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RESUMO 
 
 

A pesquisa apresenta dados microestruturais e texturais que foram coletados a fim 
de investigar os mecanismos de deformação em plagioclásios, piroxênios e anfibólios ao 
longo do Complexo máfico-ultramáfico do Maçico de Goiás. O estudo objetiva não só 
melhor compreensão do comportamento dessas fases mediante deformação, como 
também contribuir para compreensão do modelo evolutivo do complexo. Este complexo 
consiste em uma associação de rochas máficas e ultramáficas que formaram um cinturão 
granulítico descontínuo, dividido em três corpos. Foram analisados o corpo a sul, a partir 
de amostras da porção basal do Complexo Barro Alto e o corpo central formado pelos 
complexos Serra dos Borges e Niquelândia. A técnica de difração de elétrons retro- 
espalhados, associada à microscopia eletrônica de varredura foi utilizada a fim de avaliar 
a orientação cristalográfica preferencial (CPO). Os dados foram processados a partir da 
ferramenta MTEX. No Complexo Barro Alto foram analisados milonitos e 
metagabronoritos compostos por plagioclásio + diopsídio + enstatita + ilmenita ± 
hornblenda ± olivina (fosterita) ± biotita. Na porção milonítica as microestruturas e 
texturas encontradas para o plagioclásio são compatíveis com deformação por 
mecanismos sensíveis ao tamanho de grão. Em contrapartida, porfiroclastos e 
metagabronoritos deformam por fluência de deslocação, ativando o sistema de 
deslizamento {010}<100> em plagioclásios e {100}<001> em piroxênios. Os 
mecanismos sensíveis ao tamanho do grão exercem grande influência nas propriedades 
físicas anisotrópicas do meio. A análise da porção central, objetivou a comparação dos 
aspectos deformacionais entre as camadas dos corpos, com base na orientação 
cristalográfica preferencial do plagioclásio, ao longo de todos os corpos, além de outros 
mineraisorto e clinopiroxênios (zonas superior e inferior do Complexo Niquelândia) e 
anfibólios (Complexo Serra dos Borges e zona superior do Complexo Niquelândia). 
Comos resultados obtidos permitiram concluir que o principal mecanismo ativo em todas 
as fases é a fluência por deslocação. Entretanto os sistemas de deslizamento ativos na 
zona inferior (Complexo Niquelândia) sugerem condições de mais alta temperatura e 
pressão durante a deformação. Conclui-se que os processos deformacionais ao longo do 
omplexo variam não só entre os corpos, mas internamente entre as zonas dos complexos. 
A intensidade deformacional é maior à leste da área de estudo, interpretado com 
influência da Zona de Cisalhamento Rio Maranhão e no corpo sul (Barro Alto). Dentre 
os modelos evolutivos propostos, os resultados obtidos reafirmam o modelo de intrusão 
de dois corpos magmáticos. 

 
Palavras- chave: mecanismos de deformação, plagioclásio, piroxênio, anfibólio. 



ABSTRACT 
 
 

This work present microstructural and textural analyses to evaluate aspects related 
to the deformation mechanisms of plagioclase, pyroxenes and amphiboles over the Mafic- 
ultramafic layred complex - Goiás Massive. The study aims better understand the 
behavior of these phases through deformation process and also to contribute to the 
understanding the evolution of the Complex. This Complex is a mafic-ultramafic layered 
association which forms a discontinuous granulitic belt divided into three outcrops. We 
analyzed the southernmost outcrop sampling the basal portion of the Barro Alto Complex 
and the central outcrop formed by the Serra dos Borges and Niquelândia Complexes. The 
EBSD technique was employed to analyze the crystallographic preferred orientation 
(CPO). The data were processing using the toolbox MTEX. The samples of Barro Alto 
complex are mafic mylonite and metagabbronorites composed of plagioclase + diopside 
+ enstatite + ilmenite ± hornblende ± olivine (forsterite) ± (biotite). The plagioclase 
porphyroclasts exhibit undulose extinction and core-mantle structures. In the mafic 
mylonites texture and microstructures in plagioclase suggest grain size sensitive 
mechanism. On the other hand, in coarse metagabbronorites and porphyroclasts may 
deform by dislocation creep through slip systems {010}<100>   in plagioclase and 
{100}<001> in pyroxenes. The grain size sensitive mechanisms have a great influence 
on the physical anisotropic properties. The analysis of the central portion aimed to 
compare the deformation aspects among the layers of the bodies, based on the preferential 
crystallographic orientation of plagioclase, along all bodies, in addition to ortho and 
clinopyroxenes (upper and lower zones of the Niquelândia Complex) and amphiboles 
(Serra dos Borges and upper zone of the Niquelândia Complex). The study suggests 
dislocation creep as main deformation mechanism in all phases, however the slip systems 
in the lower zone (Niquelândia Complex) suggest higher temperature and pressure 
conditions during deformation. We concluded that the deformation processes along the 
complex vary not only between the outcrops, but among the zones of these complexes. 
The deformation intensity is higher to the east, interpreted as influence of the Rio 
Maranhão Shear Zone and in the southernmost body (Barro Alto). Our results reaffirm 
the two-intrusion model. 

 
Key words: deformation mechanism, plagioclase, pyroxene, amphibole. 
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1 INTRODUÇÃO GERAL 

Os Complexos máfico-ultramáficos do Maciço de Goiás (CMU) consistem em 

uma associação de rochas magmáticas, acamadadas, relacionadas à ambientes tipo rifte, 

posicionado na Província Estrutural Tocantins, região central do Brasil (Ferreira Filho et 

al., 1998, 2010; Correia et al., 2012; Giovanardi et al., 2017, 2018). Trata-se de grandes 

complexos acamadados que formam um cinturão granulítico descontínuo de 

aproximadamente 350 km, dividido em três porções conhecidos como complexo Barro 

Alto, Niquelândia e Canabrava, de sul para norte (Silva et al., 2008; Ferreira Filho et al., 

2010). 

Apesar de sua dimensão e importância econômica, a evolução ao longo do tempo 

geológico, idade de colocação, metamorfismo e deformação ainda gera dúvidas na 

comunidade científica. Isso ocorre pois os processos deformacionais de corpos 

granulíticos são particularmente complexos, uma vez que a baixa simetria de feldspatos 

e a textura granoblástica típica nessas rochas dificultam a interpretação dos mecanismos 

de deformação (Bascou, 2002). Nesse cenário o estudo de orientações cristalográficas 

preferenciais (CPO) é essencial para a compreensão dos processos atuantes, uma vez que 

as CPO’s refletem a intensidade da deformação, as condições físicas da deformação e a 

cinemática do regime (Egydio Silva, 1996; Bascou, 2002; Satsukawa et al., 2013). 

Nesse contexto a presente pesquisa propõe a análise textural e microestrutural em 

plagioclásio, piroxênio e anfibólio de diferentes porções do CMU, a fim de compreender 

se os processos responsáveis pela localização da deformação variam ao longo do cinturão, 

separando mecanismos em estado sólido e submagmáticos. 

 

1.1 Objetivos 
 
 

O objetivo da pesquisa é compreender a heterogeneidade de processos deformacionais 

em corpos de composição máfica-ultramáfica. Pretende-se compreender os parâmetros 

que regem a deformação tanto no estado sólido quando no regime sub-magmático e a 

relação destes ao tamanhos dos grãos envolvidos no processo. Por fim, objetiva-se 
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entender como os mecanismos atuantes impactam em propriedades físicas anisotrópicas 

do meio e, consequentemente, da crosta média. 

 

1.2 Justificativa 
 
 

O CMU é formado por rochas que contém, em sua maioria, diferentes proporções 

de plagioclásio, piroxênio ocorrendo ocasionamente anfibólios e olivinas. Estes são 

importantes minerais formadores de rochas e, portanto, é de grande importância o estudo 

do comportamento dos mesmos mediante processos deformacionais, sobretudo em 

granulitos onde as pesquisas são mais escassas quando comparados a rochas 

monominerálicas ou rochas poliminerálicas de menor grau metamórfico (Bascou, 2002). 

Trabalhos recentes mostraram que as propriedades sísmicas da crosta estão associadas, 

principalmente, aos piroxênios, anfibólios, micas e plagioclásios, no entanto, a 

contribuição individual de cada um desses minerais às descontinuidades encontradas 

dentro dessa camada ainda não é totalmente compreendida (Morales, 2006; Lloyd et al., 

2011). 

 

1.3 Contexto geológico 
 
 

O CMU associação máfico-ultramáfica aqui estudada, está inserido no contexto 

da porção oriental da Província Estrutural Tocantins (PET), um sistema orogênico 

Brasiliano que culminou na formação da Faixa de dobramento Brasília, entre outras 

feições geológicas (Dardenne, 2000). Esse Sistema foi formado durante o 

Neoproterozoico, a partir da fragmentação do Supercontinente Rodínia e aglutinação do 

Supercontinente Gondwana (Almeida et al., 2000; Santos, 2011), processo esse que 

envolve a convergência dos crátons Amazônico, São Francisco, e Paranapanema, (Fuck, 

1994; Santos, 2011; Fuck et al, 2017) (Figura 1 a, b). 

A Faixa Brasília é um cinturão de dobramentos com evolução complexa e 

possivelmente diacrônica (Uhlein et al., 2012; Figura 1). Por possuir diferenças 

estratigráficas, tectônicas e geocronológicas, é dividida nos setores Setentrional – 
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segmento com orientação NE e meridional – segmento com orientação NW, que são 

ligados pela Megaflexura Pirineus (orientação EW) (Lima, 2011; Ulhein et al., 2012; 

Fuck et al., 2017). A porção setentrional da faixa é marcada pela presença de cinturão 

descontínuo de rochas de composição máfica-ultramáfica, o CMU, que corresponde ao 

objeto de estudo da presente tese. A compartimentação tectônica da Faixa, de leste a 

oeste, contém os seguintes domínios (Fuck, 1994; Pimentel et al., 2004; Ulhein et al., 

2012): 

i) Cratônico: sedimentos argilosos carbonáticos do Grupo Bambuí e 

coberturas fanerozoicas; 

ii)  Zonas internas: unidades alóctones que formam os grupos Araxá e Serra 

da Mesa, tendo como embasamento o Maciço de Goiás e CMU (Barro 

Altom, Niquelândia e Canabrava); 

iii) Zona externa, que contém rochas metassedimentares neo- e 

mesoproterozoicos pertencentes ao Grupo Vazante (Setor Meridional) e 

grupos Araí e Paranoá (Setor Setentrional). 

 
 

Figura 1 - Divisão Província Estrutural Tocantins, com destaque para os domínios geotectônicos da Faixa 
Brasília e cinturão de complexos máfico-ultamáficos - TGSC (1, 2 e 3) em (a) e configuração do 
Supercontinente Gondwana com a possível localização do Maciço de Goiás em (b); a correlação 
estratigráficas entre os corpos do TGSC está sintetizada em (c). Modificado de (D’el-Rey et al., 2008; 
Ferreira Filho et al., 2010; Cordeiro & Oliveira 2017). 
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A formação do CMU está relacionada a um evento restrito no Maciço de Goiás 

(Pimentel et al., 2004; Valeriano et al., 2004). Esse terreno representa um microcontinente 

formado por sequências granito-greenstone e granito-gnaisse arqueanos (Terreno Crixás- 

Goiás), granito-gnáissicos e sequências vulcanossedimentares paleoproterozoicas 

(Almas-Natividade-Cavalcante) (Fonseca et al., 1995). 

O CMU é posicionado paralelo à Zona de Cisalhamento Rio Maranhão (Girardi 

et al., 1986; D’el-Rey Silva et al., 2008; Ferreira Filho et al., 2010; Giovanardi et al., 

2017b). Pode ser entendido como uma associação de rochas magmáticas (Figura 1 C), 

relacionadas a ambientes riftes (Suíta, 1996; Ferreira Filho et al., 2010). A oeste, uma 

série estruturalmente superior é formada por gabros, anfibolitos, troctolitos e anortositos 

(Pimentel et al., 2004; Ferreira Filho et al., 2010; Fuck et al., 2017). A oeste, sequências 

vulcanossedimentares (Juscelândia, Indaianópolis e Palmeirópolis), que consistem em 

rochas vulcânicas bimodais metamorfizadas nas condições de fácies anfibolito (Ferreira 

Filho et al., 1994; Ferreira Filho et al., 2010), de afinidade E-MORB e N-MORB, 

sugerindo ambiente transicional de rifte continental para bacia oceânica (Moraes et al., 

2003; Pimentel et al., 2004; Ferreira Filho et al., 2010; Fuck et al., 2017). A leste, a 

associação estruturalmente inferior é composta por gabronorito, peridotitos e piroxenitos, 

mais jovens que as camadas sotopostas e em contato por falhas de empurrão (Fuck et al., 

2017). 

Das várias nomenclaturas utilizadas para esses corpos, optou-se pela utilização 

dos termos adotados por Fuck et al. (2017). Tendo em mente que as duas sequências 

magmáticas do TGSC compreendem três porções (Figura 1 a, c): 

i) Porção sul: Complexo Serra da Malacacheta a oeste (Ferreira Filho et al., 

2010; Fuck et al., 2017), que corresponde à Sequência Serra da 

Malacacheta (Fuck et al., 1981; Suíta 1996); e Complexo Barro Alto a 

leste (Ferreira Filho et al., 2010; Fuck et al., 2017), que corresponde à 

Sequência Serra de Santa Bárbara (Fuck et al., 1981; Suíta, 1996) ou 

Sequência Goianésia (Oliveira & Jost, 1992); 

ii) Porção central: Complexo Serra dos Borges a oeste (Ferreira Filho et al., 

2010; Fuck et al., 2017), que corresponde à Sequência Superior (Girardi 
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et al., 1986; Correia et al., 2012a; Giovanardi et al., 2017); e Complexo 

Niquelândia a leste (Ferreira Filho et al., 2010; Fuck et al., 2017) que 

corresponde à Sequência Inferior (Girardi et al., 1986; Correia et al., 2012; 

Giovanardi et al., 2017); 

iii) Porção Norte: Complexo Canabrava (Ferreira Filho et al., 2010; Fuck et 

al., 2017). 

 

1.4 Organização da tese 
 
 

A tese está dividida em cinco capítulos, explicados a seguir. 

O Capítulo 1 consiste na apresentação do tema, objetivos, justificativas, 

localização da área de estudo e descrição do contexto geológico. 

O Capítulo 2 é destinado ao material e métodos destaca a análise de orientação 

cristalográfica preferencial a partir de dados de microscopia eletrônica de varredura 

associada à técnica de difração de elétrons retro-espalhados. Esse capítulo descreve 

brevemente o tratamento dos dados, utilizando o MTEX e bases necessárias para o cálculo 

de propriedades físicas de agregados. 

Em seguida, faz-se necessária a fundamentação teórica acerca dos termos 

adotados, tais como fabric, textura e microestruturas e expressões no estudo de rochas. 

Portanto, o Capítulo 3 reúne conceitos fundamentais sobre mecanismos de deformação, 

processos submagmáticos e principais feições esperadas nos minerais analisados: 

plagioclásio, piroxênio e anfibólio. 

Os resultados estão apresentados no capítulo 4, na forma de dois artigos 

científicos. O artigo “Deformation mechanisms and seismic anisotropy in lower crustal 

rocks from the Barro Alto Complex, Central Brazil” foi publicado na revista 

Tectonophysics em setembro de 2021. Já o artigo “Análise textrual em rochas máficas do 

Complexo Niquelândia” será posteriormente submetido a um periódico internacional. 

O sexto e último capítulo é destinado à conclusão da tese e sugestões para 

trabalhos futuros. 
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2 MATERIAIS E MÉTODOS 
 
 

Diante da gama de trabalhos exitentes sobre o CMU e tendo em mente que o 

objetivo desta tese é compreender os processos deformacionais nesses corpos, pesquisa 

seguiu as seguintes etapas: 

i) revisão bibliográfica sobre os aspectos geoquímicos, metamórficos e 

geocronológicos do CMU; 

ii) etapas de campo; 

iii) análise deformacional por microscopia eletrônica de varredura, associada à 

técnica de difração de eletróns retro-espalhados (MEV-EBSD) e cálculos de 

propriedades físicas. 

 

2.1 Trabalhos de Campo 
 
 

Foram realizadas duas etapas de campo, objetivando a coleta de dados estruturais 

e amostras, que posteriormente foram encaminhadas para análises. Ambas as etapas 

foram concentradas na porção central, nos complexos Niquelândia e Serra dos Borges. 

Foi realizado um perfil Leste-Oeste, que corta as principais unidades da área. 

Embora o foco tenha sido a porção central, foram visitados afloramentos dos 

corpos sul e norte para coleta de dados estruturais. 

 

2.2 Preparação de amostras 
 
 

As amostras destinadas para análises por meio da difração de elétrons retro- 

espalhados (EBSD) são na forma de lâminas delgadas, orientadas no plano XZ, normal à 

foliação e paralelo à lineação mineral. Para regularizar a superfície e melhorar a leitura 

via EBSD, é necessário o polimento mecânico das amostras. Este procedimento é 

realizado em politrizes mecânicas e tecidos de polimento com materiais abrasivos em 

meio lubrificante. É um processo conduzido em sucessivas etapas, nas quais a 

granulometria do abrasivo decresce (3μm para 1 μm e 0,25 μm). A última etapa é 
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realizada em sílica coloidal, procedimento de natureza mecânica-química. Essa etapa foi 

realizada em parceria com Instituto Laboratório de Análises de Minerais e Rochas 

(LAMIR-UFPR) e Centro de Microscopia Eletrônica (CME-UFPR). Essa etapa está 

ilustrada pela Figura 2 abaixo. 

Figura 2 - Etapas de seleção, corte e polimento de amostras a serem análisadas por MEV-EBSD. Modificado 
de Ferreira (2016). 

 
 

2.3 Microscopia Óptica 
 
 

A microscopia óptica objetiva a descrição petrográfica das lâminas em 

microscópio ótico de luz transmitida. Nessa etapa são determinadas as fases pertencentes 

a amostras e a relação entre as mesmas pela descrição microestrutural. Por essa análise 

foram determinadas as áreas-alvo a serem estudadas com maior detalhe na etapa posterior. 
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2.4 Microscopia Eletrônica de Varredura e Difração de Elétrons Retroespalhados (MEV- 

EBSD) 

 
 

A técnica de Difração de Elétrons Retroespalhados (EBSD) está esquematizada 

na Figura 3. Consiste na aquisição de dados de orientação cristalográfica gerados a partir 

difração de elétrons retroespalhados nos planos cristalográficos de amostras orientadas 

(Bunge, 1982; Dingley & Randle, 1992). A aplicação desse método em Geociências 

permite o estudo da distribuição de orientações cristalográficas, quantificação 

microestrutural, bem como relações de borda de grãos e identificação de fases (Randle, 

2009). 

Figura 3 -Sistema MEV-EBSD (Padilha & Sandim, 2021). 
 
 

O feixe de elétrons é gerado pelo efeito fotoelétrico em um filamento, geralmente 

de tungstênio, operando na faixa entre 1 e 30 kV e focalizado nas amostras por três lentes 

condensadoras. O feixe varre a amostra em linhas sucessivas e gera sinais transmitidos 

para uma tela catódica (Bunge, 1982). A interação entre o feixe primário e a amostra gera 
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dispersão de parte dos elétrons difundidos fazendo com que diferentes sinais sejam 

emitidos pela amostra (Figura 4). Os sinais emitidos a partir de elétrons secundários são 

de baixa energia (50 eV), gerados por colisão inelástica e formarão imagens de alta 

resolução e com relevo (Bunge, 1982, 1985). Os elétrons retroespalhados possuem maior 

energia por colisão elástica de igual ou maior energia do feixe incidente, gerando 

informações tanto do relevo quanto da composição da amostra (Bunge, 1985). 

Figura 4 – Interação entre feixe de elétrons e superfície da amostra (Randle, 2009). 
 
 
 

Todo eletron que satisfizer as condições de difração são coletados por uma tela de 

fósforo e geram os padrões de elétrons retroespalhados. A trajetória dos feixes define os 

chamados Cones de Kossel, com eixos perpendiculares à superfície da amostra e de forma 

a satisfazer a Lei de Bragg, expressa na Equação 1 abaixo (Hough, 1962; Leavers, 1992; 

Krieger-Lassen et al., 1992). Essa lei é baseada na relação entre a distância interplanar 

(d), o comprimento de onda do feixe de elétrons incidente (λ), o ângulo de incidência (θ) 

e por um número inteiro que define a ordem de difração (n). O alto ângulo de abertura 

dos cones faz com que sua projeção na tela de fósforo seja representada por retas e estas 

definem as Bandas de Kikucchi, sendo as interseções o eixo de uma zona (Dingley & 

Randle, 1992; Randle, 2009). 

nλ=2 d sen(θ) (Equação 1) 
 

A imagem obtida é então capturada e transmitida pelo dispositivo CCD, 

convertendo-a em sinais digitais, que são então analisados pela Transformada de Hough 
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(Randle, 2004). Por esse processo, um algoritmo localiza e converte as intensidades das 

bandas de Kikuchi em picos no espaço de Hough de forma que cada ponto representa uma 

coordenada polar, de acordo com o ângulo e a distância do centro da imagem original 

permitindo, assim, a descrição de sua orientação. Os padrões resultantes são então 

comparados com aqueles disponíveis no banco de dados cadastrado e a solução que 

melhor se apresenta é indexada (Randle, 2004, 2009). 

 
Figura 5 – Etapas na obtenção padrões de difração e indexação de dados (Morales, 2016). 

 
 

A partir dos dados adquiridos é possível gerar inúmeras informações acerca das 

orientações de todas as fases ou uma fase em particular, como mostrado na Figura 6. As 

expressões mais comuns desses dados consistem em mapas (orientações e de fases), 

função de distribuição de orientação (ODF), figuras de polo (diretas e inversas) e ângulos 

e eixo de misorientations. Alguns desses itens serão discutidos abaixo. 
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Figura 6 – Diagrama de fluxo esquemático indicando o processamento dos dados visando caractrização 
microestrutural pelo Sistema MEV-EBSD. Modificado de Randle (1992). 

 
 

3.5 Processamento de dados 
 
 

O tratamento dos dados foi realizado pelo MTEX, que consiste em ferramenta 

livre do software MATLAB™. O MTEX foi criado por Ralf Hielscher e tem a função de 

implementar análises da função de distribuição de orientação e figuras de pólo (Hielscher 

& Schaeben, 2008) Algoritmos adicionais foram acrescentados à ferramenta, como 

cálculo de tensores por David Mainprice, permitindo o cálculo das propriedades físicas 

dos agregados. 

 

3.5.1. Análise textural 
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Esse ponto fundamenta-se na análise da orientação ‘g’ de um grão e a relação entre 

dois sistemas de coordenadas: amostra (Ka) e cristal (Kb); para tanto, utiliza-se uma 

matriz de transformação formada pelos cossenos entre os eixos da amostra [X Y Z] e do 

cristal [X’ Y’ Z’] (Bunge, 1985). Analisa-se a relação de rotação entre esses dois sistemas 

(Ka e Kb), com base nos ângulos de Euler, como definido por Bunge (1985). Tais ângulos 

são determinados, assumindo-se o paralelismo inicial entre Ka e Kb, quando então são 

efetuadas rotações sucessivas no sistema Kb de forma a atingir sua orientação original. 

Rotação 1: Rotação em torno do eixo Z’ com ϕ1 graus, onde 0 ≤ ϕ1≤ π; 

Rotação 2: Rotação em torno do eixo X’ com Φ graus, onde 0 ≤ Φ ≤ π; 

Rotação 3: Rotação em torno do eixo Z’ com ϕ2, graus, onde 0 ≤ ϕ2 ≤2 π; 

A matriz de orientação, gij (ϕ1, Φ, ϕ2), pode então ser escrita a partir dos três 

ângulos de Euler (Figura 7), definindo um espaço que representa a função de distribuição 

de orientação (orientation distribution function, ODF). Com base nessa matriz, é possível 

plotar projeções estereográficas de acordo com o sistema de referência da amostra (figuras 

de polo) ou do cristal (figuras de polo inversas). 

 
Figura 7 – O Espaço de Euler e a função de distribuição de orientação (Mainprice, 2012). 

 
 

As figuras de polo (Figura 8) consistem na representação de planos 

cristalográficos por meio de seus polos, baseados no sistema de coordenadas da amostra, 

sendo representadas em relação às direções, X, Y e Z do elipsóide de deformação finita 

(Bunge, 1985). Podem ser plotadas como pontos, que correspondem às direções 

cristalográficas {hkl} ou <hkl> ou por diagramas com nível de contorno em múltiplos de 

distribuição uniforme (multiples of uniform distribution, m.u.d.), tanto no hemisfério 



28 
 

 

superior quanto no hemisfério inferior da rede. As figuras de polo inversas são plotadas 

de acordo com o sistema de coordenadas do cristal. 

 

Figura 8 – Repreentação de figuras de polo (Mainprice, 2012). 
 
 

A função de distribuição de orientação f(g) (ODF) pode ser definida como a fração 

volumétrica dos minerais que possuem orientação ‘g’ dos seus eixos cristalográficos, em 

intervalo ‘g + dg’ em espaço que contém todas as possíveis orientações (Bunge, 1985). É 

dada pela relação ‘ΔV /V’ que representa a fração de volume de cristais com orientação 

‘g’, como o volume fracionário de integração no espaço (Bunge, 1985). A ODF é a 

representação mais completa de uma CPO, sendo uma combinação do sistema de 

coordenadas da amostra e do cristal no Espaço de Euler, podendo ser plotada como pontos 

em 3D ou seções de contorno em 2D (Bunge, 1992). A quantificação da ODF é feita a 

partir do J-index onde J=1 representa distribuição aleatória e é crescente com a força da 

trama (Bunge, 1982). 

 
 
 

3.5.2. Propriedades físicas anisotrópicas 
 
 

A anisotropia sísmica é uma propriedade intrínseca de materiais elásticos, que 

depende da velocidade das ondas sísmicas (ondas P e S) e suas direções de polarização. 

É descrita matematicamente como tensor que relaciona stress e strain de forma linear em 

sólidos elásticos (Mainprice, 2007; Long & Becker, 2010; Hielscher et al., 2010). 
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Uma onda sísmica se desloca por meio da deformação elástica do meio e, portanto, 

segue a Lei de Hook (Equação 2). As velocidades de propagação (Vp, Vs1 e Vs2) são 

dadas em todas as direções do espaço e podem ser encontradas pelas soluções da Equação 

de Cristoffel. A estimativa das propriedades físicas dos agregados policristalinos a partir 

das propriedades de suas fases constituintes tem sido objeto de pesquisa desde os 

trabalhos clássicos de Voight em 1928 e Reuss em 1929 (Mainprice & Humbert, 1994). 

 
σi j(r) = Ci jkl (r)єkl (r) (Equação 2) 

 
Dentre as técnicas presentes listadas na literatura para o cálculo das propriedades 

físicas de um agregado (e.g. Mainprice & Humbert, 1994; Hielscher et al., 2010), optou- 

se pelo método Voigt–Reuss–Hill. Esse método usa a fração volumétrica de cada fase, 

orientação e constante elástica do cristal único para estimar as constantes de rigidez (C) 

e compilância (S) local (Hielscher et al., 2010). O cálculo de C é feito pelo Método de 

Voigt (Equação 3) que assume um campo de deformação constante, enquanto o cálculo 

de S é feito pelo método de Reuss (Equação 4), assumindo-se que a tensão constante. O 

método Voigt-Reuss-Hill então faz uma estimativa física entre do módulo posicionado 

entre as bordas de deformação e tensão constante (Hielscher et al., 2010). 

C ≈ CVoigt = [ΣiViC(gi)] (Equação 3) 

S ≈ SReuss = [ΣiVi S(gi)] (equação 4) 

 
 

As análises da anisotropia sísmica serão baseadas em padrões de velocidade de 

onda P (VP), anisotropia de onda S (AVS) e direções de polarização VS1, sendo definidas 

como: 

I. velocidade de onda P (Vp): representa máximos e mínimos encontrados sobre 

todas as possíveis direções de propagação, dada pelo Tensor de Christoffel, (Tik) 

calculado a partir do coeficiente de rigidez e planos de direção de propagação das 

ondas (T ik = C ijkl n j nl) relacionada às três fases de velocidade sísmicas Vi 

(quasi-P, quase-S1, quase-S2) (Mainprice, 2007); 
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II.  anisotropia de onda S: é definida para cada direção com uma onda S com 

velocidade máxima e outra com velocidade mínima, dada em porcentagem por 

Avs = 200 (Vmax-Vmin) / (Vmax+Vmin) (Mainprice, 2007; Hielscher et al. 

2010); 

III.  direção rápida de polarização de ondas S Vs1: o Tensor de Christoffel é uma 

matriz 3X3 na qual os autovetores são as direções de polarização das ondas P e S 

(S1 e S2), onde Vp>Vs1>Vs2 (Mainprice, 2007). 
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3 FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA 
 
 

Importante aspecto inicial ao se estudar microestruturas é adotar os termos, 

compreendendo seu significado. O fato de não existir uma regra faz com que o emprego 

dos termos ‘fabric’, textura e (micro) estruturas se torne, de certo modo, conflituoso de 

acordo com a área empregada dentro da geologia. Os petrologistas ao analisarem uma 

rocha ígnea, por exemplo, descrevem a ‘textura’ como o aspecto dos componentes 

fundamentais, como os cristais e materiais vítreos. Dentro da petrologia metamórfica, 

comumente utiliza-se ‘textura’ quando se tem uma análise de cada componente, 

envolvendo tamanho, forma dos grãos e estrutura (ou até mesmo microestruturas) quando 

há descrição de foliação, dobras, lineações, etc. Já na análise microtectônica, ‘textura’ 

relaciona-se a uma análise espacial de orientação preferencial. Esta pesquisa reserva o 

termo ‘textura’ para ser utilizado como sinônimo de orientação cristalográfica 

preferencial (CPO), preferindo utilizar microestruturas para as descrições em escala de 

microscópio e o termo fabric engloba a configuração completa de todos os componentes. 

A análise da deformação pode ser entendida como a resposta imposta ao meio - como 

rochas- mediante as modificações das condições de formação. É o resultado da atuação 

de fatores como pressão, temperatura, tempo, interação com fluidos e paragênese que 

modificam o meio quanto à sua forma ou geometria inicial (Vernon, 2004; Fossen, 2010). 

Os mecanismos que governam a deformação variam de acordo com os parâmetros 

citados, portanto não são uniformes ao longo da crosta. 

A deformação no estado sólido, processo envolvendo transformação intracristalina ou 

strain, ocorre nos regimes rúpteis e dúcteis (Fossen, 2010). O regime de deformação rúptil 

está associado geralmente a baixas profundidades crustais, onde o principal mecanismo é 

o fluxo cataclástico. Este consiste em combinação do fraturamento e deslizamento 

friccional, em que há perda da coesão no agregado (Fossen, 2010). O regime de 

deformação dúctil ocorre em profundidades superiores a 15 km, e em temperaturas mais 

altas (T/Tf > 0.4, onde Tf é a temperatura de fusão) (Schmid et al., 1977). Os principais 

mecanismos nesse regime são a fluência por deslocação (dislocation creep) ou por 

difusão (diffusion creep) e o deslizamento ao longo da borda do grão (grain-boundary 

sliding, GBS) (Schmid et al.,1977). De forma geral, a deformação nesse regime pode ser 
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entendida como fluxo plástico controlado por defeitos cristalinos, sejam eles pontuais, 

planares ou de planos (borda de grãos) (Cordier, 2002). Esses processos são controlados 

pela densidade de defeitos, pelo vetor de Burgers e velocidade das deslocações (Cordier, 

2002), podendo ser responsáveis pela geração de orientação preferencial cristalográfica. 

A fluência por deslocações (dislocation creep) pode ser entendida como a 

movimentação de deslocações ao longo de planos cristalográficos em direções específicas 

nos cristais (Passchier & Trouw, 1996). Essa movimentação é representada por um plano 

de deslizamento e o Vetor Burger, o que caracteriza um sistema de deslizamento 

(Passchier & Trouw, 2005). A deslocação pode ser do tipo “cunha” (edge dislocation) 

formada quando um ‘meio-plano’ extra de átomos interrompe o retículo ou em “parafuso” 

(screw dislocation) a qual envolve uma torção do retículo do cristal (Passchier & Trouw, 

1996; Fossen, 2010). No entanto, para que ocorra a movimentação em um plano 

cristalográfico é necessária uma tensão de cisalhamento mínima, por isso o sistema ativo 

é aquele que necessita menor energia (Passchier & Trouw, 2005; Vernon, 2004). Em 

muitos casos, principalmente a altas temperaturas, a deslocação é possível graças a 

‘saltos’ das linhas de defeitos que contornam impedimentos ao fluxo (Cordier, 2002). 

A fluência por difusão (diffusion creep) ocorre por movimentação de vacâncias 

no retículo cristalino, em altas temperaturas (Passchier & Trouw, 2005; Vernon, 2004), e 

pode acontecer ao longo das bordas (Coble creep) ou pelo interior do retículo (Nabarro- 

Hering creep), em temperaturas ainda mais altas. É importante salientar que ambos os 

mecanismos são dependentes do tamanho do grão (Raj & Ashby, 1971). A transferência 

difusiva de matéria é um processo de difusão que acontece na presença de fase fluida e 

envolve a dissolução e re-precipitação de minerais. Esse tipo de mecanismo opera em 

uma ampla faixa de temperatura, desde que haja a presença de uma fase fluida (Passchier 

& Trouw, 1996; Vernon, 2004). 

As variáveis que determinam a migração de deslocamento são a temperatura (T), 

esforço diferencial, energia de ativação (E*), que são correlacionáveis à taxa de 

deformação (  ) através da lei de fluxo (Fossen, 2010). Essa relação é variável, de acordo 

com temperatura e mecanismo e está representada abaixo para os mecanismos de fluxo 

de deslocações (Equação 5) e fluxo de difusão (Equação 6). Em ambas as equações o 

valor de A é uma constante. 
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O deslizamento em borda do grão (grain boundary sliding ; GBS) ocorre pelo 

acúmulo de stress nas bordas dos cristais e deve ser necessariamente acompanhado por 

um processo auxiliar. A acomodação pode ser puramente elástica ou ocorrer por fluxo 

difusivo de vacâncias ou mobilidade de deslocações (Raj & Ashby, 1971). A acomodação 

da rotação pela difusão através do retículo cristalino é possível apenas em temperaturas 

em que o meio tenha comportamento de viscosidade newtoniana (Raj & Ashby, 1971). 

Por proporcionar a rotação entre grãos sem que haja perda da coesão este mecanismo 

pode ser responsável por enfraquecer uma orientação cristalográfica preferencial pré- 

existente (Lapworth et al., 2002). 

Tendo visto que o tamanho do grão é fator de grande influência no mecanismo 

ativo, fatores que contribuem para a diminuição dele devem ser analisados 

cuidadosamente. A redução do tamanho do grão pode ocorrer por meio da recristalização 

dinâmica e muitas vezes pequenos grãos são formados nas bordas de grãos pré-existentes 

(Passchier & Trouw, 2005). Assim, se o tamanho do grão gerado for pequeno o suficiente, 

mecanismos sensíveis ao tamanho do grão, tais como a fluência por difusão ou por 

deslocação acomodada por deslizamento de borda de grão torna-se possível (Lapworth et 

al., 2002; Miranda et al., 2016). Em ambos os casos o resultado é o enfraquecimento do 

agregado (Farla et al., 2013). 

A recristalização dinâmica é um mecanismo de recuperação que produz pelo do 

rearranjo de deslocações geometricamente necessárias em uma configuração de energia 

mais baixa, produzindo grãos de tamanho menor, livres de deformação interna. Esses 

mecanismos são divididos de acordo com a temperatura. Temperaturas mais baixas 

correspondentes ao regime 1 de Hirth e Tullis (1992) predomina a migração lenta de borda 

induzida pelo gradiente de deformação (densidade de deslocações) no reticulo cristalino. 

Esses mecanismos, chamados de recristalização bulging (protuberância), produzem 
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estruturas do tipo núcleo-manto em torno de porfiroclastos achatados. O tamanho relativo 

dos grãos é muito baixo. O segundo mecanismo de recristalização ocorre por formação e 

rotação progressiva de subgrãos, descrito por Hirth & Tullis (1992) como regime 2 ou 

fluência por deslocações. Requer maior mobilidade das deslocações no reticulo cristalino 

e, portanto, ocorre em temperaturas mais altas. Em temperaturas ainda mais altas, a 

mobilidade das bordas aumenta e a rotação progressiva de subgrãos até a formação de 

bordas de alto ângulo é acompanhadas por migração rápida de bordas. Esse mecanismo é 

chamado de recristalização por migração de bordas (Fossen, 2010). 

 

4.1 Plagioclásio 
 
 

O plagioclásio é uma série completa de solução sólida entre um membro sódico 

(albita; NaAlSi3O8) e um cálcico (anortita; CaAl2Si2O8). É formado em rochas 

magmáticas a partir de reação contínua com substituição de Ca+2 e Al+3 por Na+1 e Si+4. 

Assim como os membros finais, os intermediários da solução sólida – bitownita (30- 

10%Ab / 70-90%An); labradorita (50-30%Ab / 50-70%An); andesina (70-50%Ab / 30- 

50%An); e oligoclásio (90-70%Ab / 10-30%An) - são triclínicos. Por sua ampla 

ocorrência em rochas ígneas e metamórficas, é considerado como mineral formador de 

rochas e de grande importância na reologia total da crosta. 

Por necessitar de temperatura relativamente alta (>450°C) para que ocorra a 

deformação dúctil, quando comparado com outros minerais formadores abundantes na 

crosta (e.g. quartzo), é comum que o plagioclásio se comporte de maneira frágil, enquanto 

minerais menos resistentes já se deformam plasticamente em condições de fácies xisto 

verde e anfibolito inferior (Oslen & Kohlstedt, 1984; Bascou, 2002). Em baixa e média 

temperaturas (350° a 400 C °), maclas de deformação podem ser encontradas (Passicher 

& Trow, 2005). Contudo, a transição rúptil/dúctil ocorre apenas próxima a 450 °C, 

quando mecanismos dúcteis passam a predominar (Passcher & Trow, 2005; Rosenberg 

& Stünitz, 2003). 

As maclas mecânicas seguem apenas as leis da albita ou da periclina. No caso da 

lei da albita, o plano de composição é (010) e a operação consiste na reflexão paralela a 

esse plano e perpendicular ao eixo b (Egydio-Silva & Mainprice, 1999). Na lei da 
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periclina mantem-se o eixo de rotação, mas o plano de composição é a seção ortorrômbica 

(Emmons & Gates, 1943). 
 

A fluência de deslocação ocorre em condições de temperatura e pressão variadas. 

Os sistemas de deslizamentos mais comuns são (010)[001], (010)[100] e (001)[100], 

sendo descritos tanto em agregados naturais (Montardi & Mainprice, 1987; Ji & 

Mainprice, 1988; Kanagawa et al., 2008; Mehl & Hirth, 2008; Díaz-Azpiroz et al., 2011; 

Satsukawa et al., 2013; Oslen & Kohlstedt, 1984; Bascou, 2002; Terry & Heidelcach, 

2006;) quanto experimentalmente deformados (Marshall & McLaren, 1977; Stünitz et al., 

2003; Barreiro et al., 2007; Wang et al., 2012). Demais sistemas descritos na literatura, 

tais como (001)[110], (021)<1-12>( Svahnberg and Piazolo, 2010) e {111}<110> e 

(001)1/2[110] (Kruse et al., 2001), geralmente associam-se a maiores temperaturas de 

ativação. A atividade de deslizamentos simultâneos é comum e a transição do predomínio 

do plano de deslizamento (010) para (001) é associada ao aumento de temperatura, 

marcando a mudança da fácies metamórfica anfibolito para granulito (Díaz-Azpiroz et 

al., 2011). 

O banco de dados apresentado por Satsukawa et al. (2013) classifica três texturas 

principais para o plagioclásio como sendo os tipos Axial-B, Axial-A e Tipo P. O tipo 

Axial-B é caracterizada por forte concentração de polos (010) paralelo ao eixo Z e 

distribuições perpendiculares a Z do tipo guirlanda em [100] e (001). Essa textura 

normalmente é atribuída à rochas com predominância dos processos ígneos (Satsukawa 

et al., 2013). O tipo Axial-A apresenta máximo em [100] paralelo à lineação mineral 

(direção X) e distribuição em guirlanda para polos de (010) e (001) caracterizados em 

rochas onde há predominância de processos de deformação cristal-plástica, 

caracterizando os sistemas de deslizamento [100](010) ou [100](001) (Satsukawa et al., 

2013). A transição entre essas texturas é percebida no Tipo P, com máximos em [100] 

paralelo à direção X e (010) paralelo à Z. Essa textura representa uma interface em que 

processos ígneos ainda predominam sobre os processos de deformação cristal-plástica 

(Satsukawa et al., 2013). 

Uma das maiores dificuldades em se estudar CPO em plagioclásio é que essa fase 

se encontra frequentemente pouco orientada e a diferenciação entre fluência difusiva e a 

de deslocações não está completamente estabelecida na literatura. É comum associar uma 
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forte orientação à fluência de deslocações, enquanto um fraco ordenamento seria 

resultado da fluência por difusão (Kruze & Stünitz, 1999). Entretanto, estudos 

experimentais (Wheeler, 2009; Miyazaki et al., 2013; Pierri et al., 1991) mostram que, 

mesmo havendo predominância de fluência por difusão, é possível perceber uma certa 

orientação preferencial. Outro fator que dificulta a separação entre esses mecanismos é a 

possibilidade de ativação simultânea de diferentes sistemas de deslizamento (p.e. 

Svahnberg & Piazolo, 2010; Miranda et al., 2016). Nesses casos a análise microestrutural 

se torna extremamente importante. Além disso, sabe-se que agregados indeformados 

exibem camadas de plagioclásio, cujo plano (010) orienta-se como uma foliação primária, 

com eixo longo do cristal [100] formando pseudo-lineação (Ji & Mainprice, 1987). Disso 

decorre orientação cristalográfica preferencial de origem, não pela deformação, mas sim 

pela cristalização ordenada em uma câmara magmática. 

Miranda et al. (2016) mostram que a ativação do deslizamento ao longo da borda 

do grão acomodado pela movimentação de deslocações (DisGBS) torna-se possível com 

o aumento da tensão diferencial e a diminuição da temperatura ao longo de sistemas de 

falhas. O DisGBS é considerado o estágio transicional entre deslocações por fluência e 

difusão, resultado de fluxo newtoniano, em que a taxa de deformação é balanceada entre 

GBS e deslizamento de deslocações (dislocation glide) no sistema de deslizamento mais 

fácil (Svahnberg & Piazolo, 2010). Por ser mecanismo dependente do tamanho dos grãos, 

os profiroclastos são geralmente preservados (Warren & Hirth, 2006). 

Já o GBS associado à difusão (DifGBS) refere-se à deformação do material por 

difusão em locais de alta tensão, normal para locais de baixa tensão normal (Lapworth et 

al., 2001). Esse mecanismo normalmente envolve reações metamórficas, resultando na 

mistura de fases (Kruse et al., 2001) e a redistribuição do material pode ser em zonas de 

alongamento em materiais com diferentes composições (Lapworth et al., 2001). 

Processos de dissolução e precipitação podem produzir CPO discreta (Heidelbach 

et al., 2000) e geralmente envolvem a preservação de zoneamento composicional e o 

aniquilamento de limites de grãos (Mukay et al., 2014). Por esse mecanismo, um grão 

único de plagioclásio submetido a altas condições de temperatura (fácies anfibolito) 

adquire zoneamento composicional inverso (Ca no núcleo e Na nas bordas) formando 

limites que mantêm a orientação do plagioclásio original, ou maclando (rotação 180°). 
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Nesses limites, ricos em Ca, ocorrem reações de dissolução com presença de fase fluida 

e em temperaturas menores, resultando no rearranjo das bordas dos grãos e formando a 

textura poligonal (Mukai et al., 2014). 

A Figura 9 abaixo ilustra os principais mecanismos de deformação ativos em 

plagioclásio, em regime dúctil. Dentro do mecanismo de dislocation creep, são apontados 

os principais sistemas de deslizamento ativos de acordo com a temperatura. 
 
 

Figura 9 – Repreentação dos principais mencanismos de defromação ativos em plagiclásio com base na 
compilação de dados da lietratura. 

 
 

4.2 Piroxênio 

O grupo dos piroxênios compreende minerais do sistema ortorrômbico 

(ortopiroxênios) e monoclínico (clinopiroxênios), que possuem fórmula geral XYSi2O8, 

com o sítio X preenchido por cálcio ou sódio e o sítio Y por, principalmente, magnésio 

ou ferro. Os ortopiroxênios formam solução sólida entre os membros de magnésio 

(enstatita) e ferro (ferrosilita). Os clinopiroxênios são divididos em um grupo cálcico 

(diopsídio – henderbegita – augita) e um férrico (pigeonita). 

O principal mecanismo de deformação descrito para piroxênios é a fluência de 

deslocações, sendo o principal sistema de deslizamento (100)[001] (Mercier, 1985; 

Dorbusch et al., 1994; Bascou, 2002; Kogure, 2014). Para os ortopiroxênios também são 

descritos sistemas secundários, tais como (100)[010], (010)[001] (Nazé et al., 1987) e 



40 
 

 
 

(001)1/2<1 0> (Kanagawa et al., 2008), sendo ativos apenas a altas temperaturas (Ross 

& Nielson, 1987). 

Lamelas de exsolução de clinopiroxênio em ortopiroxênio hospedeiro sugerem 

elevadas condições de P-T (Champness & Lorimer, 1973; Kirby & Etheridge, 1981; Falus 

et al., 2008). Esse processo envolve tanto nucleação heterogênea nas bordas dos grãos ou 

subgrãos quanto crescimento relacionado à migração nas faces (100) (Champness & 

Lorimer ,1973). 

A redução do tamanho do grão pela formação de bordas de subgrãos e a 

deformação dominada por GBS em ortopiroxênios foi inferida em agregados muito finos 

(< 20 μm), com pequena razão axial (R< 1.3) e fraca orientação preferencial de forma e 

cristalográfica (Kanagawa et al., 2008). 

Estudos de deformação experimental em agregados de olivina e piroxênio (Farla 

et al., 2013) e em agregados naturalmente deformados de plagioclásio e piroxênio 

(Kanagawa et al., 2008) mostraram que o aumento do teor de ortopiroxênio no agregado 

reduz a resistência mecânica da rocha. Isso significa que os piroxênios facilitam a 

nucleação de zonas de cisalhamento por concentrarem a deformação. 

 
4.3 Anfibólios 

 
 

Assim como para as demais fases, os processos deformacionais em anfibólios são 

ainda pouco compreendidos. Em baixas temperaturas geralmente o mecanismo de 

geminação é predominante, juntamente com deslizamento (100)[001] (Asprioz et al., 

2007; Cao, Liu & Leiss, 2010). Já em altas temperaturas, torna-se possível (hk0)[001] 

{110}1/2<-1-0> e (010)[100] (Skrotsky, 1992). Com massivo estudo de amostras 

experimentalmente deformadas (e.g. Ko & Jung, 2015; Getsinger & Hirth, 2013; Kim & 

Jing, 2019), foi possível classificar quatro texturas principais: 

Tipo I - textura na qual os eixos [100] orientam-se paralelos ao polo da foliação, 

enquanto os eixos [001] paralelizam-se em relação à direção X. 

Tipo II- caracterizada pelo alinhamento de [100] paralelo a Z e (010) próximo à 

X; 
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Tipo III- os eixos [100] paralelizam em relação a Z, enquanto (010) e [001] 

formam grandes círculos; 

Tipo IV – marcada pela orientação de [100] em guirlanda subnormal à direção de 

cisalhamento; 

A textura Tipo I é considerada a mais comum (Aspiroz et al., 2007; Barruol & 

Kern, 1996; Berger & Stünitz, 1996; Getsinger et al., 2013, 2014; Ji et al., 1993; 

Mainprice & Nicolas, 1989), enquanto a tipo IV dificilmente é percebida em 

experimentos, embora ocorra naturalmente (Asprioz et al.; 2007). 
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A B S T R A C T 
 

 
We determined the crystallographic preferred orientation (CPO) and derived the CPO-related seismic 
anisotropy of naturally deformed gabbronorites and mafic mylonites to better understand the deformation 
processes and seismic anisotropy in the lower crust. The CPO of plagioclase and pyroxene were measured 
using the electron backscatter diffraction (EBSD) technique. Microstructural and CPO analyses  of 
plagioclase suggest that deformation in  the fine-grained domain  from the  mafic  mylonites was controlled 
by grainsize sensitive deformation mechanisms such as grain-boundary sliding (GBS). Deformation of 
plagioclase in the coarse-grained metagabbronorite was mainly accommodated via dislocation creep by 
activation of the (010)[100] slip system. The CPO of pyroxene suggests deformation through dislocation 
creep by activation of the (100)[001] slip system. Seismic anisotropy results reveal that the fastest P-wave 
velocity direction is perpendicular to the foliation, and that the S-wave  anisotropy  is abnormally  low (1– 
3%) in the fine-grained matrix. We propose that such low values are due to the activation of GBS 
mechanisms, and that such mechanisms play a major role in accommodating deformation at lower crustal 
levels. 

 
 

 

1. Introduction 

To fully understand the mechanics of the lithosphere, it is necessary to 
address the large-scale geodynamics, as well as the processes occurring at the 

work conducted in naturally (e.g., Montardi and Mainprice, 1987; Ji and 
Mainprice, 1988; Terry and Heidelbach, 2006; Kanagawa et al., 2008; Mehl 
and Hirth, 2008; Díaz-Azpiroz et al., 2011; Satsukawa et al., 2013; Ji et al., 
2014; Soda et al., 2019) and experimentally- deformed aggregates (e.g., 

grain scale, e.g., the motion and interaction of crystalline defects in rock- 
Marshall and McLaren, 1977; Heidelbach  et al., 2000; Stünitz et al., 2003;

 
forming minerals. Feldspar and  pyroxene are  abundant in both  the lower 
continental and oceanic crust, which can greatly influence the rheology in 

between dislocation creep (grain size insensitive mechanism) and diffusion 
creep (grain size sensitive mechanism) are scarce. The transition toward these regions (e.g., Clarke and Washington, 1924; Bürgmann and Dresen,  grain-size sensitive mechanisms is an  important process leading  to  shear 

2008a; Lloyd et al., 2009, 2011b; Chen  et al., 2012, 2013; Almqvist and localization  (e.g.  Rutter  and  Brodie,  1988;  Kohlstedt  et al., 1995) which 
Mainprice, 2017). Crystals commonly show direction- dependent elasticity, affects the long-term strain of the lithosphere, and is an important  process 
and crystal alignment during deformation may contribute to the bulk seismic 
anisotropy in rocks. The analysis of seismic velocities from crystallographic 

in the formation of plate boundaries (e.g., Tackley, 2000; Bercovici, 2003). 
Dislocation glide in plagioclase is mainly achieved by slip systems such as 

preferred orientation (CPO) data provides information about  the  structure,  (010)[001],  (010)[100] and (001)[100]  (Olsen  and  Kohlstedt,  1984 
composition and  dynamics  of  the  crust (Nicolas and Christensen, 1987; 
Christensen and Mooney, 1995; Lloyd et al., 2009; Hacker et al., 2015). 
Therefore, the study of deformation mechanisms and associated crystal 
alignment is of great importance to interpret geophysical observations and 
understand of the rheology of the crust. 
Many studies have investigated the deformation mechanisms of the most 
abundant phases in the Earth's lower crust. Despite the large amount of 
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Fig. 1 - Geotectonic domains of the Northern Brasilia Belt.(a) Mafic-ultramafic layered intrusions : 1- Barro Alto and Serra da Malacacheta complexes and Juscelaˆndia sequence, 2- Niquelândia and 

Serra dos Borges complexes and Indaiano´polis Sequence and 3- Canabrava complex and Palmeiro´polis sequence (modified from D'el- Rey Silva et al., 2008); (b) the convergence of Brasiliano cycle 
and; (c) stratigraphic correlation between the layered intrusions (modified from Ferreira Fillho et al., 2010). 

 
Montardi and Mainprice, 1987; Ji and Mainprice, 1988; Ji  et  al.,  2000, 
2004; Mehl and Hirth, 2008; Satsukawa  et  al., 2013).  Additionally, 
activation of subordinate slip systems, e.g., (021)  1-12 (Svahnberg 
and Piazolo,  2010) {111} 110 or (001)1/2[1-10] (Kruse and  Stünitz, 
1999; Kanagawa et al., 2008) is also possible. The (010)[001] is described as 

Kanagawa et al., 2008; Raimbourg et al., 2008; Bascou et al., 2011; Kogure et 
al., 2014), especially at temperatures higher than 800 ◦C (Moghadam et al., 
2010). However, at such high temperature conditions (> 800 ◦C), activation of 
(100)[010] (Nazé et al., 1987, Jung  et al., 2010) (010) [001] (Nazé  et  al., 
1987; Kanagawa et al., 2008) are also expected. Diffusion- accommodated 

the main slip system in plagioclase-dominated mylonites deformed at GBS has been  reported  in equant and fine-grained  (> 10 μm)  ultramylonites 
amphibolite to granulite facies conditions (Kruse et al., 2001; Stünitz et al., that show a weak CPO (Raimbourg et al., 2008) at temperatures higher 
2003). However, at temperatures above 700 ◦C, (010)[001], (001)<110 
> and {111}<110 > slip systems are equally activated (Stünitz et al., 2003; 
Svahnberg and Piazolo, 2010). 
Experimental studies suggest that at higher temperatures (900 to 1365 ◦C), 
diffusion creep becomes an important deformation process (e. 
g. Rybacki and Dresen, 2004; Nasipuri and Bhattacharya, 2007; Kruse and 
Stünitz, 1999; Lapworth et al., 2002). In addition to temperature, 
small average grain size (2–10 μm) (Coble, 1963; Tullis and Yund, 1991), 

than 950 ◦C (Dimanovet al., 2007). 
To better understand the microphysical processes involved  during 
deformation, mechanical tests must be extrapolated  to  length  and  time- 
scales of the Earth. In this study, we investigate the microstructures of 
plagioclase (anorthite) and pyroxenes (hypersthene and diopside) from the 
Barro Alto Layered Complex (BAC), central Brazil, to enhance our 
understanding of the mechanisms that control the rheology of the lower 

increasing  water  content  (Tullis  and  Yund,  1991;  Rybacki  and  Dresen,  crust.  Our  results  suggest  that   disGBS  is  an  important  mechanism  for 
2004; Nasipuri and Bhattacharya, 2007) and slower strain rate (Tullis and deformation under lower crustal conditions, and thus influences the seismic 
Yund, 1991; Rybacki and Dresen, 2004) favor diffusion creep  over 
dislocation creep. The transition from dislocation to diffusion  creep- 
controlled rheology may involve grain boundary sliding  (GBS) 
accommodated either by dislocation creep (Barreiro et al., 2007; Miranda et 
al., 2016) or diffusion creep (Kruse and Stünitz, 1999; Lapworth et al., 2002). 
The most important difference between these two processes is the presence 
(dislocation-accommodated grain boundary sliding; disGBS) or absence 
(diffusion-accommodated grain boundary sliding; difGBS) of a strong 
crystallographic orientation (Barreiro et al., 2007). 
Although studies on the deformation of pyroxene are less common compared 
to plagioclase, deformation mechanisms of pyroxene are better understood. 
The typical magmatic texture is characterized by an alignment of [100] axes 
close to the Y direction, (010) planes parallel to the foliation plane and [001] 
axes parallel to the lineation. In the dislocation creep creep, glide along th 
(100) [001] - also classified as type- AC (Jung et al., 2010) seems to be the 
main slip system in both orthopyroxene  and   clinopyroxene   (Christensen 
and Lundquist, 1982; 

anisotropy of the lower crust. 
 

2. Geological setting 
 
The Barro Alto Complex (BAC) is a 200 km long and 20–30 km wide mafic- 
ultramafic layered intrusion exposed along the Brasília Belt 
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Fig. 2 - Geologic map of the Barro Alto Complex (a) highlighting the study area and sample localities in red circles (b). Field features of metagabbronorite (c) and mafic mylonites (d). (For 
interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web version of this article.) 
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(Fig. 1) that is part of the Tocantins Province (Ferreira Fillho et al., 2010). It  from six localities (7a, 21, 22a, 22b, 27 and 120) from the mafic mylonites and 
occurs associated with both the Niquelândia and Cana Brava complexes (NC  metagabbronotire that crop out in the NNE-SSW portion of the Barro Alto 
and CBC, respectively), forming a discontinuous arcuate orogenic-scale feature  Complex – BAC (Fig. 2b). Due to the advanced stages of weathering in these 
in the inner zone of the Brasília Belt (Fig. 1a, c). These complexes formed mafic-ultramafic rocks, access to good exposures of rocks  were  quite 
during the Neoproterozoic Brasiliano orogenic cycle as a result of the challenging. 
convergence between  the  Amazônico,  São  Francisco  and  Paranapanema 
paleocontinents (Fig. 1b) (Ferreira Filho et al., 1998; Valeriano et al., 2008; 
Ferreira Fillho et al., 2010; Fuck et al., 2014). 
The northern portion of the Brasilia Belt is a well-preserved orogen that can 

3. Analytical methods 
 
Microstructural  and  crystallographic  orientation  analysis   (texture)  were 

be separated into three zones, from west to east (Fig. 1a): 1) the inner zone,  performed  on  six  polished  thin  sections  (samples  120  and  7A  from the 
composed of mafic-ultramafic layered intrusions, allocthonous  metagabbronorites,   and samples 22A,   22B,   21 and   27   from the mafic 
metasedimentary sequences, and rocks from the Goiás magmatic arc and the  mylonites). The thin sections were cut parallel to the mineral lineation (X 
Goiás Massif; 2) the outer zone of autocthonous metasedimentary rocks from 
Araí (northern) and Paranoá (south) Groups; and 3) the cratonic zone 
composed of metasediments from the Bambuí Group, which represent the 
foreland sequence (Valeriano et al.,  2008).  Petrological  and 
geochronological data suggest that the evolution of these mafic-ultramafic 
layered intrusions involved two distinct magmatic systems (Wernick and De 
Almeida, 1979; Danni et al., 1982; Ferreira and Moraes, 1998; Moraes and 

direction) and perpendicular to the foliation (XZ plane of the finite strain 
ellipsoid). The samples were mechanically polished  down  to  an  abrasive 
size of 0.25 μm and finished with colloidal silica. 
We used a Tescan Mira3 LM field-emission gun (FEG) scanning electron 
microscope (SEM), equipped with an Oxford-HKL EBSD detector at the 
Lactec-Lame laboratory, Federal University  of Paraná, Brazil. The  EBSD 
data were acquired using the Aztec software. Working conditions were as 

Fuck, 2000; Ferreira Fillho et al., 2010; de Neves et al., 2014), which resulted follows: accelerating voltage of 20.0 kV, step size of large area maps (whole 
in the Upper and Lower rock sequence (Ferreira Fillho et al., 2010). The 
Upper sequence formed in an  intracontinental rift system  that evolved  into 
an oceanic basin, resulting in an igneous association composed of a large 
mafic-layered intrusion known as the Serra da Malacacheta (SMC) and Serra 

thin sections) 10 μm and a working distance of 14.9 
mm. Texture analysis of plagioclase  and  pyroxene  were  performed  on 
whole thin  sections, except for sample 7A,  which  the  EBSD area covers 
only half of the thin section. The MATLAB™ toolbox MTEX 5.1.1 was 

dos Borges Complex (SBC) (Ferreira Fillho et al., 2010; Fuck et al., 2017). used for processing the EBSD data. 
This sequence is associated with a bimodal volcanic sequence and 
sedimentary cover, the Juscelândia Sequence (JS), Indaianópolis Sequence 

The EBSD analyses allow the characterization of the phase distribution 
(modal proportion) and the crystallographic orientation of the rock- forming 

(IS) and Palmeirópolis Sequence (PS) (Fig. 1c). The Lower sequence is an  minerals. Pole  figures were  plotted  on lower-hemisphere projections, one 
intrusion   composed    of  metagabbro,  metagabbronorite,   pyroxenite   and  point-per-grain.    The    porphyroclasts    and    recrystallized   matrix    were 
anortho- site, which was emplaced during renewed rifting and the formation 
of the BAC, NC and CBC (Fig. 1c; Ferreira Fillho et al., 2010). 
The trend of the arcuate BAC changes progressively from NNE-SSW in the 
north, to E-W toward the south (Fig. 2). Metamorphic facies progressively 
increase from greenschist facies (Juscelaˆndia sequence) to  amphibolite 
(Serra da Malacacheta – SMC) and granulite facies (Barro Alto Complex 
– BAC) (Almeida et al., 1981; Suita, 1996). 
Deformation structures in the BAC and domains are associated with the west-
dipping Rio Maranhão  Thrust Zone (RMTZ) (Figs. 1a, 2), a ductile shear 
zone in which metamorphism occurred under greenschist to granulite facies 
(D'el-Rey Silva et al., 2008) during the Brasiliano orogeny (Fig. 2b). 
This shear zone defines the contact boundary between the internal and external 
zones of the Brasilia Belt, and is approximately 500 km long and 1 km wide 

distinguished according to  the grain size. The strength of the fabric  in  the 
pole figures was given  by both the J-index  (Bunge, 1982), calculated  from 
the orientation distribution functions (ODF) 
using a 10 halfwidth (e.g., Hielscher  and  Schaeben,  2008), and  the  M- 
index (Skemer et al., 2005). Grain boundaries were defined where grains 
have a misorientation mismatch angle higher than 10 . Low-angle grain 
boundaries were defined by misorientation angles between 2 and 10 . 
We use the {hkl} convention to indicate a family of symmetrically equivalent 
crystallographic planes and the [uvw] to indicate a specific crystallographic 
direction. 
Anorthite texture was evaluated from the pole figures for (100), (010), 
(001),(1 1 1),(11 1) planes and [112],[100], [010],[001],[111], [011], 
[110], [1 10]  directions.  For  orthopyroxene  (hypersthene),  we  plotted 

(D'el-Rey Silva et al., 2008). Fonseca (1996) described the MRTZ as an ESE- the poles of (100,010,001) planes and [110,011] directions, as well as for 
verging thrust that is composed of frontal and lateral ramps. The trace of the clinopyroxene (diopside), except for the plane (001), that was replaced by the 

fault is highly curved to the west, along segments between three mafic– direction [001]. 
ultramafic layered intrusions: the BAC, NC and CBC (Fig. 1a). 
Two-pyroxene geothermometry indicates crystallization of BAC 

The anisotropic physical properties were calculated using the Hill method, 
which considers the elastic stiffness as intermediate between the uniform 

temperatures at ~1300 C, with metamorphic reequilibration between 750 and strain (Voigt, 1928) and uniform stress (Reuss, 1929) bounds. The averaged 
900 C at a depth of 35 km (Suita, 1996), around 750 Ma (D'el- 
Rey Silva et al., 2008). 

 
2.1. The Barro Alto Complex (BAC) rocks 

 
The deformed mafic and ultramafic rocks from the BAC associated with the 
Rio Maranhão Shear Zone comprise metagrabbronite and mafic proto- to 
ultramylonites (Fig. 2c-d). Overall, the mylonitic foliation has moderate dips 
to NE with local inflexions to NNE and NNW. This foliation is 

elastic tensor was calculated via numerical decomposition of the Christoffel 
equation into eigenvalues (phase ve- locities) and  eigenvectors 
(displacements) (Lloyd et al., 2011a; Hielscher  et  al.,  2015).  The 
calculations were performed using the toolbox MTEX and the elastic stiffness 
tensors of anorthite (An78; Brown et al., 2016), albite (Harlow and Brown, 
1980), hyperstene (Weidner et al., 1978), diopside (Isaak et  al., 2006), 
enstatite (Chai et al., 1997) and hornblende Aleksandrov et al., 1974. The 
constants were based on chemical analyzes performed by Suita et  al., 1992 
and Suita (1996)for samples 22A (mafic mylonites) and 120 

characterized by asymmetrical porphyroclasts of enstatite and  plagioclase  (metagabronorite) on Scanning Electron Microscopy (QEMSCAN - Quanta 
surrounded by fine-grained augite. The metagabbronorite shows a FEI 650F), at the University of Brasília. 
compositional banding that dips parallel to the mylonitic fabrics. Both 
domains (mylonites and metagabbronorite) are often cut by vertical faults that 
show a dextral sense of shear, developed in the BAC during the Brasiliano 
orogeny (Suita, 1996). We collected 35 samples 

4. Results 
 

4.1. Microstructures 
 
The metagabbronorites (samples 120 and 7A) and mafic mylonites 
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Fig. 3 -QEMSCAN of the mafic mylonite - sample 22 A (a) and metagabbronorites – sample 120 (b), showing the chemical composition 
and phase distributions. The equivalent grain diameter distributions of all phases for the same samples of mafic mylonites and 

metagabbronorites (c) from EBSD data 
 

(samples 22A, 22B, 21 and 27) are composed of plagioclase (20 to 50%), parallel to the foliation (Fig. 5) and  show recrystallized grains at their rims 
orthopyroxene (10 to 60%), clinopyroxene (1 to 3%) and minor amounts of  forming asymmetrical tails (Fig. 5a). Pyroxene porphyroclasts often exhibit 
ilmenite, hornblende, augite, talc, forsterite and biotite (Fig. 3). The 
metagabbronorite shows a compositional banding defined by alternating 

exsolution of clinopyroxene in orthopyroxene aligned parallel to the foliation 
(Fig. 5c). Small fractures filled with very fine recrystallized grains occur locally 

plagioclase-rich and pyroxene-rich layers with large variation in grain size  within porphyroclasts (Fig. 5e). Undulose extinction, subgrains,  core-mantle 
(Figs. 3b, 4). A well-developed mylonitic foliation in the mafic mylonites is  structure,  and  curved  and  tapered  twins  are widespread in  plagioclase 
defined   by   coarse-grained   porphyroclasts   (0.5–2   mm)   of  plagioclase,  porphyroclasts (Fig. 5b-g). Locally,  plagio- clase porphyroclasts are almost 
orthopyroxene and clinopyroxene, embedded in a fine-grained banded 
polyphase recrystallized matrix (30–80 μm) mostly composed by  mixed 
grains of plagioclase and pyroxene (Figs. 3a, 5a). This fine-grained matrix 
makes up approximately 75% of the thin section area. 
Metagabbronorites comprise slightly flattened grains of plagioclase, 
orthopyroxene and clinopyroxene (diameter up to 0.50 mm; Fig. 4a). 
Plagioclase crystals mostly have straight twins with some grains showing 
sightly curved and wedge-shaped mechanical twins (Fig. 4b-e). Undulose 
extinction occurs locally in both plagioclase and pyroxene, leading to small 
proportions of subgrain boundaries and recrystallized grains (Fig. 4). 
Orthopyroxene crystals with deformation features such as curved cleavage 
have exsolution of clinopyroxene in discontinuous laths along the cleavage 
planes (Fig. 4f). 
Plagioclase porphyroclasts from the mafic mylonites are elongated 

completely recrystallized  (Fig. 5f, g). The size of the subgrains is similar to 
the recrystallized grains, showing straight to slightly lobate grain boundaries 
(Fig. 5 b, d and f). 

 
4.2. Texture and misorientation 

 
In the metagabbronorites (samples 7A and 120), the J- and M-index for 
anorthite varies from 3 to 5.3 and 0.01 to 0.04, respectively (Fig. 6). 
Anorthite in sample 7A shows a clustering of poles to (010) planes and 
[010] directions close to X, although several submaxima are spread over the 
pole figure (Fig. 6). Poles to (001) planes are clustered between the Y and Z 
directions, while the [001] direction has a tendency to align close to Z, with 
some scattered submaxima. Anorthite in sample 120 has poles to (010) 
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Fig. 4- Scanned thin section with crossed polars of the sample 7A showing the compositional banding (a). The plagioclase 
mechanical twinning (red arrow) and undulose extinction (b and c) as well the granoblastic microfabric occurring in sample120 (d 
and e). Detail of arc-shaped porphyroclast of orthopyroxene displaying clinopyroxene exsolution (yellow arrow) in sample 7 A (f). 
(For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web version of this article.) 
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Fig. 5 - Microstructures in the mafic mylonite, showing a well-developed mylonitic foliation characterized by asymmetric porphyroclasts of plagioclase and pyroxene  surrounded by recrystallized 
layers of plagioclase and pyroxenes in sample 22 A (a). The porphyroclasts of plagioclase exhibit undulose extinction and core-mantle structures as well as pyroxene, in samples 22 A (b and c) and  22 
B (d and e). Curved twins (red arrow) are common in plagioclase, while porphyroclasts of pyroxene display clinopyroxene exsolution in orthopyroxene and fractures filled with recrystallized grains 
(pink arrow) (e). The recrystallized fine-grained matrix replaces partially (f) or completely (g) the plagioclase porphyroclasts of sample 27. (For interpretation of the references to colour in this figure 
legend, the reader is referred to the web version of this article.) 
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Fig. 6 - Anorthite pole figures for two samples of metagabbronorite, plotted as one point-per-grain in lower hemisphere, and equal area 
projection, with respective J index, M index and number of grains (n) shown for each of the two samples. 

 

Fig. 7 - Anorthite pole figures for porphyroclasts and the fine-grained matrix of mafic mylonite (grain size <100 μm) for four samples, plotted as one point-per-grain in lower hemisphere equal area 
projections, and showing J index, M index and number of grains (n) for each sample. 
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plane and [010] directions aligned close or at small angles to Z, while the 
poles to (100) plane and [100] directions are clustered parallel to the XY 
plane (Fig. 6). 
Porphyroclasts of anorthite in the mafic mylonites (samples 22A, 22B, 
21 and 27) have J- and M-index ranging from 7.4 to 14.2 and 0.12 
to 0.215, respectively (Fig. 7 a). Poles to (010) planes, and [111,110] 
directions are aligned parallel to Z (Fig. 7a). The [100] directions tend to 

 
form a girdle parallel to the XY plane, while the  [112]  directions  form 
several submaxima at high angles to the foliation, close to Z (Fig. 7a). In the 
matrix, anorthite crystallographic fabrics are weakly developed, with J index 
varying from 1.16 to 1.25 and M index of ~0.01 (Fig. 7b). Despite the low 
texture strength, we observe a systematic non-random 

 
 
 
 
 

 
Fig. 9 - Misorientation angle distribution histograms for anorthite from the mafic mylonite samples 21 (a) and 27 (b) and 
megragabbronorites samples 7A (c) and 120 (d). 
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crystallographic orientation. Poles to (111) planes and [111] directions are 
oriented normal and parallel to the Z direction, respectively (Fig. 7b). 
Likewise, [112] directions are aligned close to Z, except for sample 22A, 
which is rather diffuse. In sample  21,  the  [110]  directions  are clustered 
close to Z (Fig. 7b). Poles for (010) planes in sample 21 are aligned at high 
angles to the foliation, deviating ~20 clockwise from the Z direction. In 
all samples, clustering of [100] directions are rather diffuse, although we 
observe minor clustering  close to  the  X direction  (samples 21  and  22B) 
and Y direction (samples 22 A and 27; Fig. 7b). 

to (100) planes and [110] directions are parallel to Z, while the poles to 
(010) planes and [011] directions are distributed along a girdle sub- parallel to 
the foliation plane. Poles to (001) planes tend to cluster close to Y. 
Clinopyroxene grains exhibit a north-south girdle of the [001] directions in 
samples 21, 22 A and 22 B, and maxima close to Y in all samples (Fig. 9b). In 
all samples, poles to (010) planes align close to X- direction. Poles to (100) 
planes are quite diffuse; yet, in sample 22 B the poles to (100) planes cluster 
close to X (Fig. 9b). 
We further compared the crystallographic orientation of anorthite and 
orthopyroxene (hypersthene) and their surrounding recrystallized grains 

The misorientation angle distributions of anorthite for all samples deviate (core and mantle microstructure; Figs. 10, 11) from the mafic mylonites in 
significantly  from  a  predicted  uniform  (random)  distribution, displaying a 
maximum    peak    close    to    180 for    correlated    grains  (neighbor 
pairs) (Fig. 8), as it is expected for albite twinning. Addi- tionally, peaks at 

low angle (<10 ) are observed in the mafic mylonite (Fig. 8a), and small peaks 
between 15 and 20 and 20 to 30 (Fig. 8a-c) for both mafic 
mylonites and metagabbronorites are also observed. Correlated grains that are 
misoriented by <80 are more abundant than predicted for a uniform 
distribution    in    the    mafic    mylonites    and    less     abundant    in    the 
metagabbronorites. However, misorientations between uncorrelated grains 
(random pairs) are close to the uniform distribution in all samples, except in 
sample 21 from the mafic mylonite. 
In the metagabbronorite (sample 120), the J- and M-indexes for 
orthopyroxene and clinopyroxene are 1.96 and 0.05 and 3.2 and 0.01, 
respectively. Orthopyroxene and clinopyroxene grains show a rather diffuse 
pattern of the crystallographic orientations (Fig. 9a). However, orthopyroxene 
has a clustering of poles to (100) planes close to Y, while clinopyroxene 
displays a maximum  of poles  to  (100)  planes  and  [001] directions close 
to X and Y, respectively (Fig. 9a). 
In the mafic mylonites, the J- and M-indexes for orthopyroxene vary from 
1.40 to 2.02 and 0.01 to 0.09, and for clinopyroxene from 1.11 to 1.28 and 
0.01  to  0.09,    respectively.    Orthopyroxene    grains    exhibit    similar 
crystallographic distribution for all samples (Fig. 9b). The poles 

pole figure diagrams. Anorthite porphyroclasts and recrystallized grains are 
oriented such that (010) is close to the foliation, with [001,010] nearly parallel 
to the lineation (Fig.  10c).  These  orientation  data  are  consistent with slip 
on either the (010,001] or (010,010] slip systems. The border  of 
porphyroclasts 
shows intragrain  misorientations  between  8  and  10 (Fig.  10b).  In 
contrast, the orientations neighbor-daughter grains are slightly more 
dispersed, meanwhile similarity  with  the  orientation  of  the  porphyr- 
oclasts can be noted (Fig. 10c). The orthopyroxene  porphyroclast  is 
elongated parallel to the foliation (Fig. 11a) and also shows intragrain 
misorientations near to 10 (Fig. 11b). The recrystallized portion (con- tour 
pole figure) and porphyroclasts (scattered pole figure plot) exhibit  theplane 
(100) close to the foliation (XY) (Fig.11c). Porphyroclasts also exhibit the 
direction [110] close to Z (Fig. 11 c). 

 
 

4.3. CPO-derived seismic properties 
 
The CPO-derived seismic properties were based on calculations of P-wave 
velocities (Vp), S-wave anisotropy (Avs), Vs1 (km/h), Vs2 (km/h), Vp/Vs1 and 
Vp/Vs2 in samples 27 (mafic mylonites) and 120 and 120 (gabbronorite). The 
results are shown in Fig. 12. Seismic properties were 
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Fig. 10 - Pyroxene pole figures for the metagabbronorite sample (a) and four mafic mylonite samples (b), plotted as one point-per-grain in lower hemisphere equal area projections. Grain 
numbers (n), J index and M index are shown. 

 
calculated to assess the contribution of anorthite and pyroxenes to the bulk 
anisotropy of the metagabbronorites, and to investigate  the  influ- ence of 
grain size reduction on the seismic anisotropy of lower crustal mylonites. The 
mafic mylonites have P wave velocity close to 7 km/s with anisotropy of 1.5%. 

subgrain rotation. However, the lobate nature of grain boundaries within the 
fine-grained domain may indicate that grain boundary migration 
recrystallization played a  role  in  accommodating  recovery (Fig. 5g) (Kruse 
et al., 2001), which also corroborates with the high temperature deformation 

The fastest P wave direction runs subparallel to the [010] direction of albite, (750–900 C) reported for these rocks (D'el- Rey Silva et al., 
which is  close  to  the  Y direction  (Fig.  12a).  The  S-wave anisotropy  is 
extremely low, reaching maximum value of 1.1%, in direction close to the 
[001] of hypersthene. 

2008; Suita, 1996). All samples have J indexes >1 consistent with 
nonrandom fabrics (e.g., Bunge, 1982). 

In the matagrabbronorite, P wave velocity and anisotropy are slightly faster, In the coarse-grained metagabbronorite domain, although feldspar has a 
attaining 7.5 km/h and 2.5%, respectively. The fastest P wave direction runs moderately strong texture (J-index 3.0 and 5.3), the distribution of 
subparallel to the [100] direction of hypersthene (Fig. 12b). There is also an 
increase in S-wave anisotropy, but it remains extremely low, reaching a 
maximum value of 1.8%. 

 
5. Discussion 

 
5.1. Deformation mechanisms 

 
Microstructures and textures (crystallographic fabrics) observed in the rocks 
from the Barro Alto Complex (BAC) suggest that anorthite deformation is 
highly influenced by grain size, which led us to separate two  main 
deformation domains: i) the fine-grained matrix in mafic mylonites and ii) 
porphyroclasts and coarse-grained metagabbronorites. In both domains, the 

crystallographic axes with several small concentrations all over the pole 
figure is difficult to interpret in terms of slip systems.  One  can  only 
suggest that during deformation some grains had (010) planes oriented 
favorably for slip, i.e., nearly parallel to the foliation, and for sample 120, 
some grains also had poles to {100} parallel to sub-parallel to the X- direction, 
suggesting activation of slip systems along the [100] direction (Fig. 6). This 
slip direction is typically reported from CPO in gabbro mylonites (e.g., 
Taufner et al., 2021; Mehl and Hirth, 2008; Hansen et al., 2013). Such 
crystallographic fabrics may be due to the activation of grain-size 
insensitive deformation mechanism (e.g., Miranda et al., 2016; Ji et al., 
2000, 2004), such as dislocation creep, which is directly indicated by the 
presence of intracrystalline structures, e.g., undulose extinction and 
deformation twinning in some plagioclase grains (Fig. 4). This texture may 

presence of microstructures such as size of recrystallized grains (Fig. 5 b, c, correspond to the P-type defined by Satsukawa et al. (2013). 
d and f), core-mantle structure and straight grain boundaries (Fig. 5 b and  Microstructures  and  textures  in  the  mafic  mylonites  include  a  large 
c) suggest recrystallization by amount of fine-grained matrix, straight grain boundaries, moderate 

frequency of intermediate misorientation angles and weak texture. 
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Fig. 81 - Detailed EBSD maps from sample 27, highlighting core and mantle structure in anorthite (a) and intragrain misorientations 
(b). (c) Relationship of the porphyroclasts orientation (red dot) and the contoured pole figures of recrystallized portion, plotted as 
lower hemisphere, one point-per-grain projections. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is 
referred to the web version of this article.) 

 
 

Fig. 92- - Detailed EBSD maps from sample 22 A, highlighting core and mantle structure in hyperthene (a) and intragrain misorientations (b). (c) Relationship of the porphyroclasts orientation (red 
dot) and the contoured pole figures of recrystallized portion, plotted as lower hemisphere, one point-per-grain projections. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the 
reader is referred to the web version of this article.) 

These textural patterns and microstructures lead to two possible in- 
terpretations: i) the operation of additional deformation mechanisms such as 
grain boundary sliding only in the fine-grained domains, which may be the 
result of progressive dynamic recrystallization (e.g.  Taufner et al., 2021; 
Kruse et al., 2001; Lapworth et al., 2002; Barreiro et al., 2007; Díaz- Azpiroz 
et al., 2011; Miranda  et al., 2016); and/or ii)  the  combination  of multiple 
slip systems activated during deformation (Shigematsu and Tanaka, 2000; 
Morales et al., 2014). 

Randomization of misorientation axes (Svahnberg and Piazolo,  2010), 
increase in grain boundary misorientation angles from low to high strained 
areas (Jiang, 2010; Svahnberg and Piazolo, 2010) and intra- crystalline 
deformation in porphyroclasts (Svahnberg and Piazolo, 2010; Miranda et al., 
2016) are usually attributed to  DisGBS. The diffusion-accommodated GBS, 
on the other hand, can lead to absence of intracrystalline deformation such as 
undulose extinction or subgrains (Soda et al., 2019; Svahnberg and Piazolo, 
2010; Drury et al., 2011; Maruyama and Hiraga, 2017), low aspect ratios 

Grain boundary sliding (GBS) is a mechanism frequently associated with (Svahnberg and Piazolo, 2010) and phase mixing (Mehl and Hirth, 2008; 
dislocation creep (dislocation glide) (DisGBS) (Hansen et al., 2011) and/or Raimbourg et al., 2008; Dimanov et al., 2007). In our samples, the 
diffusion creep (DifGBS) (Raj and Ashby, 1971; Langdon, 2006). intermediate misorientation 
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Fig. 103 - CPO-derived seismic properties from sample 27 – mafic mylonite (a) and Sample 120 – metagabbronorite (b) and the 
pole figures from the main phases plotted in the lower hemisphere. The seismic fabric was calculated using the Hill method, with 
maxima and minima marked by squares and circles, respectively. 
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Fig. 114 - Comparison between the main deformation mechanisms active in plagioclases and pyroxenes according to temperature and P/S wave anisotropy for a  selection of mafic rocks. 
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angles, the well mixed plagioclase-pyroxene matrix and the reduced size of Michibayashi  et  al.  (2006)  and  Lloyd  et  al.  (2011b)  in  analogous  shear 
recrystallized grains suggest the occurrence of GBS. In addition, the 
weakening of texture with grain size reduction (Fig. 7) supports that only 

zones. We suggest that the lack  of  mica  and  amphibole  (Ji  et  al.,  1997) 
and the activation of grain boundary sliding (GBS) are the major factors 

GBS took place in  the mafic  mylonites domain.  The  optical  evidence for  that caused the observed low S-wave velocities, ultimately in an anomalously 
intracrystalline deformation, such as undulose extinction and sub- grain 
boundaries (e.g. Fig. 10) suggest that DisGBS prevails ito accom- modate the 
deformation. However, DifGBS cannot be ruled out, as these two processes 
are difficult to separate (e.g. Dimanov et al., 2007). 
Comparing the plagioclase texture in the two domains (Fig. 7), i.e., 1- the 
porphyroclasts in mafic mylonites and coarse-grained metagab- bronorites and 
2- the fine-grained matrix in mafic mylonites, we suggest that deformation 
in the metagabbronorites led to recrystallization by subgrain rotation and a 
progressive reduction in grain size, which eventually resulted in a change in 
deformation mechanism from insen- sitive to sensitive grain size. Thereby, 
GBS became an important mechanism that accommodated the deformation 
only in the mafic mylonites matrix. In the metagabbronorite and 
porphyroclasts, textures 
as well as relatively higher J-index indicate that dislocation creep may occur 
through activation of {010} 100 plagioclase slip system. Furthermore, it 
is important to note that the poles to {111} have the 
strongest concentrations in our samples, especially in  the  recrystallized 
matrix (e.g. Fig. 7b). Even though slip along {111} has been reported in 
experimentally deformed samples (Stünitz et al., 2003), it  has  been  re- 
ported as a hard plane to activate (e.g. Miranda et al., 2016). Despite the 
evidence of intracrystalline deformation, there is no combination of any 
known slip  system (direction plane), suggesting the occurrence of 
grain rotation via GBS along specific grain boundaries parallel to {111} 
(e.g. Soda et al., 2019). 
The pyroxene crystallographic texture should be used to interpret slip systems 
with care. In orthopyroxene, there is a preference for slip to occur along (100), 
which produces poles  around the  Z direction for 
mafic mylonites (Fig. 9b), along the direction 001 which is parallel to 
the X axis for samples 22 A and B (Fig. 9b). This crystallographic dis- 
tribution may be related to activation of the {100} 001 slip system, 
corresponding to a texture of AC type (e.g. Jung et al., 2010), which is 
consistent with the temperature range from 750 to 900 C reported for these 
rocks (Ferreira Fillho et al., 2010). 

 
5.2. Influence of the deformation mechanisms on physical properties 

 
Our results from CPO-derived seismic properties in the mafic mylonites are 
similar with results from mafic rocks deformed in thin continental collision 
zones and slightly higher than the  Vp expected for the composition of this 
rock in a magmatic setting of 7.1 km/s (e.g. Ji et al., 2014). On the other 

low anisotropy. The high values of Avs in the  metagab- bronorite (compared 
to the mafic mylonites,) may be the result of activation of dislocation  creep 
and stronger CPO.  Despite  the  small  in- crease in Avs, this might support 
the idea that only the lack of mica and amphibole in the mylonites and 
gabbronorites is not enough to produce the extremely low values measured in 
our mylonite samples. 

 
6. Conclusions 

 
Detailed microstructural observations and texture analyses by EBSD of the 
metagabbronorites and mafic mylonites from the Barro Alto layered 
complex indicate that lower crustal deformation  was  accommodated 
mainly by dislocation creep and grain boundary-sliding mechanisms. 
Dislocation  creep  played  an  important  role  in  accommodating 
deformation within the porphyroclasts of plagioclase and pyroxene in the 
mafic mylonites and in the metagabbronorites  by  the  activation  of 
(010)[100]      and     (100)[001]    slip    systems,    respectively.     Dynamic 
recrystallization by progressive subgrain rotation resulted in smaller 
recrystallized grain sizes near the rims, producing  a  typical  core  and 
mantle structure with recrystallized grains tails being progressively 
incorporated into the matrix. On the other hand, GBS played a critical role in 
accommodating deformation in the fine-grained zones (matrix) of the 
mylonites. A reduction in the S-wave anisotropy is observed in both 
metagabronorites and mafic mylonites, in which the  maximum  value  is 
1.8%. Since these rocks  have  similar  fabric  and  composition  as  reported 
by Diaz-Aziproz et al. (2011) - except for the presence of mica-, and Ji et 
al. (1997), the extremely  low  Avs values of our mafic  mylonites  may also 
be due to the activation of GBS mechanisms. 
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Artigo 2: Análise textural em rochas máficas do complexo Niqulândia 
 
Silveira, C.S., Lagoeiro, L. E., Altoé, R., Ferreira, P. 

Introdução 

 
A interpretação da evolução estrutural de domínios granulíticos máficos é dificultada pela 

geração da textura granoblástica, alta porcentagem de minerais de baixa simetria (como feldspatos) 

e natureza poliminerálica dessas rochas (Bascou, 2001; Satsukawa et al., 2013). Nesse contexto, 

os complexos Niqulândia e Serra dos Borges, que corresponde integram a um cinturão descontínuo 

de rochas granulíticas (CMU) de aproximadamente 350 km na porção interna da Faixa de 

dobramentos Brasília (região central do Brasil), se mostra um ambiente propício para a avaliação 

da variação de processos deformacionais ao longo de sequências máficas e ultramáficas. 

Há duas propostas para a evolução do CMU: i) modelo de duas intrusões (Pimentel et al., 

2004; Ferreira Filho et al., 2010) e; ii) modelo de uma intrusão (Correia et al., 2002; Giovanardi 

et al., 2017). Em ambos os modelos a discussão sobre idade de colocação e possível re-equilíbrio 

está fortemente embasada em termos petrológicos e geoquímicos, entretanto as inferências sobre 

os processos deformacionais são superficiais. Nesse cenário, o estudo de orientações 

cristalográficas preferenciais se torna essencial para compreensão dos mecanismos atuantes. 

A presente pesquisa baseou-se na análise de orientação cristalográfica (textura) em 

plagioclásio, piroxênio e anfibólio na porção central do CMU (Complexos Serra dos Borges - CSB 

e Niquelândia - CN), mostrando que os processos responsáveis pela textura ocorrem em estado 

sólido, implicado em um evento deformacional posterior à colocação do corpo. 

 

Métodos 
 
 

A amostragem e coleta de dados estruturais (foliação, bandamento composicional) ocorreu 

na porção central (Complexo Niquelândia e Serra dos Broges) de aproximadamente 21 km, nos 

quais 42 afloramentos foram visitados. Foram selecionadas 35 amostras para descrição 

petrográfica e dentre elas, 10 foram analisadas via MEV-EBSD.  As amostras foram cortadas 
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paralelas ao plano XZ do elipsóide de deformação finita, usando a direção de estiramento como 

critério quando possível. Para análise detalhada, as amostras foram polidas em pasta de diamante 

(1 e 0.25 μm), seguida de sílica coloidal. 

As análises de EBSD foram realizadas em microscópio Tescan Mira3 LM field emission 

gun SEM, equipado com Oxford-HKL EBSD detector e Aztec software. As condições 

operacionais foram: 20 kV accelerating voltage, 15 mm of working distance, 70° specimen tilt, and 

a step-size ranging from 1.5 (detail map) to 10 μm (whole section maps). Os dados foram tratados 

utilizando a toolbox MTEX Matlab™ (Hielscher & Schaeben, 2008) na versão 5.1 (ou superior). 

A pole figures (PF) foram calculadas com base na orientation distribution functions (ODF) usando 

10° halfwidth (Hielscher & Schaeben, 2008). O índice textural (M), histogramas de tamanho de 

grãos e misorientation, mapas de phase e Euler também foram gerados. A rotina de limpeza dos 

dados de EBSD considerando tamanho de grão mínimo de 10 μm de indexação e desvio angular 

médio de 1.2° como máximo. 

 
 
Resultados 

 
 

Os complexos Serra dos Borges (CSB) e Niquelândia (CN) são formados por unidades 

cíclicas, paralelas ou subparalelas, com direção NNE-SSW e mergulho variando entre 40 e 60 ° 

para oeste. Além da divisão clássica em CN e CSB, que envolve dados litogeoquímicos e 

geocronológicos (e.g. Ferreira Filho et al., 2010; Giovanardi et al., 2018), em campo, é possível 

mapear zonas dentro do CN de acordo com a proporção de plagioclásio, piroxênio e olivina (Fig. 

1). Aqui subdivide-se o CN, de leste para oeste, em Lower Zones (LZ), contendo uma porção 

granulítica máfica basal (mafic zone) que grada para meta-peridotitos intercalados a piroxenitos 

(ultramafic zone) e Upper Zone (UZ), formada por meta-gabros, meta-gabronorito, meta- 

piroxenitos, meta-anortositos. O CSB é formado por rochas leucogabróicas, gabros, olivina-gabros 

e troctolitos. 

Indícios deformacionais e de metamorfismo são heterogêneos ao longo dos complexos, 

sendo mais perceptíveis na LZ, por influência da zona de cisalhamento Rio Maranhão (ZCRM) e 

no contato entre CN e o CSB. Pequenas falhas de cinemática dextral são percebidas ao longo da 

UZ, com remobilização de minerais máficos (N5, Fig. 1). Em termos estruturais, bandamento 
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composicional é notável pela alternância de camadas ricas em plagioclásios e piroxênios, sendo 

marcante por todo CN e menos comum no CSB. Zonas milonitizadas são restritas aos contatos 

dos complexos. A foliação milonítica tem direção preferencial N10E e mergulho variando entre 

50° e 62° NW. 
 
 
 
 

 
Figure 1- Seção geológica ao longo dos Complexos Serra dos Borges e Niquelândia ressaltando os pontos 
amostrados. Modificado de Ferreira Filho et al. (2010). 

 
 
3.1. Análise microestrutural 

 
 

Em uma visão geral acerca das microestruturas ao longo dos corpos fica evidente que além 

da variação composicional, ocorre também a discrepância em relação ao tamanho e forma das 

fases (Fig. 2). 
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À oeste, no CSB (amostra 28) grãos médios a finos de plagioclásio granoblásticos estão 

intercalados às camadas de hornblenda e clinopiroxênio, ambos com maior variação do tamanho 

do grão e por vezes alongados (Fig.2 a), classificadas como meta-gabros. 

A porção central do CN, Upper Zone (UZ) possui maior extensão e heterogeneidades do 

CN (Fig. 2 b). No contato entre CSB e CN (amostra 25) percebe-se aumento da porcentagem de 

hornblenda e o plagioclásio torna-se inequigranular, ligeiramente recristalizado, e contatos 

serrilhados em estrutura protomilonítica. Ainda próximo ao contato, marcando a zona de transição 

(amostras N7 e N7b), plagioclásio e anfibólio exibem microestrutura granonematoblástica, embora 

a porcentagem de plagioclásio na porção analisada seja menor que 20% do total. Aqui, a 

hornblenda apresenta forte orientação de forma, embora perceba-se discreta variação no tamanho 

do grão. Em N7b, percebe-se aumento da concentração de piroxênio e epidoto. Neste caso, N7 e 

N7b foram interpretadas como anfibolitos. 

Afastando-se do contato (amostra N1), percebe-se novamente heterogeneidade no tamanho 

do grão, marcado pela presença de plagioclásio + clinopiroxênio + ortopiroxênio, sem presença de 

anfibólio. A amostra pode ser classificada como meta-gabronorito também contendo estrutura 

protomilonítica. 

A Zona Máfica, (N3 e N4) são compostas por plagioclásio + cilnopiroxênio e em menor 

quantidade ortopiroxênio e titanita (Fig 2 c). Microestruturas típicas de deformação no estado 

sólido, tais como presença de subgrãos em porfiroclastos de plagioclásio enstatita e diopsído. 

Enquanto os piroxênios exibem alta razão axial, em plagioclásios há predomínio de contato 

granoblásticos. As amostras foram classificadas com milonitos. 

Para uma primeira análise em relação à quantificação da deformação, o M index e o 

tamanho dos grãos das fases principais está ilustrado na Fig. 2. O plagioclásio mantém um índice 

baixo, exceto em N28 (M = 0,061) e N7b (M=0,029). Nas amostras que contêm significativo valor 

de clinopiroxênio, o valor do M-index fica entre 0,02 e 0,06, sendo considerado alto. Ortopiroxênio 

apresenta M-index ligeiramente mais baixo que clinopiroxênio, quando em proporções 

semelhantes (N3 e N4) e maior quando é dominante (N7b e N1). A hornblenda mantém M-index 

alto, sendo acentuado nas amostras N7 e N7b. 



68 
 

 
 

 

Figure 2 – Diferenças microestruturais entre as amostras do Complexo Serra dos Borges (a) e Complexo Niquelânida 
– Upper Zone (b) e Lower Zone (c). Representação do mapa de fases de cada amostra analisada, bem como a variação 
do tramanho de grão e indice textural (M index) (d). 
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3.2. Análise textural 

 
 

A análise textural baseou-se da variação da orientação cristalográfica das principais fases 

- plagioclásio, piroxênios e anfibólio - ao longo da seção. Para tanto, observou-se a quantidade de 

grãos de cada fase, optando pela figura de polo discreta ou por múltiplos de distribuição 

uniforme. Adicionalmente, foram plotados mapas e perfis de misorientation para avaliar a presença 

de subgrãos e grão rescristalizados. 

 
3.2.1 Plagioclásio 

 
 

As figuras de polo do plagioclásio foram agrupadas em (a) CSB (amostra N28, Fig. 3 a); 

(b) CN- Upper Zone (amostras N25 e N1, Fig. 3 b.1); e (c) CN- Lower Zone (amostra N3 e N4, 

Fig. 3 b.2) e estão apresentadas na Fig. 3. 

O plagioclásio no CSB (amostra N28, Fig. 3 a) não apresenta orientação cristalográfica 

preferencial, embora haja discreta concentração dos polos do plano (010) paralelo à direção Z. 

Percebe-se também, que (100) em baixo ângulo em relação ao polo da foliação, em sentido dextral. 

Já em CN, UZ e LZ as orientações são bem distintas (Fig. 3 b). Na UZ, as amostras N25 

e N21 apresentam significativa variação do tamanho de grãos de plagioclásio, o que possibilitou a 

avaliação de porfiroclastos (pontos vermelhos) e recristalizados, de acordo com o tamanho do 

grão. Em ambas, percebe-se concentração dos polos de (010) paralelo à Z, enquanto (001) forma 

alto ângulo em relação à X. Os polos de (100) por sua vez apresentam comportamento distintos. 

Enquanto em N25 percebe-se concentração em máximo próximo a X, em N1 observa-se máximos 

próximos a Y. 

Na LZ, o plagioclásio nas amostras N3 e N4 (Fig. 3 b.2) apresenta comportamento bastante 

semelhante. Há uma forte concentração de polos de (010) paralelo ao polo da foliação (direção Z), 

enquanto (100) distribui-se ao longo de XY. Em ambas as amostras (001) também se posiciona 

próximo a Z, embora perceba-se discreta concentração paralela à X, mais acentuada em N4. 
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Figure 3- Orientação cristalográfica preferencial de plagioclásio ao longo do Complexo Serra dos Borges (amostra 
28), Complexo Niquelânida – Upeer Zone (amostras N25 e N 1) e Lower Zone ( amostras N3 e N4). As figuras de 
polo foram plotadas no hemisfério inferior, 1ppg. Os pontos vermelhos representam a orientação dos porfiroclastos 
(amostras N25 e N21). 

 
 

Os mapas de misorientation (Fig. 4) mostram que na Upper Zona, principalmete próximo 

ao contao (N 25) os porfiroclastos de plagioclásio frequentemente apresentam zoneamento interno, 

com ângulo de misorientation entre 6 e 10°. No CSB (N28) e LZ (N3) a existência de tais limites 

é menos frequente (Fig. 4 a e b.1). Os histogramas de misorientation na três porções exibem alta 

porcentagem de ângulos à 180° (Fig. 4), associada a macla comun em plagioclásio. No Complexo 

Niquelândia, nota-se também discreta concentração de ângulos entre 20 e 30°, paralelos ao eixo 

[100]. 
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Figure 4 – Mapa (mis2mean), histograma de ângulos e eixos de misorientaion. Em (a) tem-se um corte do mapada da 
amostra N28, do Complexo Serra dos Borges, e concnetração dos eixos entre 160° e 180°. Em (b), as amostras do 
Complexo Niquelândia e distribuição de eixos menores que 30°. 

 
 
3.2.2 Piroxênio 

 
 

A textura de clino e ortopiroxênios foi avaliada apenas no CN, nas zonas LZ e UZ, uma 

vez que a amostra do CSB analisada não apresentou quantidade significativa dessa fase. Na UZ, a 

amostra 7b e N1 são as que contém maior porcentagem de clino e ortopiroxênio, respectivamente 

(Fig. 5 a, b), enquanto na LZ ambas as amostras dispõem quantidades significativas de cpx e opx 

(Fig. 5 c). Por esse motivo, a comparação textural entre cpx da UZ e LZ baseia-se nas amostras 

7b, N3 e N4 (Fig. 5 a.2, c.4 e c.5), enquanto que para o opx utilizou-se as amostras N1, N2 e n3 

(Fig. 4 b.2, c.6 e c.7). 

Em ambas as zonas de CN, o clinopiroxênio exibe orientação de (100) próximo a Z e {001} 

paralelo à direção X (Fig. 5 a.2, c.4 e c.5). Em N7b, percebe-se orientação que a direção X orienta- 
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se entre os planos (010) e (001) (Fig. 5 a.1). Para a LZ, uma forte orientação de (010) em relação 

a X é percebida principalmente dos grãos mais alongados, enquanto (100) orienta-se 

preferencialmente em grãos de baixa razão axial (Fig. 5 c.1) 

O ortopiroxênio exibe comportamento semelhante ao clinopiroxênio com orientação dos 

polos do plano {100} paralelo ao polo da foliação em todas as amostras (Fig. 5 b.2, c.6 e c.7). 

Na UZ, a amostra N1 exibe os polos de {001} ao longo de ZY (Fig. 5 b.2), ao contrário do que 

ocorre nas demais amostras, cuja orientação está próxima a X (Fig. 5 c.6 e c.7). 

 
Figure 5 - Análise textural de clino e ortopiroxênio ao longo do Complexo Niquelânida – Upper Zone (amostras 7b e 
N1) e Lower Zona (amostras N3 e N4). As fases analisadas estão destacadas nos mapas de fase e ipf-map 
correspondentes. As figuras de polo foram plotadas no hemisfério inferior, 1 ppg. 

 
Os mapas de misorientaion (mis2mean) de clinopiroxênio mostram que o zoneamento 

interno é mais frequente na LZ (Fig. 6 a). Os histogramas evidenciam a presença de ângulos entre 

20° e 30° tanto na UZ quanto na LZ, entetanto na LZ (amostra N7b; Fig. 6 a.1) concentram-se 

paralelo ao eixo [001] enquanto na UZ estão distribuidos. O ortopiroxênio por sua vez apresenta 

distribuição regular ao longo das zonas, com alta frequência de ângulos menores que 30° paralelos 

ao eixo [010]. 
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Figure 6 – Mapas (mis2mean), histogramas e eixos de misorientation de clinopiroxênio (a) e orotopiroxênio (b) ao 
logo do Complexo Niquelândia. 

 
 
3.2.3. Anfibólio 

 
 

A análise textural de anfibólio (hornblenda) se deu a partir da comparação entre CSB (Fig. 

5 a) e UZ do CN (Fig. 7 b e c), a partir dos mapas de orientação em relação à X, figuras de polo e 

figuras de polo inversas. 

A amostra N28, CSB (Fig. 7 a) apresenta anfibólio fortemente orientado. Fica evidente a 

orientação de (100) paralelo a Z e guirlandas em (001) e (001) (Fig. 7 a) e com grãos alongados 

segundo (001). 

Na UZ, as três amostras analisadas (N 25, N 7 e n7b) mantém a orientação semelhante à 

descrita em relação ao CSB. Os grãos da amostra N25 apresentam menor razão axial que as 

demais, com tendência de (001) paralelo a X (Fig. 7 b.1, b.2 e b.3). Em N7 e n7b observa-se que 

os polos de (100) encontram-se paralelos ao polo da foliação (Fig. 7 c.2 e d.2), enquanto (010) e 

(001) variam a orientação de acordo com a o tamanho do grão. A direção X paraleliza em relação 

a (001) apenas nos grãos menores, enquanto os maiores se aproximam de (010) (Fig 7 c.1 e d.1). 
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Figure 7 - Análise textural em hornblenda no Complexo Serra dos Borges (N25) e Complexo Niquelânda – Upper 
Zone (amostra N 7 e N7b). 

 
 
Discussões 

 
 

O CMU apresenta evolução textural complexa e heterogênea ao longo da porção central, 

formada pelos CSB e CN. O CSB apresenta poucos indícios de deformação, embora 

metamorfismo esteja presente. O CN foi subdividido em unidades superior (UZ) e inferior (LZ), 

de acordo com a composição. Na UZ, ressaltam-se a presença de hornblenda e diminuição de 

tamanho do grão no contato CSB. Na LZ, indícios macroscópios da deformação são bandamento 

composicional e redução de tamanho dos grãos. Bandamento composicional por si só não é indício 

de deformação. Microestruturas de deformação são extinção ondulante, formação de subgrão. 

Redução de grão é causado pela recristalização dinâmica, que não é um mecanismo de deformação 

e sim de recuperação. 

A textura do plagioclásio em CSB e ao longo de CN apresentam comportamento típico 

desta fase, na qual o plano (010) orienta-se paralelo ao polo da foliação (Fig. 3). Tal textura pode 

ser consequência tanto dos processos deformacionais quanto orientação magmática (Lapworth et 
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al., 2001, Satukawa et al., 2013). Além disso, o índice textural M próximo de 0,001 (Fig. 2) é 

considerado baixo dificultando a interpretação dos processos que geraram tal orientação (e.g. 

Miranda et al., 2016). Nesse cenário, dois postos-chave devem ser analisados cuidadosamente: 

indícios de deformação intracristalina e forma do grão. 

Na UZ, os grãos maiores apresentam ângulo de misorientation próximo de 10° (Fig. 4), 

sugerindo a geração de subgrãos (Kruse et al., 2001). Além disso, a variação do tamanho do grão, 

contatos serrilhados (Fig. 2) e a formação de máximos (Fig.3 b.1) em (100) indica que o processo 

é devido um campo de stress posterior característicos da textura Tipo P (Satskawa et al., 2013). 

Na LZ, a textura poderia ser interpretada com a Axial-b (Fig 2 b.2), que indica a 

predominância de processos magmáticos (Satskawa et al., 2013). Entretanto, os grãos são 

equidimensionais e alongados bem como a distribuição de ângulos e eixos de misorientaion (Fig. 

4) também sugerem processos de deformação intracristalina. Em uma primeira visão, os processos 

sensíveis ao tamanho do grão, como DisGBS são atribuídos aos agregados com ‘fraca’ textura e 

grãos menores que 10 μm (Svahnberg & Piazolo, 2010, Miranda et al., 2016, Soda et al., 2019, 

Taufner et al, 2021), em um processo no qual profiroclastos são geralmente preservados (Warren 

& Hirth, 2006). Contudo, a de (001) próximo a Z, somado à persistencia dos processos 

intracristalinos sugerem que se trata de um processo de transição do plano de deslizamento de 

(010) para (001), ambos em direção a [100], característico de dislocation creep em altas 

temperaruras (Díaz-Azpiroz et al., 2011). 

A esse ponto, interpreta-se que plagioclásios provenientes de CN são deformados no estado 

sólido, acomodando a deformação por dislocation creep. Contudo, não se pode descartar que, 

embora o processo ocorra no estado sólido, algum fluxo magmático anterior possa favorecer a 

orientação (Satskawa et al., 2013). Outro ponto observado é que apesar de em ambas as zonas o 

mesmo mecanismo atuar, na UZ ativa-se o deslizamento pelo sistema (010)[100], enquanto na LZ 

há combinação de (010)[100] e (001)[100], resultando em uma textura mais ‘fraca’. 

Em relação ao piroxênio (Fig. 5), tanto para clino quanto para o ortpiroxênio, o 

deslizamento em (100) é comum (Mercier, 1985; Bascou, 2002; Jung et al, 2010 Kogure, 2014, 

Ko & Jung, 2015). Em nenhuma amostra há orientação sugestiva de processos magmáticos (Jung 

et al., 2008). Além disso, diferença de orientação de (010) na proximidade ao eixo Y na LZ (Fig. 

5 b) sugerem textura tipo AC, enquanto a UP pode ser classificada como Tipo AB (Jung et al., 

2017). Ambas as texturas são formadas por dislocation creep ao longo de (100) em altas 



76 
 

 
 

temperaturas (T>800°C), todavia a textura cristalográfica do tipo AC sugere maior condições de 

pressão envolvida (Jung et al., 2010; Jung, 2017). 

O anfibólio é a fase que melhor permite interpretar a variação dos processos 

deformacionais entre CSB e a UZ do CN (Fig. 6). Em ambos, há uma forte orientação 

preferencial de polos de planos {100} paralelo a Z. A configuração apresentada no CSB, na qual 

ocorre paralelismo de polos de {010} em relação a Y pode ser interpretada como textura Tipo I 

(Ko & Jung, 2015). Na UZ, há duas orientações a serem consideradas. Os grãos maiores em 7 e 

7b (Fig. 6) apresentam configuração semelhante aos anfibólios do CSB, enquanto os grãos 

menores foram a textura Tipo III (Ko & Jung, 2015). Contudo, ao analisar anfibólios, devemos 

separar a orientação proveniente de deformação no estado sólido, cuja orientação cristalográfica é 

produto do deslizamento de discordâncias (dislocation glide) por processo de difusão via úmida 

(e.g. Imon Okudaira & Kanagawa, 2004). Novamente, o acúmulo de deformação intracristalina 

se torna essencial na interpretação dos mecanismos. Neset caso, é possível sugerir que o anfibólio 

tenha passado por deformação a uma temperatura mínima de 480 °C (Ko & Jung, 2015). 

Ao comparar todos os pontos apresentados e voltando a questão central, é possível inferir 

que a deformação é heterogênea ao longo de CN, com a atuação de mecanismos de fluência por 

deslocação através de diferentes sistemas de deslizamento de ambos, plagiolcásio e piroxênio. A 

LZ apresenta indícios de deformação em T e P mais altas e associável à colocação da zona de 

cisalhamento Rio Maranhão (Del’Rey et al, 2008, Giovanardi et al, 2017), mas a UZ também se 

encontra deformada no estado sólido. Ao analisarmos CSB, vemos que o plagioclásio em CN não 

apresenta indícios de deformação, enquanto que o anfibólio sim. Uma interpretação para esse fato 

é que os grãos de plagioclásio cresceram e obliteraram indícios deformacionais durante algum 

evento termal e de baixa pressão posterior. 

Considerando os modelos propostos previamente: i) Modelo de uma intrusão, 

considerando deformação sin-magmática (Correia et al., 2012; Giovanardi et al., 2017) e; ii) 

Modelo de duas intrusões: formação da foliação em evento tardio (Ferreira Filho et al., 2010), os 

resultados aqui apresentados são compatíveis com o modelo de duas intrusões para evolução do 

TGSC. 

 

Conclusões 
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A evolução estrutural dos complexos Serra dos Borges (CSB) e Niquelândia (CN), porção 

central do Tonian Goiás Stratiform Complex (TGSC), tem sido discutido na literatura com base 

principalmente em sua assinatura geoquímica e geocronológica (Ferreira Filho et al., 2010; Correia 

et al., 2012; Giovanardi et al., 2017). A análise textural aqui apresentada forneceu importantes 

indícios acerca dos mecanismos de deformação e consequente evolução geológica do TGSC. 

A paritir da análise textural em plagioclásio, piroxênio e anfibólio é possível inferir que a 

deformação ao longo de CSB e CN é heterogênea e ocorre principaçmente a partir da ativação de 

sistemas de deslizamento via dislocation creep. 
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6 CONSIDERAÇÕES FINAIS 

 
 

O estudo apresentou análise das microestruturas e texturas em rochas máficas de porções 

do Tonian Goias Stratiform Complex. A partir de amostras dos Complexo Barro Alto, Serra dos 

Borges e Niquelândia foram gerados dados de orientação cristalográfica preferencial de 

plagioclásio, piroxênio e anfibólio, que contribuiram para compreender que a deformação é 

heterogênea ao longo do corpo e ocorre principalmente por mecanismos de deformação no estado 

sólido. 

A comparação textural entre milonitos máficos e metagabronoritos da poção basal do 

Complexo Barro Alto – parte sul do TGSC- revelou que porfiroclastos de plagioclásio e piroxênio 

deformam por dislocation creep, enquanto a matriz recristalizada é fina o suficiente para a ativação 

de mecanismos sensíveis ao tamanho do grão. Conclui-se também que os mecanismos de rotação 

ao longo da borda do grão influenciaram significativamente o comportamento anisotrópico do 

meio. 

A porção central do TCSC foi estudada com base em metagabro do Complexo Serra dos 

Borges; anfibolitos e meta-gabronorito portomiloníticos da Upper Zone do Complexo Niquelândia 

e; milonitos da Lower Zone do Complexo Niquelândia. O estudo da orientação cristalográfica de 

plagioclásio, piroxênio e anfibólio mostrou que, apesar da deformação ser mais intensa na parte 

basal do Complexo Niquelândia, por influência da Zona de Cisalhamento Rio Maranhão, a Upper 

Zone também mostra deformação por fluência de deslocação. 

Conclui-se que os processos deformacionais ao longo do TGSC variam não só entre os 

corpos, mas internamente entre as zonas. A ativação de mecanismos de fluência por deslocação 

em plagioclásio, tanto no Complexo Barro Alto quanto no Complexo Niquelânida, sugerem que 

ambos os corpos passaram por processos deformacional em estado sólido, posterior à intrusão do 

corpo. 


