cm2 s-1, con una potencia de 58.3 megavatios (MW). 

3.2.2.2. Fuentes de espalación en LANSCE 

 El término espalación describe una compleja serie de reacciones iniciadas por la 
colisión de partículas de alta energía contra núcleos pesados (Plomo, Wolframio, Tantalio o 
Mercurio). En LANSCE (Los Álamos Neutron Science Center, Nuevo México, EE.UU.) se 
utilizan iones de hidrógeno, cargados positivamente y sin electrones (H+, protón) o cargados 
negativamente y con dos electrones (H-) producidos por un domo del alto voltaje Cockcroft-
Walton. Estos iones son acelerados a energías de 800 MeV empleando un acelerador lineal 
(800 m) por etapas en el vacío a partir de ondas eléctricas. Luego, los iones de hidrógeno 
positivos, despojados de sus electrones, se inyectan en un anillo de almacenamiento de 
protones (PSR) de 30 metros de diámetro que los convierte en un intenso estallido de protones 
de 125!A de corriente. Posteriormente son dirigidos mediante campos magnéticos contra dos 
cilindros de wolframio produciendo un promedio de 20 neutrones, con diferentes energías, por 
cada protón utilizado (Lisowski y Schoenberg, 2006). El proceso de espalación se ilustra en la 
Figura 3.6b. En este fenómeno no sucede una reacción en cadena como en los reactores 
nucleares, por ello, las fuentes de espalación 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 1016 neutrones por cm2 s-

1 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 producción en reactores 
no es alcanzable debido a la seguridad de los reactores. Además, las fuentes de espalación 
son, debido al flujo de neutrones, ideales para las medidas en tiempo de vuelo (Time of Flight, 
TOF).  

3.2.3 Moderación neutrónica 

Tanto los neutrones generados inicialmente por reactores (~2 MeV) como por fuentes 
de espalación ( ~ 30 MeV) tienen energías demasiado altas para ser utilizados en la 
investigación de las texturas. La ecuación de Broglie nos permite relacionar la energía cinética 
E con la longitud de onda ! mediante la constante de Planck h: 

! = 1
2 !!!!! =

!!
2!!

= (ℎ!)!
2!!

= ℎ!
2!!!!

 

donde p es el momento, mn la masa del neutrón (1.67492728∙10-27 kg), v la velocidad 
de una partícula y ! = 2!/! es la amplitud de la onda vector de esa partícula. Para medir la 
estructura cristalina de una roca mediante dispersión, la longitud de onda de los neutrones 
tienen que ser del mismo orden que la distancia interatómica !!!" estudiada. Luego la energía 
de los neutrones debe reducirse varios órdenes de magnitud desde de ~30 MeV (espalación) o 
~2 MeV (fisión) a varias decenas de meV para que sean útiles. Esta perdida de energía 
cinética, conocida como moderación, sólo puede producirse mediante la colisión inelástica de 
los neutrones con otros núcleos que no tengan carga. Para ello se guían los neutrones a través 
de materiales como el agua, el hidrógeno o el metano. Por ejemplo, una capa de agua pesada 
(D2O) a 35º de 2.5 cm es suficiente para descender la energía del neutrón siete ordenes de 
magnitud (Reiche, 2012). 

La energía del espectro de neutrones después del proceso de moderación puede 
conocerse mediante la siguiente formula: 
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! = 3
2!!! 

Donde !!  es la constante de Boltzmann y !  la temperatura del moderador, dando 
como resultado una intensidad máxima ligeramente inferior a esa energía, ya que la 
denominada distribución Maxwelliana de los neutrones después de la moderación es 
ligeramente asimétrica (Fig. 3.7). Los neutrones resultantes a temperatura ambiente se 
denominan neutrones térmicos que gozan de energías (10-100 meV) y longitudes de ondas (1-
3 Å) propicias para el estudio de la estructura cristalina a nivel atómico, siendo su velocidad de 
~1000 m/s (para más detalle, ver Carpenter y Loong  (2015).  

 

Figura 3.7. Flujo de neutrones como función de la energía para las diferentes temperaturas del moderador 
del reactor nuclear de ILL y para las fuente de espalación de LANSCE. Extraído Vogel & Priesmeyer 
(2006). 

3.2.4 Detección de neutrones 

Puesto que los neutrones son partículas sin carga son difíciles de detectar, y para su 
registro electrónico deben ser convertidos en partículas cargadas. Para la detección de 
neutrones térmicoss se emplean principalmente contadores de centelleo (scintillation) o 
contadores de gas (e.g. Festa et al., 2011). Los dos difractómetros usados para esta memoria, 
HIPPO-LANSCE y D1B-ILL, utilizan contadores de gas. Estos detectores consisten en un 
cilindro de metal relleno del isótopo He!  a 5-10 bars, aunque antiguamente se utilizaba BF! 
enriquecido con B!"  en el difractómetro D1B, unido mediante un cable a un ánodo. Entre el 
ánodo y el cilindro se aplica un gran voltaje. Entonces un neutrón puede ser detectado según la 
siguiente reacción: He! + n → H! + ! H!! . Liberando una energía de 0.765 MeV y generando 
partículas cargadas que son aceleradas en un campo eléctrico. Estas producen una reacción 
en cadena debido a las colisiones con las moléculas de gas, generando un impulso eléctrico en 
el ánodo o el cátodo. Estos cilindros pueden ser empleados como detectores sensibles a la 
posición (PSD -positon sensitive detector), utilizando la señal para mostrar la localización de 
una partícula. 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 detección es la discriminación de los rayos ! producidos por la 
interacción de los neutrones. La correcta distribución y posición de los detectores, según las 
características del difractómetro, evitará la creación de zonas muertas logrando una mejor 
resolución espacial. Se discutirá la configuración de los detectores en cada difractómetro en 
siguiente apartado. 
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3.2.5 Configuración experimental 

La diferencia de la geometría de los difractómetros está determinada 
fundamentalmente por el espectro de longitudes de onda incidentes elegidas para la 
investigación. Es decir, si se utiliza una longitud de onda específica o se emplea todo el 
espectro de longitudes de onda disponibles para el análisis textural. 

3.2.5.1. Difracción neutrónica monocromática 

El análisis cuantitativo de la textura mediante difracción neutrónica usando radiación 
monocromática se realiza seleccionando una longitud de onda específica, acorde a la ley de 
Bragg, para un determinado conjunto de espaciados reticulares dhkl en diferentes direcciones 
de la muestra. La selección de las longitudes de onda se realiza empleando un monocromador 
de cristal único en una orientación particular, !!, también conocido como colimador. A menudo 
se emplea Cu (111) para dar ! = 1.289 Å o grafito pirolítico (0002) ! = 2.522 Å (Wenk, 2006). 

Esta técnica es utilizada en reactores nucleares de experimentación 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 función del ángulo de difracción (I( ! )). Algunos instrumentos utilizan 
detectores puntuales escaneando todas las orientaciones mediante la rotación de la muestra 
sobre un goniómetro, variando el ángulo de Bragg, siendo este proceso tedioso, similar al 
utilizado en rayos X convencionales. Otra posibilidad es emplear PSDs que registren 
simultáneamente intensidades en un amplio rango 2! a lo largo de un anillo, en lugar de en un 
punto (Bunge, 1982). Con el uso de un PSD de una sola dimensión (lineal o curva), de dos 
dimensiones (cámaras CCD) o incluso de tres dimensiones (área curva o cilíndrica) se puede 
reducir el número de rotaciones de la muestra y por tanto el tiempo de análisis (Cockcroft y 
Fitch, 2008).  

3.2.5.1.1. Difractómetro D1B 

 Uno de los instrumentos utilizados en este estudio ha sido el difractómetro de la línea 
D1B, que emplea el alto flujo de neutrones disponibles del reactor nuclear en Instituto Laue-
Langevin (ILL). La radiación monocromática se obtiene de un monocromador de grafito 
pirolítico (0002) con una longitud de onda de 2.522 Å, dando un flujo de ~6∙106 neutrones por 
cm2 s-1 con un tamaño máximo de haz de 5 x 2 cm2 (Chateigner, 2010). Es un difractómetro 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 posición 2D (CAPS – Curved-Area Position 
Sensitive detector) compuesto por 1280 células de He!  repartidas a lo largo de 80°, con una 
resolución de 0.2°, en 2θ (Zucali et al., 2014). El instrumento tiene instalado un goniómetro 
para la rotación de la muestra alrededor de dos ejes (! y !). La geometría del sistema en 
detalle se ilustra en la Figura 3.8. Las intensidades se miden en diferentes direcciones de la 
muestra mediante la rotación de χ de 0 a 90° y ! de 0 a 355°, con intervalos de 10° y un tiempo 
de adquisición de 20 segundos. El ángulo de incidencia ω se mantiene fijo a 35° del haz 
incidente. Con esta configuración experimental se pretende la eliminación de zonas muertas 
(Clergeau et al., 2001; Kuhs y Hansen, 2006).  
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Figura 3.8. (a) Esquema que muestra la configuración experimental del difractómetro D1B y la distribución 
del detector dispuestos en forma de curva (tipo “banana”). (b) Fotografía del difractómetro. 

Las muestras se expusieron 120 minutos al haz de neutrones obteniendo como 
resultado 360 (36x10) análisis 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 
representación gráfica en tres dimensiones de los 360 espectros medidos para una muestra. La 
variación de los picos en profundidad se debe a la textura y estas intensidades son 
directamente proporcionales a las densidades de los polos. 

 

Figura 3.9. Espectro completo para una muestra de un paragneis en D1B-ILL. 

3.2.5.2. Difracción neutrónica policrómatica 

Este método de medida de la textura utiliza neutrones policromáticos, donde están 
disponibles una gama de longitudes de onda entre !!"#  y !!"#, dejando los detectores en una 
posición fija, y establece un sistema que identifique la energía de los neutrones. El 
procedimiento más común es la medición 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 
generación de neutrones pulsados en fuentes de espalación, para la medida del tiempo (Vogel 
y Priesmeyer, 2006). Realmente se mide el tiempo que tarda un neutrón en viajar una distancia 
L. Comparando el momento cuántico mecánico (ecuación de Broglie) con el momento 
mecánico clásico e incluyendo la ley de Bragg: 

! = ℎ
!!!

= ℎ!
!!!

= 2!!!" sin ! 

nos damos cuenta que el espaciado dhkl es directamente proporcional a la medida de 
tiempo de vuelo del neutrón, ya que los demás parámetros permanecen constantes. Para 
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mejorar las estadísticas de recuento, múltiples impulsos son registrados y se integran varios 
detectores para realizar correcciones en L y !.  

La diferencia más importante en los experimentos con neutrones policromáticos frente 
a los monocromáticos es que cualquier detector con un ángulo de dispersión fijo registra un 
patrón de difracción completo para cada orientación de la muestra I(t). Además implementando 
un sistema de varios detectores y utilizando neutrones TOF, se necesitan un menor número de 
rotaciones de la muestra para realizar un análisis cuantitativo de la textura. 

3.2.5.2.1. Difractómetro HIPPO  

El otro difractómetro de neutrones utilizado para este estudio ha sido el difractómetro 
de tiempo de vuelo HIPPO (High-Pressure Preferred Orientation) que se alimenta de los 
neutrones pulsados generados en las fuentes de espalación del centro de ciencia de neutrones 
de los Álamos (LANSCE-Los Alamos Neutron Science Center). Este instrumento está 
optimizado para la medida de la textura con múltiples 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 cm2. El 
acelerador de protones opera a 120!!A con un flujo de ~2.4∙107 neutrones por cm2 s-1 con unas 
energías del neutrón térmico menores de 0.4 eV. El rango de los neutrones TOF usados es de 
0.5 a 2.4 ms (Wenk et al., 2003).  

Su sistema de detectores consta de 1360 tubos detectores He!  a 10 atm de presión 
dispuestos en más de 50 paneles con forma de anillos cónicos, también llamados bancos, con 
ángulos de difracción de 150°, 90°, 40°, 20°, 10° alrededor de la dirección del haz incidente. La 
superficie cubierta por los detectores asciende a 4.74 m2. El diseño del difractómetro HIPPO se 
muestra en la Figura 3.10. 

 

Figura 3.10. Figura esquemática que muestra la disposición de los paneles de detectores dispuestos en 
forma de anillos con ángulo de difracción constante (150°, 90°, 40°, 20 °, 10°) donde también se puede 
observar la localización del compartimento para la muestra. Extraído de Vogel et al. 2004. 

Los detectores de ángulo bajo poseen una pobre resolución, pero sí buenas 
estadísticas de conteo. Debido a ello, los bancos de 10° y 20º no se utilizan para el análisis 
textural. Sin embargo, los detectores de ángulo alto tienen una excelente resolución, pero las 
intensidades recogidas son débiles, especialmente a grandes distancias interplanares dhkl 
(Vogel et al., 2004). Asimismo, sólo es necesaria la rotación del eje perpendicular al haz 
incidente en varias posiciones (0°, 45°, 67.5º y 90º), proporcionando 4 x 30 = 120 espectros 
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para el análisis posterior. Por tanto un total de 30 paneles con ángulos de difracción 150°, 90° y 
40° son utilizados para detectar los neutrones policromáticos difractados por la muestra. Su 
resolución espacial se ilustra en la Figura 3.13a. La combinación de todos los detectores 
proporciona tiempos de exposición de la muestra al haz de neutrones bajos, en este caso de 
120 minutos. 

 

Figura 3.11. Siete patrones de difracción registrados en HIPPO para una muestra de un paragneis.  

La rotación alrededor de un solo eje elimina la necesidad de un goniómetro de dos ejes 
y deja un compartimento de muestras de gran tamaño (75 cm de diámetro) que puede 
adaptarse a una amplia gama de equipos auxiliares como un cambiador automático de 
muestras, varias células de alta presión, criostatos, hornos, etc. (Losko et al., 2014). 

 
Figura 3.12. Cargador automático de muestras en HIPPO-LANSCE. Extraído de Vogel et al., (2004). 

3.2.5.3. Comparación de la resolución espacial entre difractómetros 

La resolución espacial se ha evaluado mediante la cobertura de las Figuras de polos. 
Esta cobertura en ambos difractómetros tienen una aceptable densidad de puntos pero su 
distribución es diferente. Su distribución se observa en la Figura 3.13. El difractómetro D1B 
tiene una mayor densidad de puntos y una distribución más regular en comparación con el 
difractómetro HIPPO. Pero ambos muestran una ausencia de medidas en el centro, lo que evita 
la creación de artefactos (Matthies y Wenk, 1992). 

1.5 2.0 2.5
d [Angstrom]Quartz

Muscovite

1.5 2.0 2.5
d [Angstrom]

0.0 

5.0 

10.0 

In
te

n
si

ty
1

/2
 [

C
o
u

n
t1

/2
]

1.5 2.0 2.5
d [Angstrom]

0.0 

5.0 

10.0 

In
te

n
si

ty
1

/2
 [

C
o
u

n
t1

/2
]

Quartz
Muscovite

1.5 2.0 2.5
d [Angstrom]



Metodología 

! 51!

 

Figura 3.13. Comparación entre la resolución espacial en HIPPO y D1B 

3.2.6 Preparación de muestras 

 El procedimiento de preparación de las muestras para difracción neutrónica es más 
sencillo que para la difracción de electrones retrodispersados, puesto que no necesita una 
superficie pulida. Sin embargo, la orientación de la muestras en el proceso de corte, según los 
criterios de foliación y lineación medidos en el campo, sigue siendo fundamental (e.g. 
Passchier y Trouw, 2005). La baja absorción de los neutrones permite la medida de muestras 
con un tamaño considerable. Para que las estadísticas de contaje sean similares en todas la 
rotaciones de la muestra dentro del difractómetro se decidió que las muestras tuviesen una 
forma cilíndrica. Por lo tanto, un fragmento cilíndrico orientado perpendicular a la foliación 
(plano XY) de aproximadamente 1 cm3 fue obtenido de cada una de las muestras para el 
análisis textural (Fig. 3.14). Además la lineación fue marcada en la parte superior del cilindro, la 
cual nos ayudará para su correcta colocación en el interior del difractómetro. La exactitud y 
precisión del corte repercutirá en la calidad de las figuras de polo obtenidas.  

 

Figura 3.14. Sistema de referencia del cilindro perforado en la muestra para el análisis mediante difracción 
neutrónica. Se puede observar la foliación (Sm) y lineación (Lm). 
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3.3. Análisis de neutrones 
3.3.1 Análisis combinado  

Existen varios procedimientos para el análisis de datos de difracción. Para muestro 
estudio se ha elegido el análisis combinado (Combined Analysis, Chateigner, 2010), basado en 
el método Rietveld, implementado en el software MAUD (Material Analysis Using Diffraction; 
Lutterotti et al., 1999, 1997)l. 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 análisis de difracción 
monocromático o policromático, tanto de rayos X convencionales, como luz de sincrotrón o 
neutrones (Von Dreele, 2008). Este método utiliza toda la información del rango experimental 
incluyendo información más allá de los picos de difracción. Las diferentes variables utilizadas 
son: 

• Características instrumentales (curva de resolución del difractómetro, geometría 
experimental, características del detector, tamaño del haz incidente, desplazamiento o 
desajustes de parámetros del difractómetro, etc.). 

• Parámetros estructurales (parámetros de la celdilla unidad, posiciones atómicas, 
ocupaciones atómicas, vibraciones térmicas, etc.). 

• Parámetros microestructurales (tamaño de los cristalitos y deformaciones internas, 
defectos cristalinos, etc.). 

• Características de la muestra medida (orientación preferente, esfuerzos residuales, 
grosores, transparencia, contraste de absorción, volumen de cada fase, factores de 
grano (graininess), falta de homogeneidad, etc.). 

El algoritmo de refinamiento se puede expresar minimizado de la siguiente forma: 

! = !! !!!"# − !!!"#!
!

!
 

donde  !!! = !
!!
!"# 

 

Figura 3.15. Patrón de difracción calculado, en negro, y patrón de refinamiento, en rojo, para una cuarcita 
utilizando el análisis combinado. Este ajuste tiene un valor Rexp de 8.48. 

En esta fórmula, las mediciones son independientes, pero sus variaciones obedecen a 
una distribución de frecuencia normal. Si la suma se extiende a todos los puntos medidos en un 
patrón, las intensidades calculadas se determinan sumando las contribuciones de todos los 
picos (Npeaks) para todas las fases (Nphases) que componen la muestra, además de la 
contribución del fondo (background) en cada punto: 
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!!!"#! = !!
!!
!!!

!!!!"#"

!!!
!! !!,!

!!! 2! − 2!!,! !!,!!! + !"#!
!!"#$%

!!!
 

Por tanto, los reflexión de los picos se describe desde diferentes términos, que se 
detallará a continuación. Nosotros ajustamos todas las variables, haciendo hincapié en la 
caracterización textural de los diferentes constituyentes de las muestras. 

3.3.1.1. Valor de fondo (background) 

Se debe comenzar desarrollando la modelización del valor de fondo o background 
(!"#!). Este se puede configurar utilizando dos enfoques diferentes. El primer enfoque es una 
función polinómica de orden !! a través de 2!: 

!!" 2!! = !! 2!! !
!!

!!!
 

donde !! es el grado polinomial y !!!es el coeficiente polinomial, expresado en grados. 
Sin embargo, el segundo enfoque es más perfeccionista y realiza un suavizado punto por punto 
utilizando un proceso de interpolación. Para ello se sustituye la intensidad i por la intensidad 
media de sus dos vecinos más próximos 2N (Brückner, 2000): 

< !!!"#! >= !
1
2! !!!!!"#!

!

!!!!
!!(! ≠ 0) 

El cálculo se extiende para todos los puntos observados en el diagrama. Los puntos 
que terminan en ambos lados del diagrama, o de los límites de una región ignorada, también se 
calculan de la misma manera, pero se añaden más puntos en ambos extremos. 

 

Figura 3.16. Ejemplo de background interpolado. 

3.3.1.2. Factor de escala (scale factor)  

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

!! = !!
!!
!!!
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donde !! es el factor escalar para cada fase, !! es la intensidad del haz incidente, que 
depende del tipo de experimento y por ende del instrumento, !! es la fracción de volumen para 
cada fase y !! es el volumen de celdilla de la fase (Sabine, 1985). 

3.3.1.3. Factor de polarización de Lorentz 

La corrección del factor de polarización de Lorentz (Lorentz-Polarization factor) !! 
depende de la geometría del instrumento utilizado, la calidad de monocromador (ángulo !), el 
tipo de detector, el tamaño del haz incidente frente al volumen de la muestra y la posición 
angular de la muestra (e.g. Snyder et al., 1999). Por ejemplo, para un experimento de 
difracción de polvo con un instrumento con una geometría Bragg-Brentano, el  valor de este 
factor esta definido por: 

!! =
1 + !!cos! 2!

2(1 + !!)sin!!cos!
!!!!!!!!!!!!!!!!!!! = cos!(2!) 

 

Figura 3.17. Factor de polarización de Lorentz para un instrumento con geometría Bragg-Brentano. 
Extraído Vogel & Priesmeyer (2006). 

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

! = !! sin ! 

Este factor mejora notablemente la intensidad de las reflexiones. 

3.3.1.4. Factor de estructura (structure factor) (!!,!) 
El factor de estructura incluye la multiplicidad de la reflexión !! (con sus índices de 

Miller h, k, l) y el factor de temperatura B!, el cual describe los desplazamientos atómicos 
alrededor de su posición. El módulo del factor de estructura viene dado por la siguiente 
fórmula: 

!!,!
! = !! !!!!!!

!"#!!
!! !!!"! !!!!!"!!!"!

!

!!!

!

 

donde N es el número de átomos, !!! es el parámetro de vibración térmica de los 
átomos que interactúan entre sí, x, y, z son las coordinadas de los átomos n y !! es el factor de 
dispersión atómica. 

El factor de dispersión atómica para rayos X, !! , disminuye con el ángulo de difracción 
y es proporcional al número 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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!! h, ! = !!,! h + !′! ! + !′′! !  

donde !!,! h  es el factor de dispersión atómica normal, y !!,! h = Z  si sin ! /! = 0  , 
y !′! ! + !′′! !  son debidos a la dispersión anómala y a la fuerte variación de los bordes de 
absorción, mientras que la longitud de onda es independiente a cierta distancia de ellos.  

 

Figura 3.18. Dispersión atómica de rayos-X. Extraído Vogel & Priesmeyer (2006). 

Por otra parte, el factor de dispersión atómica para neutrones puede incluir la 
contribución magnética, pero en este estudio no va a ser tenida en cuenta. Por tanto, la 
interacción se puede representar mediante la pseudo-potencial de Fermi, dentro de la 
aproximación de Born (Chateigner, 2010): 

!!(!) = b 2!ℎ!
! !(!) 

El factor nuclear de dispersión de neutrones, b, es la longitud de Fermi para un 
conjunto de partículas de dispersión. Su valor medio sobre todas las partículas indica la 
longitud de dispersión coherente b!"!. Para los átomos ligeros la dispersión neutrónica tiene 
algunas ventajas, ya que el factor de dispersión no se correlaciona con el número atómico (z), 
pero es constante con el ángulo de difracción. La dispersión neutrónica puede ayudar a 
distinguir entre átomos cercanos en la tabla periódica (Fig. 3.5).  

3.3.1.5. Función de forma (shape function)  

El número de picos y su posición están determinados por la simetría y el grupo espacial 
de la fase. Un pico está compuesto por todas las reflexiones equivalentes !!. Su posición 
(2!!,!) se calcula a partir desde el espaciado d de una reflexión hkl , usando la matriz de red 
recíproca: 

!!!" =
!!

!!!ℎ! + !!!!! + !!!!! + 2!!"ℎ! + 2!!"ℎ! + 2!!"!"
 

! =
! ∗! ! ∗∙ ! ∗∙ cos ! ∗ ! ∗∙ ! ∗∙ cos! ∗

! ∗∙ ! ∗∙ cos ! ∗ ! ∗! ! ∗∙ ! ∗∙ cos! ∗
! ∗∙ ! ∗∙ cos! ∗ ! ∗∙ ! ∗∙ cos! ∗ ! ∗!

 

Para estos picos existen diferentes perfiles ! 2!! − 2!!  que intentan definir su forma 
(line broadening), como las funciones Gaussianas (la cuál es la función original de Rietveld 
para neutrones), de Cauchy, de Voigt, Pseudo-Voigt (PV) o de Pearson VII. Para una 
información más detallada ver (Chateigner, 2010).  

Por ejemplo, la función Pseudo-Voigt se define como: 
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!" 2!! − 2!! = ! !! !!
1

1 + !!,!!
+ 1 − !! !!!!,!

! !"!  

!!,! =
2!! − 2!!

!!
 

 donde los parámetros de forma utilizados son: 

• La fórmula de Caglioti !! = ! tan ! + !!tan! ! 
• Gaussianity  ! = !!! 2! !!"

!!!  

La mayoría de las distorsiones de los picos se resuelven realizando la calibración del 
instrumento. Esto resuelve la FWHM (w,c,2!...), los desplazamientos en 2!, la gaussianity, la 
asimetría y la desalineación. Por ello en el refinamiento dentro del software MAUD se necesita 
agregar un parámetro especifico para el instrumento: e.g. HIPPO (GSAS TOF profile function)  

3.3.1.6. Función de textura u orientación preferente (!!,!) 

Uno de los objetivos de esta tesis es caracterizar la orientación preferente. Hay dos 
tipos de tratamientos de textura en el análisis de Rietveld. Si la textura es simple, con alta 
simetría y una dispersión regular, se puede modelar mediante un análisis clásico (Gaussian, 
etc.). Pero este caso es más complejo, con varios componentes de textura, distribuciones no 
regulares, minerales con baja simetría, etc. Por ello, el tratamiento requiere un análisis 
cuantitativo de la textura. La fórmula de aproximación de Williams-Imhof-Matthies-Vinel (WIMV) 
(Imhof, 1982; Matthies y Vinel, 1982; Williams, 1968) exhibe unos resultados fidedignos. 

!!,! = !!!! ! = !!
!! ! !! !

!!! !!!
!!!

!!"#
!!!

!
!!"#!!

 

donde el producto se extiende sobre las Figuras de polos medidas de la intensidad 
experimentalmente !!"# y para todos los polos de multiplicidad !!, !! !  y !!! !  representan 
los valores refinados de ! !  y !! !  en cada paso ! . El número !!  es un factor de 
normalización. El algoritmo WIMV maximiza el valor mínimo de la distribución de orientaciones, 
el cuál representa la fracción de muestra orientada al azar, permitiendo una mayor nitidez de la 
textura. Haciendo que la computación se más simple y por tanto más rápida (Chateigner, 
2010). 

Cuando se implementa la aproximación WIMV dentro del procedimiento de 
refinamiento de Rietveld, se requieren varios pasos adicionales. El primero es la extracción de 
las figuras de polo o ponderación de la textura y el segundo es la interpolación de esta 
ponderación para adaptarla a una red regular. Esta extensión del método (E-WIMW) 
proporciona un esquema iterativo del refinamiento de la distribución de orientaciones que está 
muy cerca a la maximización de la entropía (Schaeben, 1991). Los valores de las celdas de la 
distribución de orientaciones se calculan utilizando un algoritmo de iteración de la entropía que 
incluye la ponderación de la reflexión: 

!!!! ! = !! ! ! !! !
!!! !

!!!! !!!"!
!!

!!!

!

!!!
 

donde !!!!es el parámetro de relajación con un valor entre 0 < !!!!<1, y !!  es una 
ponderación de las reflexiones, para tener en cuenta la diferente precisión de las reflexiones 
más intensas y menos solapadas con respecto a las demás. Esta aproximación se encuentra 
implementada en MAUD y ha sido contrastada por multitud de experimentos (e.g. Gómez-
Barreiro et al., 2015; Wenk et al., 2012). 
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3.3.1.7. Factor de absorción (!!) 

La absorción 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 
están sujetos a la interacción de Coulomb. Por ello, no interactúan con los electrones orbitales 
de los átomos penetrando ampliamente y permitiendo la medición muestras de gran volumen 
(1cm3).  

 

Figura 3.19. Efecto de la absorción. (a) En una muestra con baja absorción la dispersión atraviesa la 
muestra. (b) En una muestra con alta absorción la dispersión sólo sucede en la superficie.  

3.3.2 Calidad del refinamiento  

Otro aspecto importante en cualquier tipo de análisis es evaluar la calidad del 
refinamiento, el cual nos permite una comparación estadística 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 comparación (Toby, 2006). Los más utilizados son: 

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

!"" = !! !!!"# − !!!"#!
!,!!!!!!!!! =

1

!!
!"#

!

!!!
 

La suma ponderada de cuadrados (WSS) sólo se utiliza para las rutinas de 
minimización. Su valor absoluto depende de la intensidad y el número de puntos. 

• Índices R, donde N es el número de puntos y P es el número de parámetros: 
! Perfil ponderado de R (R-weighted profile): 

!!" =
!! !!

!"# − !!!"#!
!!

!!!

!!!!
!"# !!

!!!
,!!!!!!! =

1

!!
!"#
!!!!!! 

Su valor absoluto no depende del valor absoluto de las intensidades, es decir de los 
parámetros estructurales, pero depende del background. Con un background alto es 
fácil alcanzar valores muy bajos, pero con un aumento del número de picos es más 
difícil conseguir un buen valor. Un valor de Rwp < 0.15 es aceptable para fases 
complejas, monoclínicas e incluso triclínicas. Con un background complicado mejor 
calcular Rwp con el background sustraído. 

! R esperado (R-expected): 

!!"# =
! − !
!!!!

!"# !!
!!!

,!!!!!!! =
1

!!
!"#
!!!!!! 
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Rexp es el valor mínimo Rwp alcanzable usando un cierto número de parámetros 
refinables. Se necesita un sistema de ponderación válido para ser fiable. 

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

!"#$ = !!"
!!"#

 

Su valor debe ser igual a 1 para un refinamiento perfecto, pero en la práctica su valor 
es más grande. Un buen refinamiento debe mostrar valores GofF inferiores a 2. Su 
aplicación es limitada en los análisis con un ruido de fondo alto, ya que es bastante 
fácil alcanzar un valor cercano a 1. Con intensidades muy altas y background bajo es 
difícil llegar a un valor de 2. El GofF es sensible a las inexactitudes del modelo 
utilizado. 

3.4. Difracción de electrones retrodispersados  

La difracción de electrones retrodispersados (Electron Backscatter Diffraction - EBSD) 
se basa en el principio de que un haz de electrones generados en un microscopio electrónico 
de barrido (SEM) es la fuente de electrones dispersados sobre una muestra. Los electrones 
retrodispersados (BSE), difractarán simultáneamente en los planos de la red de la muestra, 
cumpliendo la ley de Bragg, y escaparán de la muestra generando un patrón de difracción que 
se puede medir mediante una pantalla de fósforo. Las diferentes orientaciones cristalográficas 
de un cristal generan diferentes patrones. Mediante el indexado de estos patrones, es posible 
realizar un estudio detallado de las orientaciones cristalográficas y desorientaciones, así como 
un análisis de la geometría y estructura de los límites de grano y subgrano, lo cuál es 
fundamental para un estudio integral de cualquier muestra de roca. 

3.4.1 Formación de los patrones de Kikuchi 

Para entender el EBSD, es necesario conocer el volumen de activación de la muestra, 
el cuál es crítico para la resolución espacial. Para ello se utilizan las simulaciones Monte Carlo 
(Fig. 3.27). Por ejemplo, para una simulación en una muestra de aluminio, que tiene un número 
atómico similar al número atómico medio de muchos silicatos, la profundidad máxima es de 2-
2.5 !m para las condiciones habituales de trabajo en EBSD, es decir, 70° de inclinación y un 
voltaje de 20 kV (Maitland y Sitzman, 2007; Prior et al., 1999).  

 

Figura 3.27. Simulación Monte Carlo, mostrando la interacción de haz de electrones dentro de una 
muestra de aluminio, cuya inclinación es 70º. Modificado de Prior et al. (1999). 

El diámetro del haz de electrones incidente (1 nm) utilizado como fuente para EBSD es 
siempre mayor que el espaciado atómico (~0.1-0,3 nm). Por lo tanto, los electrones incidentes 
se propagan en todas las direcciones posibles dentro ese volumen de activación, gracias a la 

1μm

Haz de Electrones

70º
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interacción con la población de núcleos de la muestra, donde es muy probable que algunas de 
estas partículas lleguen a los planos cristalinos con un ángulo cumpliendo la ley de Bragg.  

En un experimento de EBSD, tanto la longitud de onda (!) como el ángulo de difracción 
(θ) son variables ya que la fuente de electrones es policromática. Los electrones que satisfacen 
la ecuación de Bragg para la difracción describen trayectorias cónicas (180º-2θº) 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 dispersión elástica, los electrones no pierden una energía significativa en 
comparación con los electrones incidentes, pero sí se produce un cambio en la trayectoria. 
Esto se debe a la interacción del electrón incidente con el núcleo de la muestra (dispersión de 
Rutherford) y la interacción con la nube de electrones del átomo (Fig. 3.28). Por tanto, los 
electrones que pasan cerca de un núcleo son dispersados con ángulos mayores que los que 
pasan más alejados. Por el contrario, si ocurre una dispersión inelástica los electrones 
incidentes pierden una considerable energía debido a la activación de una variedad de 
procesos físicos en la muestra. Estos electrones son más conocidos como electrones 
secundarios (SE), entre otros. 

 

Figura 3.28. Interacción del electrón con el átomo. 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 más eventos de dispersión. Evidentemente, los electrones que 
penetran más profundamente tienen más probabilidades de haber perdido más energía. Así 
pues, los BSE que tienen una energía cercana a la del haz incidente probablemente tendrán un 
origen más superficial en las simulaciones de Monte Carlo.  

Estas trayectorias cónicas, 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 geometría 
experimental, los conos de difracción se aproximan y parecen líneas rectas sub-paralelas 
proyectadas sobre una pantalla de fósforo, siendo su bisectriz la proyección directa de ese 
plano cristalino (e.g. Engler y Randle, 2010). Cada par de líneas subparalelas es considerada 
una banda. Una red de esas bandas de difracción dan lugar a los patrones de Kikuchi (Fig. 
3.29c). En estos patrones también llamados patrones de difracción de electrones 
retrodispersados (EBSP), aparecerán múltiples bandas compartiendo una bisectriz y tendrán 
una anchura en relación a su orden de difracción. 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 

Electrones Secundarios Electrones Retrodispersados Electrones Auger o
Fluorescencia de rayos X
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simetría. Así, haciendo un análisis detallado de los patrones puede identificarse un mineral y 
conocerse su orientación. 

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

 

Figura 3.29. (a) Conos de Kossel (b) Esquema de la formación de los dos conos de Kossel por la 
difracción 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 Configuración experimental 

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

 

Figura 3.30. (a) Fotografía del CamScan X500 Crystal MicroProbe FEG SEM utilizado. (b) Posición de la 
muestra dentro del portamuestras (c) Detalle de la cámara de vacío. 
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Los dispositivos necesarios para la adquisición de EBSP consisten en una fuente de 
electrones, un cámara de vacío, y una pantalla de fósforo (detector F+Nordlys) que captura los 
electrones difractados, y que está acoplada a un sistema de cámaras digitales de alta 
resolución para su visualización en tiempo real. El posicionamiento del detector está restringido 
por la geometría de la cámara de vacío y los requisitos experimentales de la muestra, como 
experimentos a altas temperaturas (Fig. 3.30b). El detector se introduce en la cámara de vacío 
sólo cuando el EBSD está en funcionamiento. Esta geometría permite introducir muestras de 
gran tamaño (10 cm2). Estadísticamente, un ángulo de incidencia de 70° entre el haz de 
electrones y la muestra da el mayor número de BSE emitidos desde pocas decenas de nm de 
la superficie de la muestra, lo cual se traduce en una señal de EBSD más nítida. La orientación 
del sistema de cámaras es paralela a la orientación del haz y oblicua a la muestra. La calidad 
de EBSP está controlada por el voltaje, así como por la distancia de la pantalla de fósforo a la 
muestra. Así, cuanto más cerca estén la pantalla y la muestra, mayor será el rango angular de 
la EBSP, produciendo imágenes de mejor calidad. 

El EBSD-SEM utilizado es adecuado para los minerales que producen patrones de 
difracción débiles, por ejemplo, minerales de baja simetría como plagioclasa o feldespato 
potásico. Porque con un ángulo de inclinación de 70° y un voltaje de 20kV alcanza una 
resolución espacial menor de 1 !m, además de poseer una cámara de alta resolución (600 
puntos/segundo) que produce imágenes de mejor calidad en patrones que son más difíciles de 
indexar (Prior et al., 2009). Además, integra un espectrómetro de rayos X de energía dispersiva 
(EDX) para realizar una caracterización química de la muestra (400 puntos/segundo). 

3.4.3 Preparación de muestras  

El procedimiento de preparación de las muestras es transcendente en la precisión de 
adquisición de datos en los análisis de EBSD. La superficie de la muestra de interés deber ser 
lo más lisa posible para evitar sombras en el análisis causadas por distorsiones o 
contaminación. La preparación de la superficie incluye un pulido mecánico, que deja una capa 
amorfa dañando la red cristalina de la superficie, la cual se puede eliminar usando un pulido 
químico-mecánico (Lloyd, 1987; Prior et al., 1996). Si la preparación se realiza de forma 
correcta, se crea una superficie cristalina prístina, libre de impurezas, que se extiende unos 
pocos nanómetros dentro de la superficie de la muestra (volumen de activación) permitiendo la 
recopilación de patrones de buena calidad, nítidos y con contraste, para el análisis de EBSD. 
Aunque existen problemas de preparación con ciertos minerales, todos los que conforman las 
muestras de estudio son factibles para conseguir un buen pulido químico-mecánico. Además, 
este proceso es del vital importancia para obtener buenos patrones en los minerales con baja 
simetría (plagioclasa, hornblenda, diópsido y feldespato potásico). Este pulido, junto a los 
nuevos detectores de alta resolución, limitarán los problemas de desorientación que poseen 
estos minerales. 

 La reducción o eliminación de la carga se consigue cubriendo las muestras con una 
capa de unos pocos nanómetros de carbono. Otro aspecto importante es la pulcritud de las 
muestras. Las láminas delgadas deben mantenerse tapadas y escrupulosamente limpias. 
Cualquier contaminación o partícula de polvo interferirá en la obtención de los EBSP. 

A continuación 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 dirección 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 según los criterios de foliación y lineación 
medidos en el campo. La exactitud de este proceso tendrá importancia en los resultados de las 
orientaciones preferentes. Posteriormente se selecciona la superficie de corte paralela a la 
lineación de estiramiento y perpendicular a la foliación milonítica. Esta sección permite la 
visualización de ciertos indicadores cinemáticos microscópicos y de la gran mayoría de la 
microestructuras. La elección del tamaño de la muestra vendrá impuesto por el tamaño de 
grano de la muestra y tamaño del portamuestras del EBSD-SEM.  

 Las muestras se cortaron en superficies paralelas utilizando una sierra de diamante de 
precisión SYJ-160 Low Speed de MTI Corporation (Fig. 3.31a). En este estudio, al tener un 
tamaño homogéneo se decidió hacer bloques con un tamaño 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 láminas 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 círculos para producir una abrasión uniforme (Fig. 3.31c). Se comienza utilizando el 
carburo de silicio de mayor tamaño de grano (220 grit) y se continua cambiado el tamaño de 
grano (400, 600 y 800 grit) hasta llegar al menor tamaño (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 máquina de ultrasonidos durante 30 segundos y secar con un papel secante 
(Fig. 3.31d). Hay que considerar que los tiempos de pulido expuestos aquí, en cada uno de los 
pasos, pueden variar dependiendo de varios factores como la velocidad de rotación de la 
pulidora, la presión 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 óxido 
de aluminio con un tamaño de grano de 9.5 !m primero y luego de 5 !m. El siguiente paso es 
un pulido mecánico utilizando la pulidora Ecomet III de Buehler Ltd. A bajas revoluciones sobre 
una superficie sintética empleando como lubricante una pasta con polvo de diamante con un 
tamaño de grano de 0.3!!m durante aproximadamente 45 minutos (Fig. 3.31e). Antes de pasar 
al pulido químico-mecánico es importante comprobar la calidad del pulido mecánico bajo un 
microscopio de luz transmitida para discernir si todo está correcto o hay impurezas y es 
necesario repetir alguno de los pasos anteriores. 

 En el último paso se utiliza una solución de sílice coloidal como abrasivo conocido 
como SYTON (Fynn y Powell, 1979) con un tamaño de grano de 20 nm. Hay que tener en 
cuenta que esta solución 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 está oprimida por ningún peso, para que rote libremente, de 
modo que si se causase algún daño por el proceso de pulido, este se distribuya 
homogéneamente por toda la muestra. Además, se utiliza una bomba que permite el 
movimiento continuo de la solución sobre toda el área. 

Si todos los pasos anteriores han sido correctamente realizados, la muestra debería 
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 partículas tiene el mismo efecto que 
impurezas en la superficie de la muestra. 
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Figura 3.31. Proceso seguido en la preparación de muestras para EBSD. (a) Conjunto de muestras originales. (b) 
Máquina de sierra de diamante para la reducción del tamaño de la muestra. (c) Vidrios utilizados para el pulido de la 
muestra con diferentes tamaños de grano abrasivo desde 200 a 1000 grit. (d) Pulidora usada con óxido de silicio y 
pasta de diamante para un pulido de 9.5 a 0.3 µm. (e) Maquina de pulido para la realización del ataque físico-químico a 
bajas revoluciones con sílice 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 análisis mediante EBSD. 

3.4.3.3. Procedimiento de revestimiento  

La alta resolución 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 acumulación 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 
láminas delgadas con una solución coloidal de grafito. Una vez secas, las muestras se 
introducen en el evaporizador de carbono Emitech K-950X. Dentro de la máquina se encaja un 
varilla de carbono de alta pureza. Una vez conseguido el vacío oportuno, la desgasificación y el 
precalentamiento de la varilla, se procede a la evaporación, que produce un revestimiento de 
una capa de 2-4 nm carbono (Fig. 3.31f y g).  

3.4.4 Adquisición de datos de difracción 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 difracción y 
realizar el post-procesado.  

3.4.4.1. Calibración 

Para que la adquisición de EBSP tenga una fiabilidad y una geometría idéntica 
evitando distorsiones en todas la muestras analizadas, hay que realizar previamente una rutina 
de calibración (e.g. Engler y Randle, 2010). Básicamente, esta calibración consiste en la 
alineación de los tres sistemas de referencia (muestra, microscopio y escaneo) analizando la 
orientación cristalina de un estándar conocido, comúnmente un cristal único (single crystal) de 
silicio. Cada uno de los sistemas de referencia implicados posee tres ejes ortogonales. Para 
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una calibración precisa, se sigue un procedimiento estándar alineando el eje XSample de la 
muestra, en nuestro caso paralelo a la lineación, con el eje XMicroscope del sistema de referencia 
del microscopio. Esto ayudará a que cuando rotemos el portamuestras sobre el eje horizontal 
XTilt un ángulo de 70º para favorecer a los BSE, el área de análisis sea rectangular. Como 
último 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 calibración, se consegue que los tres sistemas de 
referencia se correlacionen adecuadamente. Además, así puede refinarse la posición central 
del patrón y la distancia correcta al detector. La relación de los ejes puede observarse en la 
Figura 3.32.  

 

Figura 3.32. Descripción de los tres sistemas de referencia dentro de la configuración experimental para 
EBSD-SEM. XSample, YSample y ZSample son los ejes de la muestra, mientras que XMicroscope, YMicroscope y 
ZMicroscope son los ejes de microscopio electrónico de barrido y XScanning, YScanning y ZScanning son los  ejes 
del detector. L es la distancia de la muestra al detector.  

3.4.4.2. Substracción del valor de fondo (background) 

Un problema constante en cualquier señal de BSE es el efecto significativo de fondo 
(background), que afecta a la calidad de los EBSP, debido a la componente policromática de la 
dispersión de los electrones. Fundamentalmente está causado por la emisión de señales de 
electrones con alta energía que escapan de la muestra sin ser difractados, o por electrones con 
baja energía, que perdieron su energía al interactuar con la materia, o incluso por la 
interferencia con los defectos en la muestra. Su corrección se realiza gracias a una función 
implementada (autobackground) en los paquetes de software como AZtecHKL o HKL Channel 
5. El background debe ser aislado adquiriendo una señal promedio, desenfocando sobre una 
región con un área mayor para tener en cuenta un mayor número de cristales, y luego 
substraerlo de la señal original. Después de este proceso, la calidad de la señal 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 corrección 
realizada sobre el  background, obteniendo unos los patrones de Kikuchi más nítidos. (c) Patrones 
simulación realizada mediante AZtecHKL.  

3.4.4.3. Identificación mineral 

La identificación mineral de un EBSP se realiza por la posición relativa de las bandas 
respecto de los ejes, los cuales son las regiones de intersección de las bandas, y la simetría 
cristalina. La identificación en minerales de alta simetría es inequívoca. Sin embargo, la 
identificación y distinción entre minerales que forman una solución sólida es un proceso 
complejo, ya que varían sus composiciones mediante el reemplazo de elementos con radio 
iónico 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 variación estructural imperceptible para las rutinas de identificación disponibles 
actualmente. Su correcta indexación fue llevada a cabo utilizando los datos combinados de 
EBSP y EDS suministrados por el aparato, aunque esto ralentizó la velocidad de la adquisición. 

3.4.4.4. Indexado 

La indexación es la determinación de las orientaciones cristalográficas de un material a 
partir del análisis de los EBSP. La indexación de un mineral conocido implica el cálculo de la 
posición y la orientación de las bandas con respecto a un punto en el origen calibrado de 
antemano. Además, es preciso conocer el ángulo sólido, entre los conos de Kossel, que se 
proyecta como el ancho de las bandas, obteniendo así la orientación cristalográfica del mineral 
indexado. Este proceso puede realizarse de forma manual, o automáticamente utilizando un 
algoritmo de procesamiento de imágenes, 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 información sobre la simetría del cristal, los parámetros de la celdilla unidad, el 
número de planos de la red que dan bandas en los EBSP y los anchos estas bandas, que 
corresponden al espaciado interplanar. Para simplificar las líneas de Kikuchi y transformarlas 
en puntos, el algoritmo utiliza el espacio de Hough, que convierte cada punto de la imagen 
original (!! , !!) en una curva sinusoidal de coordenadas (!, !) mediante la siguiente función: 

! = !! sin ! + !! cos ! 

La suma resultante de todos los puntos de la imagen generará unas curvas 
sinusoidales que se cruzan en un punto común en el espacio Hough (Figura 6.7 de Engler y 
Randle, (2010). Esto simplifica la resolución del problema. El siguiente paso es la identificación 
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de los picos en el espacio de Hough, es decir, las bandas en el patrón original. Una vez 
aplicado a todas las bandas de los patrones de difracción, se puede conocer la separación 
entre las bandas por la distancia radial entre los picos y el ángulo entre bandas utilizando el 
espaciamiento angular de los picos. Para más detalles léase Engler y Randle, (2010). 

La correcta indexación mediante software puede ser evaluada y corregida por 
comparación de las bandas recogidas en la EBSP del mineral analizado con una simulación 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 
simulación. Cada mineral utilizado requiere un tiempo de experimentación para lograr un buen 
ajuste en las bandas. Pero es cierto que cuanto más baja es la simetría del cristal analizado 
más difícil es su comparación con la simulación, debido a complejidades y distorsiones en la 
red cristalina (Wheeler et al., 2001). Esta corrección previa a la indexación automática 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 
solución. 

 En este estudio, la velocidad máxima de indexación automática 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 tamaño de punto o 
spot/step size de aproximadamente 2-2.5 !m, obteniendo EBSP nítidos o con bajo ruido que 
han sido indexados, sin reducir significantemente la resolución espacial. 

3.4.4.5. Calidad de los análisis 

Uno de los mayores errores que pueden producirse en el análisis de EBSD es la 
colocación equivocada de la muestra dentro del microscopio, sin su dirección de lineación 
XSample paralela al eje XScanning del microscopio. Este error repercutir directamente en la medida 
y representación de la textura. Otro error importante es la realización de una calibración 
incorrecta, sobre todo de la posición central del patrón y la distancia al detector, ya que cada 
medición alejada del centro introducirá unos grados de error en la textura. Por ello, es crucial 
tener la cámara tan cerca de la muestra como sea físicamente posible para minimizar el error. 

Además existen errores dependientes de la indexación. El fallo más común es la falta 
de indexación, donde el programa no es capaz de encontrar una solución coherente dentro de 
los límites establecidos. También existe la desindexación o misindexing, el cuál es un error en 
el proceso de indexado en el que a un punto se le asigna una orientación diferente a la solución 
correcta, ya que presentan patrones similares. Se pueden minimizar aumentando el número de 
bandas detectadas para ajustar el patrón. Este último error es frecuente en fases que 
pertenecen a una solución sólida. Por ello, para conocer la calidad o precisión de la indexación 
existe un parámetro de error en el software llamado desviación angular media (MAD). La mejor 
solución posible es aquella que tiene el menor MAD.  

Ciertos parámetros de indexación en el software de adquisición de datos fueron 
impuestos, como la restricción del número de bandas de Kikuchi utilizadas para cada mineral o 
la limitación del MAD máximo a un valor por debajo de 1, para reducir al mínimo el nivel de 
desindexación y no indexación. Aún así, se mantuvieron los puntos suficientes indexados para 
reconstruir con detalle la microestructura de las muestras sin introducir artefactos. 
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3.5. Análisis 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 rápida. Al contrario MTEX es un software libre de 
código abierto, que funciona mediante el software matemático MATLAB, permitiendo modificar 
y adaptar el análisis a sus necesidades mediante una línea de comandos (script). Todos los 
scripts creados para MTEX se pueden consultar en Anexo de este trabajo. 

3.5.1 Presentación 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 variación de la señal 
de los BSE debido a la orientación cristalográfica 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 transformación súbita de la orientación 
cristalográfica, pudiendo ser un límite de grano o subgrano, o una transformación de la 
estructura, como puede ser un límite entre una fase y otra. Por el contrario, los cambios 
graduales en la escala de grises pueden corresponder a variaciones graduales en la 
orientación cristalográfica. Esta función depende de varios factores, incluyendo la calidad de la 
superficie, la distorsión de la red cristalina y el voltaje. La presencia de minerales con baja 
simetría o la realización de un mal pulido pueden impedir observar el BC de una manera 
adecuada, generando errores (Fig. 3.34). 

 

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

Además 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 indexación en EBSD. 
Para este estudio, se han elegido los colores amarillo (plagioclasa), verde (hornblenda), rojo o 
marrón (granate), azul (diópsido), 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 5 y (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 límites de grano y subgrano establecidos para este estudio. Realmente, el 
programa mide la desorientación 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 (ángulos intermedios > 5°), amarillo (bajos ángulos > 2°), rojo (macla 
polisintética de la plagioclasa >180 °) (Fig. 3.36). 

 

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

También se puede representar la orientación preferente de los granos en un mapa 
asignando a cada rotación de los ángulos de Euler un color en la escala RGB (Fig. 3.37). Sin 
embargo, esa imagen es complicada de interpretar y a efectos prácticos es inservible. Para la 
interpretación 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 número estadísticamente representativo de granos y conseguir eliminar el efecto de los 
granos de gran tamaño. Estos mapas son creados mediante pegado de una serie de mapas 
consecutivos más pequeños. Pero para que todo funcione correctamente hay que mantener un 
tamaño de punto o spot/step size de la misma medida. 
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Figura 3.37. Mapa de orientaciones de Euler del diópsido para misma anfibolita de la figura 3.36, 
calculado con (a) Channel 5 y (b) MTEX. Nótese que el mapa esta formado por una red de cuatro mapas 
más pequeños.  

 Un aspecto problemático es la presencia de pixeles, o incluso zonas más grandes, sin 
información debido a que no se han podido indexar. Este error se conoce como no indexación 
(nonindexing). Además la desindexación (misindexing) se refiere a las orientaciones asignadas 
que son diferentes de la solución correcta por un ángulo significativamente mayor al error 
angular inherente en la indexación EBSD (Prior et al., 2009). Estos problemas se acentúan con 
la presencia de minerales monoclínicos y triclínicos, debido a la gran variabilidad de sus 
ángulos. Se puede disminuir el porcentaje de desindexación reduciendo la distancia entre la 
muestra y la pantalla de fósforo a la hora de acometer el análisis. También se puede lograr 
mediante un buen ajuste manual en las bandas recogidas en la EBSP previo a la 
automatización del algoritmo de indexación, obteniendo errores suficientemente pequeños para 
que los datos sean útiles. 

3.5.2 Suavizado 

  Por muy cuidadosos que seamos en el análisis de datos en EBSD, siempre 
obtendremos un porcentaje de desindexación o de no indexación 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 
eliminación de picos salvajes (wild spikes). Simplemente sustituye los píxeles individuales que 
son diferentes en orientación y composición de sus ocho pixeles adyacentes por un pixel igual 
que esos ocho pixeles (Fig. 3.38). Este algoritmo sólo es adecuado en mapas con altas tasas 
de indexación.  

 Este software ofrece otra rutina de extrapolación en la que se puede asumir que un 
pixel no indexado tenga, con cierta tolerancia, la orientación 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 
número de pixeles adyacentes. Esta extrapolación se conoce como reducción de ruido (noise 
reduction) y utilizando n= 8, 7, 6 o 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 indexación, ya que generaría artefactos. El 
programa reporta un porcentaje de desindexación 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 composición (a) antes del proceso de suavizado y (b) después de aplicar la 
eliminación de los picos salvajes y la reducción de ruido en Channel 5. 

 MTEX permite reducir el porcentaje de desindexación o de no indexación de los datos 
de EBSD mediante la aplicación de un filtro de suavizado. El filtro más 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 
tamaño del rango de pixeles adyacentes (e.g. 5x5) y su relevancia desde una distribución 
gaussiana para el cálculo de la media. La gran desventaja de este filtro es que suaviza todos 
los límite de subgrano y es muy sensible a los valores atípicos, 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 demás. Este 
filtro es más preciso ya que conserva los límites de los subgranos (Fig. 3.39a y b). El filtro de 
Spline suaviza los cuaterniones proyectándolos en el espacio tangencial y realizando un 
suavizado por la aproximación Spline implementada en el software Matlab (Muralikrishnan y 
Raja, 2009) (Fig. 3.39c). Además suministra automáticamente un parámetro ! de calibración 
del suavizado. El último de los filtros es el filtro halfquadratic, que se distingue del filtro de 
suavizado Spline porque mantiene mejor los límites de granos internos (bajos ángulos). Este 
filtro utiliza las técnicas de minimización halfquadratic en cuaterniones para suavizar los datos 
procedentes del EBSD. Permite definir el parámetro ! de calibración del suavizado, el peso, la 
tolerancia para el descenso de gradiente y el umbral para los límites de subgranos (Bergmann 
et al., 2016) (Fig. 3.39d). Todos los filtros descritos anteriormente también pueden usarse para 
la interpolación de los pixeles no indexados, utilizando el comando FILL. Para más detalle 
sobre los scripts utilizados véase el Anexo II. Para este estudio se decidió seleccionar el filtro 
de Spline como método de suavizado, porque no distorsiona gravemente las orientaciones, 
preserva los límites de subgrano sin enfatizarlos y mantiene los valores máximos y mínimos 
originales. 

a b



Metodología 

! 71!

 

Figura 3.39. Mapa 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 está 
referenciada en grados. 

 

Figura 3.40. Comparación 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 múltiples de una distribución uniforme 
(m.u.d). Obsérvese que los planos representados en Channel 5 y MTEX son diferentes. 
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3.5.3 Cuantificación textural 

 La orientación de varios planos o direcciones cristalográficas 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. Cálculo de la función de distribución 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 estimación de densidad del núcleo (kernel 
density estimation) (Hielscher, 2013; Hielscher et al., 2010; Mainprice et al., 2015). Una ODF de 
un mineral se puede definir como: 

! ! = 1
! !

!

!!!
!!!!!!  

donde !  son las orientaciones de un número !  de pixeles o granos para una 
estimación de densidad del núcleo !. Esta estimación es una función con forma de campana, 
donde se coloca un compendio de todas las orientaciones medidas. De esta manera se obtiene 
una función suavizada del espacio de orientaciones. Existen multitud de estimaciones de 
densidad del núcleo 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 estimación de La Valee Poussin función radial ha sido utilizada en este estudio por 
defecto (Hielscher y Schaeben, 2008). 

 

Figura 3.41. Gráfico de la función con forma de campana que representa una estimación de densidad del 
núcleo de La Valee Poussin. 

Evidentemente, la elección de una estimación de densidad del núcleo 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 
automáticamente la anchura media. Pero para evitar el problema de una anchura media 
demasiado pequeña, se debe llevar a cabo una adecuada reconstrucción de los granos, ya que 
el algoritmo utiliza una sola medición por grano. 

Para comparar el efecto de anchura media en la computación 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 estimación 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 gráfico, en el primer caso las PF poseen varios máximos y 
submáximos aislados con unos valores bastante altos (>4 m.u.d). Además, en el plano (100), 
se puede observar perfectamente un circulo menor. En el segundo caso, los máximos crecen 
eliminando todo rastro de los submáximos anteriores. Esto sobreimpone una simetría 
monoclínica, perdiendo bastante información que antes casi no existía y hace caer los valores 
máximos (>2.2 m.u.d). Sin embargo el último caso es una combinación de los anteriores, ya 
que al calcular automáticamente la anchura media del pico, los máximos se redondean con 
respecto al ejemplo primero, pero se mantiene toda la información cristalográfica, conservando 
unos valores bastante altos (>3.5 m.u.d). Por ello pensamos que el cálculo de la ODF mediante 
la selección automática la anchura media es la forma más fidedigna de representar la ODF. 

 

Figura 3.42. Comparación 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 automáticamente la anchura media. Escala expresada en 
múltiples de una distribución uniforme (m.u.d). Todas las figuras han sido computadas en MTEX. 

3.5.4 Análisis de la desorientación 

Los límites de grano se pueden definir como defectos bidimensionales que introducen 
un ángulo de desorientación en la red cristalina (Poirier., 1985). Si el límite de grano del cristal 
posee un ángulo de desorientación superior a 15°, debe ser descrito como dos cristales 
distintos con diferentes orientaciones cristalográficas. Pero si este límite tiene un ángulo más 
bajo, se denomina límite de subgrano. Realmente los límites de grano presentan una estructura 
atómica altamente desordenada con un elevada energía interna libre (Passchier y Trouw, 
2005). En diversas situaciones geológicas, se espera una distribución aleatoria de los límites 
de grano dentro de un volumen dado de roca, como por ejemplo en la cristalización de rocas 
ígneas sin esfuerzos externos. Sin embargo, rocas dinámicamente recristalizadas por rotación 
de límites de subgranos revelan una alineación de dichos límites (e.g. Lloyd, 2004). En este 
caso, la energía interna de los límites de grano es directamente proporcional al ángulo de 
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desorientación de los cristales. Ya que la energía mínima depende de cada mineral, éste 
desarrollará un determinado ángulo de desorientación (Wheeler et al., 2001). Por ejemplo, los 
límites de grano de filosilicatos y otros minerales prismáticos están fuertemente controlados por 
la cristalografía, por lo que incluso sin la acción de los procesos de deformación y 
recristalización tendrán límites de grano de alto ángulo (e.g. Lloyd y Kendall, 2005). Por todo 
ello, es evidente que las características relacionadas con las desorientación pueden 
proporcionar información importante acerca de la evolución de las microestructuras y los 
procesos responsables de su desarrollo. 

3.5.4.1. Concepción teórica y geometría básica de la desorientación 

La desorientación entre dos redes cristalinas se puede expresar mediante un eje y un 
ángulo de rotación. El dibujo esquemático de la Figura 3.43 muestra las posibles rotaciones de 
dos cristales, uno de baja simetría y otro de alta simetría. Para este último, existen más de un 
eje y un ángulo de rotación posible para rotar el cristal. Sin embargo para un cristal con baja 
simetría sólo existe un eje y ángulo de desorientación capaz de rotar el cristal. El número de 
ejes y ángulos de desorientación aumenta proporcionalmente con aumento de la simetría del 
cristal (Wheeler et al., 2001). Esto plantea el problema de qué eje y ángulo elegir para definir la 
desorientación. Habitualmente se utiliza el menor de esos ángulos y su correspondiente eje de 
rotación (e.g. Díaz Aspiroz et al., 2007; Randle, 1992). Además, el eje de la desorientación está 
considerado un vector no direccional, haciendo que el ángulo máximo de desorientación entre 
dos cristales sea como máximo de 180 ° y por convenio siempre positivo, ya que las rotaciones 
mayores a este valor son equivalentes a las rotaciones inferiores en sentido opuesto. 

 
Figura 3.43. (a) Desorientación entre cristales de baja simetría. (b) Desorientación entre cristales de alta 
simetría. Nótese que los dos cubos finales tienen la misma orientación. Modificado de Wheeler et al. 
(2001). 

3.5.4.2. Representación de la desorientación 

Existe la posibilidad de visualizar la desorientación mediante mapas de granos 
(intergranular misorientation) o de límites de grano otorgando a cada ángulo de la 
desorientación un valor RGB. Estos mapas son muy vistosos, pero sólo son un complemento 
de una interpretación más detallada (Fig. 3.44). 
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Figura 3.44. Ejemplo de mapa de desorientaciones para los granos (intergranular misorientation) de 
diópsido en un agregado polifásico creado en MTEX. Escala en grados. 

La distribución de ángulos de la desorientación se representa utilizando histogramas o 
diagramas de frecuencia acumulada (Fig. 3.45), mientras que la distribución de los ejes de la 
desorientación se representan con el uso de figuras de polo inversas (IPFs) (Morawiec, 2004). 
Es útil trazar los ejes de la desorientación en función de los principales ejes cristalográficos del 
cristal porque facilita la visualización de la orientación en relación con las principales 
direcciones cristalográficas del mineral en cuestión.  

Algunas características claves se obtienen a partir de la interpretación de los 
histogramas de frecuencia relativa a los ángulos de la desorientación para cristales vecinos. 
Pero los ángulos bajos de la desorientación (0-10°) son propensos a reflejar errores debido a la 
inexactitud de las medidas de estos límites mediante EBSD (e.g. Wheeler et al., 2003). Sin 
embargo, según Humphreys y Bate, (2006), este error se puede reducir mediante la 
recolección de un gran número de medidas y la disminución del stepsize a la hora de la 
medición. Por ello para este trabajo se eligió un stepsize aproximado de 2 !m. Teniendo en 
cuenta este detalle se pueden relacionar los ángulos bajos de la desorientación (10-20°) con el 
desarrollo de límites de subgranos. 

Es interesante discutir que la distribución de ángulos de la desorientación 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 ángulos, ya que son bastante 
inexactos, como ha sido explicado anteriormente. Además las frecuencias varían levemente 
debido a que su distribución ha sido calculada a partir de los granos en Channel 5, y en función 
de la ODF en MTEX. 
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Figura 3.45. Representación de la distribución angular de la desorientación mediante diagrama de 
frecuencias utilizando (a) MTEX y (b) Channel 5. En el primer histograma la frecuencia está expresada en 
%, las barras azules son la desorientación entre pares aleatorios o pares sin correlación y las barras 
moradas son la desorientación entre pares de vecinos o pares correlacionados, además se representa 
mediante una línea la distribución acumulada al azar teórica y la distribución de la ODF de los granos sin 
correlación. En el caso de Channel 5, las barras azules representan la desorientación entre pares de 
vecinos y la línea negra es la distribución acumulada al azar teórica.  

3.5.4.3. Significado de la desorientación en un agregado policristalino 

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

Según Wheeler et al., (2001) la distribución de la desorientación entre pares aleatorios 
seleccionados dentro del agregado no proporciona ninguna información diferente de la 
obtenida a partir de los pares de cristales adyacentes. Por ejemplo, en un agregado con una 
fuerte orientación cristalográfica, la desorientación mostrará picos a bajos ángulos en los pares 
vecinos pero es posible que esa relación no se conserve en el estudio de la distribución de la 
desorientación en pares aleatorios. Sin embargo, la distribución de la desorientación se calcula 
para todos los pares de cristales adyacentes en el conjunto del agregado. La comparación 
estadística entre la distribución de la desorientación entre pares aleatorios y pares vecinos 
puede presentar una similitud o discrepancia. Esta discrepancia revela que los cristales vecinos 
tienen una interacción física diferente de los pares al azar, que derivan de un proceso de 
herencia paterna (Trimby et al., 1998) o disminución de tamaño 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 análisis de los ejes de la desorientación es la 
influencia de la simetría del cristal en el ángulo máximo de desorientación. En general, cuanto 
mayor es la simetría del cristal, menor es el ángulo máximo de desorientación. Las zonas con 
mayores ángulos al ángulo máximo de desorientación son conocidas como zonas prohibidas, y 
son características de cada uno de los 11 grupos de Laue. Por ejemplo, el ángulo máximo de 
desorientación 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 desorientación hasta el citado valor. O los 

a b
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cristales que pertenecen al grupo 3m, como el cuarzo, tienen un ángulo máximo de 
desorientación de 104,5°, pero las rotaciones en torno al eje <c> no puede ser mayores de 60 ° 
debido al eje de rotación ternario paralelo a este eje (Fig. 3.46). 

 

Figura 3.46. Representación de los ejes de la desorientación, mostrando las zonas prohibidas 
características de cada grupo de Laue, en color rojo, y la disposición de cada dirección cristalográfica 
para los minerales utilizados en este estudio (diópsido, hornblenda, granate y cuarzo).  

A partir de estos tensores se pueden representar gráficamente las superficies de 
velocidad de las ondas longitudinales y transversales (VP, VS1, VS2) medidos en km/s con o sin 
su polarización, además del cálculo de la birrefringencia de las ondas transversales (!VS= VS1 - 
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 anisotropía de las ondas P y S, automáticamente. 
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Figura 3.49. Representación de las superficies de velocidad para el agregado de cristales de hornblenda, 
utilizando su ODF, presente en una roca anfibolítica. (a) velocidad de las ondas P (km/s), (b) anisotropía 
de las ondas S (%), (c) anisotropía de las ondas S con la polarización de sus ondas (%), (d) velocidad de 
las ondas VS1 (km/s), (e) velocidad de las ondas VS2 (km/s), (f) birrefringencia de la ondas transversales 
(!VS= VS1 - VS2), (g) diferencia entre las velocidad de las ondas VS1 y (h) diferencia entre las velocidad de 
las ondas VS2. El valor máximo se representa mediante un punto negro y el valor mínimo mediante un 
punto blanco. 

Además, el programa permite calcular el módulo de Young sobre una dirección 
determinada y representarlo gráficamente mediante una figura de polos (Fig. 3.50a), así como 
la comprensibilidad lineal (Fig. 3.50b), que es la deformación de una muestra al azar causada 
por aumento de la presión hidrostática descrita mediante un tensor de segundo rango  

3.5.5.3. Significado de la desorientación en un agregado policristalino 

Para el cálculo de las propiedades elásticas del conjunto de la roca, se debe conocer el 
porcentaje de cada fase dentro de la muestra estudiada. Esto puede obtenerse fácilmente 
utilizando el comando CALCGRAINS en MTEX, aunque preferimos hacer una combinación 
entre ese valor y los porcentajes observados en las diferentes láminas 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 está vez, se interpretan como la variación de las ondas sísmicas al atravesar 
un agregado polifásico (Fig. 3.52).  
 Aprovechando la sencillez del cálculo del tensor para un agregado polifásico, pueden 
modificarse las proporciones de las diferentes fases dentro del volumen de roca, para conocer 
el efecto de esas fases en las propiedades sísmicas del conjunto de la roca (e.g. Lloyd et al., 
2011a y b). Esto se conoce como recetas de rocas. 

3.6. Química mineral 

Todos los análisis minerales y mapas composicionales se realizaron en el ICTS-Centro 
Nacional de Microscopía Electrónica de la Universidad Complutense de Madrid, utilizando una 
microsonda modelo JEOL-Superprobe JXA-8900M, equipada con cinco espectrómetros. Las 
condiciones de trabajo para los análisis puntuales fueron 15 kV de voltaje de aceleración y 20 
nA de corriente de haz. El diámetro del haz se focalizó en 1 µm para microinclusiones y en 5 
µm en el resto del análisis. Los mapas composicionales de rayos X se registraron a 20 kV y 
150 nA para detectar algún posible zonado composicional. 

3.7. Geocronología 
3.7.1 Instrumentación y análisis 

Los análisis de U-Th/Pb, REE y Hf en Zrn, Ttn y Mnz para la datación de rocas en este 
estudio se realizaron mediante ablación laser (LASS- Laser Ablation Split Stream) en la 
Universidad de California en Santa Bárbara. Se utilizó un láser ultravioleta excimer de Photon 
Machines de 193 nm con una celda para muestras HelEx adaptado a dos espectrómetros de 
masas, un espectrómetro de masas con plasma acoplado inductivamente (ICP-MS -Inductively 
Coupled Plasma Mass Spectrometry) de múltiples colectores de alta resolución de Nu Plasma 
HR (MC-ICP-MS) y ICP-MS cuadropolo Agilent 7700S (Fig. 3.53; Kylander-Clark et al., 2013). 
Esta instalación permite el análisis isotópico y composicional (REE) simultáneo, con una 
resolución espacial de 20 µm para Zrn, de 7-10 µm para Mnz (Košler et al., 2001) y de 50 µm 
para Ttn (Stearns et al., 2016), alcanzando una profundidad de entre 6 µm para la Mnz y 30 µm 

para la Ttn. El láser, con una fluencia de ~ 1 J/cm2, se disparó dos veces para eliminar el Pb 
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común de la superficie de la muestra y se dejó que este material se limpiara durante 15 s, para 
a continuación utilizarse durante 20 s por punto, con una frecuencia de 3 Hz. En el ICP-MS, las 
masas 204Pb + Hg, 206Pb, 207Pb y 208Pb se midieron en contadores de iones y las masas 232Th y 
238U fueron medidas en detectores Faraday.  

Los análisis fueron reducidos usando la versión 2.5 de Iolite (Paton et al., 2011) y las 
relaciones isotópicas 238U/206Pb y 207Pb/206Pb para cada análisis 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 distribución gaussiana de los errores medidos. El material de referencia 
primario (RM- reference material) utilizado para la estandarización U-Th/Pb en Mnz fue el 
44069 (Aleinikoff et al., 2006), mientras que para la corrección de los elementos traza se utilizó 
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 206Pb / 238U 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 
isotópicas como la corrección 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 común (207Pb/206Pb) poseen hasta un 2% de 
error adicional atribuible a la variación en estadísticas de conteo y la estabilidad de la señal de 
ablación (Hacker et al., 2015b; Spencer et al., 2013). Estos errores externos fueron 
incorporados a los datos de todos los experimentos. Por último, las tierras raras (REE) de Zrn, 
Ttn y Mnz fueron normalizados frente a los valores del condrito de McDonough y Sun (1995). 

 
Figura 3.53. Esquema de trabajo en LASS-ICP-MS. Extraído de la pagina web de UC Santa Barbara Earth Sciences. 

3.7.2 Preparación de las muestras 

La preparación de las muestras para datación se realizó en los laboratorios de la 
Universidad Complutense de Madrid. El proceso seguido se explica a continuación. Primero se 
tritura, pulveriza y tamiza la roca hasta conseguir el tamaño de grano deseado de 0.1-0.5 mm. 
Luego se consigue una concentración de los minerales pesados, aprovechando su densidad, 
por agitación en una mesa Wilfley™. Posteriormente se clasifican los minerales por separación 
magnética y líquidos pesados (yoduro de metileno, CH2I2), seleccionando los Zrn (translúcidos, 
incoloros o ligeramente marrones), Mnz (amarillas) y Ttn (blancas) apropiados, según su 
morfología externa, bajo un microscopio binocular. La mayoría de los Zrn tienen un hábito 
irregular (metamórfico), bipiramidal elongado (ígneo) e incluso idiomorfo (detrítico) o con signos 
de abrasión, siempre con escasas inclusiones minerales. Las Ttn son siempre redondeadas 
con un tamaño de grano ligeramente superior al de las Mnz, que presentan un habito irregular 
o fracturación y una distribución del tamaño de grano más 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 será 
pulida con papel abrasivo de carburo de silicio (4000 grit) y óxido de aluminio con un tamaño de 
grano de 0.3 !m, y revestida con oro, para evitar los problemas de carga. Esto permite tomar 
imágenes de catodoluminiscencia (CL) en un microscopio electrónico de barrido JEOL JSM-
820 sobre los Zrn, mapas composicionales sobre las Mnz en una microsonda JEOL 
Superprobe JXA-8900M (Centro Nacional de Microscopía Electrónica, Madrid), e imágenes de 
electrones secundarios (SE), para determinar su ubicación exacta, identificar su estructura 
interna, inclusiones y defectos, antes de comenzar el análisis de geocronología. 
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Conclusions 

The Sobrado unit, within the Upper Allochthon of the Órdenes 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 = 850ºC 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 (A1), HT amphibolite (B1-B2) to fine-grained amphibolites (ultramylonites) (C1). 
This evolution represents a progressive hydration of the rocks, replacing igneous clinopyroxene 
(Cpx1) with recrystallized clinopyroxene (Cpx2) 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, Gómez-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 SiO2. 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 



Conclusiones 

! 233!

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 AVP 
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, !VS maxima and the VS1 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  206Pb/238U 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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Conclusiones 

La unidad de Sobrado, en el alóctono superior del complejo de Órdenes (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 sección de corteza 
media-inferior en una litosfera construida como resultado de un proceso orogénico complejo, 
con la amalgamación de unidades de unidades alóctonas y composicionalmente contrastadas. 
El análisis combinado de la microestructura y textura permitió contextualizar las condiciones de 
deformación y el metamorfismo, poniendo de relieve la estrecha correlación entre ambos. Por 
otro lado, el cálculo de las propiedades elásticas y la valoración de la anisotropía sísmica en 
cada litotipo (anfibolitas, granulitas y eclogitas) permite utilizar las mismas como análogos en la 
interpretación de los datos geofísicos actuales, y mejorar su interpretación en términos no sólo 
petrológicos, sino del estado deformativo, el cual es crítico para entender la geodinámica 
profunda. Por ejemplo, los paragneises migmatíticos de la escama intermedia ofrecen la 
posibilidad de analizar los efectos de anatexia en la reología, a escala microscópica, en 
litologías comunes de la corteza continental. Por otra parte, la evolución de la fábrica y 
propiedades sísmicas de las anfibolitas de la escama superior permiten su estudio como 
posibles responsables de la anisotropía sísmica de una corteza profunda y cómo su 
interpretación debe realizarse con precaución a la hora de evaluar datos actuales. De igual 
manera, la reología y propiedades sísmicas de las eclogitas y granulitas básicas de la unidad 
se examinan como probable límite reológico en contextos subductivos. 

El análisis textural se ha realizado utilizando dos técnicas: difracción neutrónica y de 
electrones. La difracción neutrónica (D1B-ILL y HIPPO-LANSCE)! tiene ventajas en rocas 
poliminerálicas con un tamaño de grano relativamente grueso, mientras que la difracción de 
electrones retrodispersados (SEM-EBSD), proporciona información más detallada de aspectos 
microestructurales, aunque de un volumen muy restringido. 

Condiciones de la deformación. La evolución metamórfica de la unidad AP-AT de 
Sobrado ha sido investigada con anterioridad, indican unas condiciones de pico metamórfico de 
T= 850ºC y una presión mínima de 15 kbar en la escama inferior, características de contextos 
subductivos, y unos valores de entre 675-750ºC y 9.5-12 kbar en la escama superior. En este 
estudio se ha completado la termobarometría de los paragneises de la escama intermedia, 
detallando una etapa de producción preferente de fundido (etapa A), y otra etapa de 
cristalización de ese mismo fundido (etapa B). Con todo, estos resultados deben ser refinados 
con modelos cuantitativos avanzados por lo que su interpretación 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 fábricas observadas son 
contemporáneas 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 migmatíticos de la escama intermedia habrían estado en un rango de 38 a 50 km y 
la escama superior a ca. 31-40 km de la superficie. 

Mecanismos de deformación. La unidad de Sobrado representa una sección 
litosférica muy deformada. Las diferentes secciones de esta litosfera han acumulado la 
deformación de manera heterogénea. La partición de la deformación en los paragneises está 
vinculada con la presencia de fundido. Las texturas medidas en estos paragneises son 
sincinemáticas con la fusión y compatibles con las condiciones AP-AT alcanzadas. Las texturas 
y microestructuras del cuarzo, la plagioclasa y el granate indican una activación general de 
procesos de plasticidad intracristalina con recristalización, variando el mecanismo dominante 
(creep de dislocaciones o creep de difusión), no sólo entre las fases, sino en los diferentes 
microdominios y etapas. Por ejemplo, las guirnaldas observadas en el cuarzo son compatibles 
con la activación de los sistemas de deslizamiento basal <a>, rhomb <a>, prism <a>. Las 
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texturas de la plagioclasa son más 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 potásico parece asumir la deformación 
mediante creep difusional con cierta plasticidad intracristalina.  

Las metabasitas de la escama superior muestran una evolución desde metagabros 
coroníticos foliados (retrogranulitas) (A1), a anfibolitas de AT (B1 y B2) y anfibolitas de grano 
fino, de carácter ultramilonítico (C1). Esta evolución representa una progresiva hidratación de 
las rocas, con el remplazamiento paulatino de los clinopiroxenos de origen ígneo (Cpx1) por 
clinopiroxenos recristalizados (Cpx2). La progresiva milonitización de estas rocas produce un 
fuerte alineamiento de los cristales de hornblenda, creando una fuerte orientación 
cristalográfica. El desarrollo de subgranos en el anfíbol, piroxeno, plagioclasa y granate, indica 
una deformación intracristalina, mediante el deslizamiento de dislocaciones, asistido por 
fenómenos de recristalización dinámica como posible mecanismo de deformación. Todos las 
texturas son coherentes con las condiciones metamórficas dominantes en estas rocas. Las 
texturas del clinopiroxeno, al igual que la hornblenda, son compatibles con la actividad 
sistemas de deslizamiento típicos de condiciones de alta T. Los patrones de texturas de la 
plagioclasa sugieren, de nuevo, el dominio del sistema de deslizamiento más frecuente con 
unas intensidades débiles. Estas bajas intensidades y su fábrica de forma sugieren que el 
deslizamiento de dislocaciones pudo haber sido asistido por fenómenos de difusión, con 
evidencias de migración de límites de grano y, probablemente en algunas muestras, la 
activación de mecanismos de deslizamiento de límites 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 activación del creep de dislocaciones (basal 
<a>, rhomb <a>, prism <a>) con recristalización dinámica de temperatura moderada-alta, con 
rotación progresiva de subgranos y migración de límites de granos (SGR-GBM). 

En las granulitas básicas y las eclogitas, la textura y las microestructuras presentadas, 
como extinción ondulante y subgranos en el clinopiroxeno, hornblenda y plagioclasa, son 
compatibles con deformación intracristalina de alta temperatura. La reología de estas rocas 
está dominada por la textura del clinopiroxeno, que presenta un cambio de los sistemas de 
deslizamiento activos dependiendo de las condiciones de metamorfismo. La hidratación de las 
eclogitas, deriva en la formación de hornblenda. Las texturas de la plagioclasa son 
concordantes con una recristalización dinámica por movilidad de los límites de grano y rotación 
de subgranos, además de la activación de (010) como plano de deslizamiento y [100] o [001] 
como dirección de deslizamiento predominante. Aunque no se descarta la cooperación del 
deslizamiento de granos y la difusión debido a las altas temperaturas. 

Cinemática. La interpretación cinemática es complicada en este contexto, al existir, por 
un lado una historia tectonometamórfica compleja, y por otro un conjunto de litologías con 
propiedades mecánicas muy contrastadas. Es evidente que el apilamiento antiformal y el 
reapretamiento del mismo han trastocado la orientación original de las fábricas. Dicha 
cinemática es común en unidades equivalentes de otros complejos alóctonos, pero contrasta 
con la obtenida en algunas fábricas de las unidades ofiolíticas (Techo al ESE; Gómez-Barreiro 
et al. 2010). Se pone de manifiesto que existe una dependencia importante entre la 
composición y el registro deformativo que no debe obviarse cuando se realizan interpretaciones 
tectónicas. En este sentido la unidad de Sobrado es un laboratorio natural, en el que puede 
observarse la respuesta diferente de distintas litologías a la misma evolución tectónica. 

Modelo sísmico. La variedad de fábricas se refleja en el comportamiento elástico de la 
roca. La simulación de las propiedades sísmicas derivadas de la textura de los agregados ha 
permitido establecer un modelo sísmico para toda la unidad de Sobrado, exceptuando las rocas 
ultramáficas, que se encuentran completamente serpentinizadas. Se identifican reflectores 
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sísmicos de diferente orden entre las distintas litologías. 

Como en estudios precedentes, se observa un incremento general de las velocidades 
máximas de las ondas P (VPmax), con el aumento de la densidad y porcentaje de SiO2. Las 
VPmax van de 8.14 km/s a 6.53 km/s. Generalmente la anisotropía es más pronunciada en las 
rocas félsicas que en las máficas. 

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

En el caso de los paragneises, la respuesta elástica de la roca está dominada 
principalmente por el cuarzo. En las anfibolitas, la textura de la hornblenda determina las 
propiedades sísmicas del conjunto. El cambio de textura tiene un impacto en dichas 
propiedades, pudiendo emplearse en la interpretación de datos sísmicos actuales. Este estudio 
confirma que los anfíboles en proporciones significativas, con texturas de intensidad media-
alta, y no los filosilicatos, pueden ser los principales responsable de la anisotropía sísmica de la 
corteza inferior.  

La simulación de las propiedades sísmicas de las eclogitas y granulitas básicas 
presentan las mayores VP y menores AVP observadas en este estudio, similares a medidas de 
transmisión por pulso disponibles. Estas propiedades están relacionadas directamente con la 
abundancia mineral, principalmente por la respuesta sísmica de los monocristales de 
clinopiroxeno. 

Avances en geocronología. Se realizaron dataciones U-Pb con tierras raras (REE) 
mediante LASS-ICP-MS en paragneises migmatíticos de la lámina intermedia y anfibolitas 
miloníticas de la lámina superior, con el objeto de constreñir la evolución tectonotermal de la 
unidad. En los paragneises, la edad más joven obtenida en circones concuerda con la mayoría 
de los datos obtenidos en las monacitas, dando una edad devónica. Dicha edad debe 
representar la edad mínima del evento metamórfico, en facies de las granulitas de alta presión, 
correspondiendo a las primeras manifestaciones de la Orogenia Varisca. Por otro lado, los 
análisis de titanitas en la anfibolita milonítica de la lámina superior revelan la edad del proceso 
exhumativo, donde las condiciones metamórficas evolucionaron desde las granulitas hasta la 
facies de las anfibolitas. Existe una evidente correlación entre la textura de los granos de 
circones en catodoluminiscencia, los patrones de REE y las edades 206Pb/238U obtenidas. 

La edad máxima de sedimentación 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 magmático peri-gondwánico. Mediante la comparación con 
otros estudios previos, se establece que los protolitos de los circones heredados más antiguos 
de ~ 530 Ma. proceden del cratón oeste africano. 
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