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RESUMO

Quartzitos e metacarbonato milonitos do Supergrupo Espinhaco e Grupo
Bambui, respectivamente, registram deformacgado ductil na crosta superior, e 0s
mecanismos pelos quais essas rochas se deformaram ainda ¢é incerto. Os quartzitos
do Supergrupo Espinhago sobrepdem-se aos metacarbonatos do Grupo Bambui por
falhas de empurrdo e definem um contato tectdbnico com a estratigrafia invertida.
Observacdes de campo, analise microestrutural, e dados texturais de quartzo e calcita
pertencentes a estas unidades sugerem que a deformacido se comportou de forma
heterogénea. Os quartzitos acomodaram a deformac¢ao por mecanismos de fluxo de
dissolucao-precipitacdo com pouca contribuicao de plasticidade intracristalina. Os
metacarbonatos, contudo, mostram que a deformacdo foi particionada, e que o
controle foi exercido pelo tamanho dos graos, presenca de fases secundarias e
quantidade da deformacé&o. Em dominios de grao grossos, a calcita se deforma por
plasticidade intracristalina. Geminagao mecanica com migracao de bordas de maclas
€ comumente encontrada em regides menos deformadas. Essas microestruturas
produzem maxima com o0 eixo-c da calcita obliquol a foliagdo macroscopica,
rotacioado contra o transporte tectdnico, em direcdo ao eixo de compressao maximo.
Em regides relativamente mais deformadas, a calcita se deforma pela combinacao de
deslizamento em (c)<a> e geminagdo mecanica nos planos e, recristalizagéo dinédmica
por migracao de borda de grao. Os cristais grossos de quartzo nas unidades
metacarbonaticas menos deformadas se deformam por fluxo de dissolugao-
precipitacao produzindo um agrupamento do eixo-c paralelo a dire¢ao de estiramento
mineral (eixo-X do elipsoide de deformacéo finita), enquanto que nos dominios mais
deformados, o quartzo se deforma por deslizamento de borda de grao acomodado por
difusdo. Os graos pequenos de calcita e quartzo apresentam microestrutura e textura
muito similares entre si, independente do grau de deformacdo em que foram
submetidos. Nessas zonas, a deformacéo ocorre por deslizamento de borda de gréao
auxiliado por difusdo, o qual produz uma textura fraca e randdémica.

Palavras-chave: Quartzito. Metacarbonato. EBSD. Mecanismo de deformacéo.



ABSTRACT

Quartzites and metacarbonate mylonitic rocks from the Espinhag¢o Supergroup
and Bambui Group, respectively, reflect ductile deformation in the upper crust, and the
mechanisms by which these rocks deformed is still unknown. Field observations,
microstructural analyses, and textural data of quartz and calcite within these units
suggest heterogenous deformation. The overlying quartzite unit is mainly deformed by
dissolution-precipitation creep with minor contribution of intracrystalline plasticity. The
metacarbonates, however, show strain partitioning controlled by grain size, number of
other phases and finite strain. Coarse-grained calcite mainly deforms by intracrystalline
plasticity. Mechanical twinning with twin boundary migration is commonly found in
coarse-grained calcite in less deformed areas. The texture produces a c-axis maxima
oblique to the foliation normal and rotated against the shear sense towards the
maximum compression direction. In relatively more deformed regions, coarse-grained
calcite deforms by a combination of slip on (¢)<a> and e-twinning with recovery by
grain boundary migration. Coarse-grained quartz in the less deformed metacarbonates
deforms by dissolution-precipitation creep producing a c-axis maximum parallel to the
stretching lineation whereas in the strongly deformed domains, quartz deformation
occurs by diffusion-accommodated grain boundary sliding with a random texture. Small
grained calcite and quartz microstructure and texture are very similar regardless the
strain gradient. Deformation occurs mainly by diffusion-accommodated grain boundary
sliding showing a weak and random texture.

Key-words: Quartzite. Metacarbonate. EBSD. Deformation Mechanisms.
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1 INTRODUGAO GERAL E ORGANIZAGCAO DO TRABALHO

Este trabalho é o resultado final de pesquisa de mestrado desenvolvida no
Departamento de Geologia da Universidade Federal do Parana.

Cinco capitulos serao descritos aqui: no primeiro capitulo sera feito uma breve
introdugdo, destacando os objetivos e as justificativas da pesquisa, bem como uma
sintese da geologia estrutural da regiao.

O segundo capitulo € destinado a fundamentacéo tedrica com foco nos
mecanismos de deformacao e a evolu¢cao do conhecimento sobre os mecanismos de
deformacgao em cristais de calcita e quartzo.

No terceiro capitulo, as técnicas analiticas para as observacdoes de
microestruturas e texturas utilizados nesse trabalho serao brevemente apresentados.

No quarto capitulo serdo apresentados os resultados obtidos em forma de
artigo cientifico que sera submetido ao Journal of Structural Geology.

O capitulo cinco é reservado para as consideracodes finais.
1.1 INTRODUCAO

Calcita, dolomita e quartzo sé&o importantes minerais formadores de rochas
carbonaticas e quartzosas tais como marmores e quartzitos. Devido ao acumulo de
sedimentos carbonaticos e detriticos ocorrer amplamente em bacias sedimentares
marinhas, processos orogénicos posteriores comumente levam esses materiais a
sofrerem metamorfismo, remobilizacdo e alteraggo em seu quimismo,
consequentemente mudando suas caracteristicas mineraldgicas através de
processos hidrotermais.

Rochas carbonaticas sedimentares e metamorficas mostram caracteristicas
reologicas distintas em virtude de suas diferengas petrograficas/mineralogicas.
Processos geologicos secundarios podem gerar heterogeneidades que influenciam
na reologia das rochas. Por exemplo, o calcario Solnhofen e marmore Carrara tem
sido extensivamente estudado experimentalmente ao longo das ultimas décadas a fim
de se estabelecer o comportamento de rochas carbonaticas e o0s principais
mecanismos de deformacao em um ampla faixa de condi¢des relevantes a situagdes
geoldgicas (e.g. SCHMID et al., 1987; WALKER et al., 1990; RUTTER et al., 1994;
RUTTER, 1995).
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Desde meados do ultimo século varios estudos experimentais e observacoes
naturais em zonas de cisalhamento ducteis tém sido feitos a fim de avaliar o
comportamento reoloégico de rochas carbonaticas e quartiziticas, tendo como base,
sobretudo, analises microestruturais e texturais (orientacao cristalografica preferencial
(CPQ)) (DIETRICH e SONG, 1984; VAN DER PLUIJM, 1991; DE BRESSER e
SPIERS, 1993, 1997; BUSCH e VAN DER PLUIJM, 1995; BESTMANN et al., 2000;
BESTMANN e PRIOR, 2003; BARNHOORN et al., 2004; FAGHIH e SOLEIMANI,
2015; RAHL e SKEMER, 2016). A partir desses estudos, € possivel derivar os
mecanismos de deformacao plastico ativos e compreender 0s processos € variaveis
atuantes durante a deformacdo, bem como a cinematica dos movimentos que
produzem tais feicoes, provendo informagdes valiosas sobre a dinamica da litosfera,
sobretudo na crosta superior Bestmann et al. (2000).

Nesse contexto encontram-se as rochas quartziticas do Supergrupo
Espinhago e as rochas metacarbonaticas do Grupo Bambui, na regido da Serra do
Cipo, estado de Minas Gerais. Essas unidades metassedimentares, cujos sedimentos
precursores foram depositados durante o Meso- e Neoproterozoico, respectivamente,
passaram por deformacao associada a zonas de cisalhamento ruptil-ductil durante a
edificagao do Ordgeno Araguai, no neoproterozoico, gerando falhas de empurrao e o
confinamento das unidades metacarbonaticas entre rochas metaquartziticas

Embora a area de amostragem ja tenha sido alvo de estudos estruturais em
mesoescala (e.g. MAGALHAES, 1988, BACELLAR, 1989, UHLEIN, 1991), nada ainda
€ encontrado em termos de mecanismos de deformagao e texturas dos principais
minerais constituintes dessas unidades. Ademais, o confinamento das unidades
metacarbonaticas por falhas de empurrao favorece o desenvolvimento de um contexto
unico do ponto de vista geoldgico, uma vez que pressao confinante € uma variavel
importante no modelamento da deformacdo. Sendo assim, a caracterizacdo das
microestruturas e CPO’s podem funcionar como importante recurso no entendimento
dos processos deformacionais registrados nos minerais presentes nas unidades
guartziticas e metacarbonaticas selecionadas para essa pesquisa.

Dessa forma, os objetivos dessa contribui¢ao s&o: (1) prover uma descri¢ao
das microestruturas e texturas (orientacao cristalografica preferencial) das rochas
quartziticas e metacarbonaticas, com foco nos cristais de calcita, dolomita e quartzo;
(2) estabeler uma relacdo dos mecanismos de deformagdo com as principais
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microestruturas; (3) entender como o confinamento das unidades metacarbonaticas
responde a deformacgéo do ponto de vista reologico em fungdo dos mecanismos de
deformacgéo.

1.2 CONTEXTO GEOLOGICO

A area de estudo esta inserida na porcao meridional da Serra do Espinhaco,
na zona de transicao entre a borda sudeste do Craton Sao Francisco e a porcao
externa da Faixa Aracuai (ALMEIDA, 1977) (FIGURA 1). Esse limite compreende,
essencialmente, quartzitos do Supergrupo Espinhaco e metacarbonatos do Grupo
Bambui, nos quais registram um ciclo de sedimentacdo de ca. 1,3 Ga, desde o
Paleoproterozoico (1,8 Ga) até o Ediacarano (570 Ma), acumulados em uma bacia
intracontinetal do tipo rift-sag que grada para uma bacia do tipo foreland (ALKMIM et
al., 1996; PEDROSA-SOARES et al., 2001, 2007; ALKMIM et al., 2006; CHEMALE
JR. et al.,, 2012; ALKMIM e MARTINS-NETO, 2012; GUADAGNIN e CHEMALE JR.,
2015).

Na regiao estudada, o Supergrupo Espinhago € composto, basicamente, por
metassedimentos arenosos homogéneos com intercalagao de filitos (UHLEIN, 1982),
depositados em uma bacia intracontinental durante o Paleo- e Mesoproterozoico (1,8-
1,0 Ga) (CHEMALE JR., et al. 2012; ALKMIM e MARTINS-NETO, 2012; SANTOS et
al.,, 2013; GUADAGNIN e CHEMALE JR., 2015). Esses quartzitos afloram na
Cordilheira hombdnima, cuja geometria norte-sul constitui a principal feicdo topografica
da regido. Os metacarbonatos do Grupo Bambui, por outro lado, ocorrem a oeste da
Cordilheira do Espinhacgo, e sdo representados, essencialmente, por mudstone
dolomitico recristalizado, calcario dolomitico cristalino a impuro neomorfizado e
calcario cristalino impuro milonitico Tuller et al. (2010), depositados em uma bacia do
tipo foreland Heilbron et al. (2017). A idade de deposi¢do do Grupo Bambui ainda é
motivo de controvérsias, embora dados recentes apontam para uma possivel idade
em torno de 550 Ma. (WARREN et al., 2014).



13

FIGURA 1 - MAPA DO BRASIL (CANTO SUPERIOR ESQUERDO) E MAPA DE LOCALIZAGAO
DAS PRINCIPAIS UNIDADES QUE AFLORAM NA PORGAO SUL DO CRATON SAO FRANCISCO,
CUJOS LIMITES SAO BALIZADOS POR FAIXAS MOVEIS NEOPROTEROZOICAS. A CAIXA EM
VERMELHO INDICA A AREA DE ESTUDO. NOTAR QUE A AREA ESTA INSERIDA NA ZONA DE
INTERAGAO ENTRE A MARGEM LESTE DO CRATON COM A PARTE OESTE DO OROGENO
ARAGCUAI. CSF: CRATON SAO FRANCISCO. FA: FAIXA ARAGUAI.
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As rochas quartziticas e metacarbonaticas registram a deformacao
progressiva associada a formac¢ao do Orogeno Araguai durante o Ciclo Brasiliano
(700-450 Ma) (ALMEIDA et al., 1973), destacando-se zonas de cisalhamento ruptil-
ductil formadas por uma tectonica de escamas (DUSSIN, 1983; MAGALHAES, 1989).
Os quartzitos do Supergrupo Espinhaco, especialmente, representam um cinturéo de
cavalgamento e dobramento com vergéncia para oeste, em resposta a um campo de
esforgos contracionais de dire¢ao leste para oeste (PFLUG, 1965, 1968; DUSSIN et
al., 1984; UHLEIN et al., 1986; ALMEIDA ABREU, 1986). Dessa forma, a unidade

supracitada foi colocada sobre as rochas metacarbonaticas mais jovens do Grupo
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Bambui (Figura 2) (MARSHAK e ALKMIM, 1989; BACELLAR, 1989), representando,
assim, uma nitida inverséo estratigrafica. Alkmim et al., (2001, 2006) sugerem que
essa inversao é resultado dos campos de stresses distais liberados durante a
edificagao do Ordgeno Araguai, no final do Neoproterozoico. Como consequéncia, 0s
metacarbonatos estdo intensamente cisalhados e dobrados de forma recumbente,
além de apresentar dobras intrafoliais € complexas, em bainha, e linea¢cdo mineral E-
W, indicando transporte tectonico para oeste (BACELLAR, 1989; MARSHAK e
ALKMIM, 1989). O acamamento original tem sido quase completamente transposto
para uma foliacdo milonitica que é plano-axial as dobras recumbentes isoclinais
Marshak; Alkmim (1989). O grau de metamorfismo cresce progressivamente de oeste
para leste, atingindo facies xisto verde junto a Serra do Cipé (UHLEIN, 1991,
MAGALHAES, 1988; OLIVEIRA, 1989; SOUZA-FILHO, 1995).

FIGURA 2 PERFIL GEOLOGICO DA SEGAO LOCALIZADA NA FIGURA 1, CORTANDO AS
UNIDADES QUARTZITICAS DO SUPERGRUPO ESPINHAGO E OS METACARBONATOS DO
GRUPO BAMBUI. NOTAR AS FALHAS REVERSAS RESULTANDO NA INVERSAO
ESTRATIGRAFICA OBSERVADA NA REGIAO. PONTOS VERDES INDICAM OS
AFLORAMENTOS VISITADOS INDICADOS NA FIGURA 1. STEREONETS MOSTRAM OS POLOS
DA FOLIAGAO. N=NUMERO DE MEDIDAS.

Grupo Bambui | Supergrupo Espinhaco
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FONTE: Modificado de Marshak e Alkmim (1989); Oliveira et al. (1997).
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2 FUNDAMENTAGAO TEORICA
2.1. MECANISMOS DE DEFORMAGAO

O universo esta sempre em busca de estabilidade. As rochas (compostos
mineralicos), como parte do sistema universo, tendem a se manter nas suas formas
mais estaveis, ou seja, a energia interna se aproximando de zero. Quando sujeitas a
esforgcos, esses agregados minerais encontram diversos caminhos como forma de
atenuar o aumento da energia interna, por vezes, produzindo configuragdées unicas
que permitem desvendar as variaveis externas e internas envolvidas no processo de
deformacgdo. Esses caminhos sao classificados como mecanismos de deformacgéo
gue, nada mais sdo do que processos pelos quais rochas e minerais acomodam a
deformagdo imposta, gerando, muitas vezes, microestruturas cujas caracteristicas
intrinsecas fornecem informacdes valiosas sobre as condi¢cdes, dindmica e cinematica
de eventos tectdnicos. Os processos que podem operar na acomodacdo da
deformagdo plastica incluem transferéncia por difusdo de massa, plasticidade
cristalina, deslizamento de borda de grédo, bem como fratura e cataclase (KNIPE,
1989). O registro de microestruturas e seus mecanismos de deformacéo sao balizados
por variaveis fisico-quimicas do meio no qual a deformag¢ao ocorreu, incluindo
temperatura, pressao (confinante e cisalhante), taxa de deformacéao, presenca de
fluidos, mineralogia, e a textura da rocha (principalmente tamanho de gréo e
porosidade). A deformagdo natural quase sempre esta associada a regides
especificas na crosta, denominadas zonas de cisalhamento (e.g. RAMSAY e
GRAHAM, 1970; ALSOP e HOLDSWORTH, 2004; FOSSEN e CAVALCANTE, 2017).
O movimento nessas zonas pode ser consequéncia de processos rupteis —
cataclasticos -, e ducteis - deformacdo cristal-plastico e/ou processos difusivos -.
Idealmente, rochas associadas a zonas de cisalhamento s&o caracterizadas pela
reducédo do tamanho de graos relativos a seus protdlitos, por consequéncia de
processos de recristalizacdo dindmica (e.g. BESTMANN e PRIOR, 2003, STIPP,
2002a, 2002b).

Apesar da variacao das condi¢gdes da crosta — temperatura e pressao —
desempenharem um papel fundamental nos mecanismos de deformagao atuantes e
microestruturas resultantes, produzindo generalizagdes acerca dos estados ruptil e

ductil da litosfera, o comportamento mecanico dos minerais envolvidos na deformacao
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também deve ser considerado, além dos diversos fatores previamente mencionados.
Os diferentes minerais presentes em um agregado rochoso podem possuir diferentes
transigdes entre os comportamentos ruptil, semi-ruptil e ductil, logo, interagao entre os
minerais devem ser balizados como uma variavel independente (VAN DER PLUIJM e
MARSHAK, 2004). Com isso, temperaturas e profundidades especificas na crosta nao
devem ser usados de forma isolada na quantificagdo da transi¢éo dos estados ruptil,
semi-rutil e ductil.

Os mecanismos de deformacdo rupteis envolvem a quebra permanente de
ligacdes quimicas dos minerais presentes na rocha, gerando fraturas e/ou movimento
de fraturas preexistentes. Por esse motivo, rochas deformadas por processos
cataclasticos dificilmente apresentam anisotropia textural. Por outro lado,
comportamento ductil de agregados minerais resultam da movimentagao de defeitos
intracristalinos em resposta a uma tensao diferencial, produzindo deformacao
permanente sem perda de coesdao do material. Cristais deformados a temperaturas
inferiores a metade do ponto de fusdo geralmente acomodam o stress por
deslizamento de geminagdes (iwin glide) e de deslocag¢des (dislocation glide),
enquanto que dislocation climb e mecanismos de difusdo desempenham papel
fundamental em temperaturas relativamente mais elevadas Wenk et al. (1987). Os
mecanismos de fluéncia de deslocagoes (dislocation creep = climb + glide) ocorrem
em planos e dire¢des cristalograficas especificos do cristal, constituindo sistemas de
deslizamentos particulares cuja movimentacdo causa uma rotacdo do plano
cristalografico em detrimento de um sistema de coordenada externo, levando a
mudancgas na distribuigdo da orientacdo cristalografica do cristalito Wenk et al. (1987).
Nos topicos seguintes, serdo descritas as estruturas cristalograficas dos carbonatos
romboédricos calcita e dolomita, e do quartzo, bem como os sistemas de deslizamento

caracteristicos de cada mineral.
2.2. CALCITA

Calcita Ca(CO3) é um dos minerais de carbonato mais comuns em termos de
. . . . =2 .
volume, pertencendo ao sistema trigonal com grupo de simetria 3; e grupo espacial

R3c. A calcita ¢ um romboedro de face centrada (PHILLIPS, 1962; DEER et al., 1962),

contendo camadas alternadas de cation calcio (Ca?*) e anions carbonato (COs%),
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(Figura 3). Logo, pode ser relacionada a uma cela unitaria cubica distorcida de face
centrada, similar ao da halita (NaCl). Os grupos CO3 formam triangulos planares de
oxigénio com um atomo de carbono no centro. Os triangulos estdo orientados em um
plano normal ao eixo de inversao ternario e séo rotacionados 180° sobre esse eixo
em planos sucessivos (PATERSON, 1979, 1985). As celas romboédricas podem ser
indexadas de acordo com os eixos cristalograficos do romboedro ou com os eixos

hexagonais (com o eixo ¢ paralelo ao eixo de inversao).

FIGURA 3 CELA UNITARIA HEXAGONAL DA CALCITA SUPERIMPOSTA NA CELA
ROMBOEDRICA. NOTAR QUE O ORDENAMENTO DOS CATIONS CA+ ALTERNAM COM
PLANOS DE COs (CALCITA). OS GRUPOS CO3s* ORIENTAM-SE PERPENDICULAR AO EIXO C.

Calcita
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©— /e

Caélcio
e Carbono
@ Oxigénio

¥

-az
FONTE: Modificado de Lippmann (1973)

As primeiras publica¢des cientificas relacionadas a estrutura da calcita
tiveram como objetivo entender as suas propriedades Opticas para uso em lentes (ver
GIFFORD, 1902). Na mesma década, ADAMS e NICOLSON (1900) realizaram um

dos primeiros experimentos de deformac¢ao uniaxial em cristais de calcita em tubos de
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amostras do marmore Cdarrara submetidos a esforcos de cerca de 80MPa,
demonstrando que a deformacdo €& acomodada por processos de maclas
deformacionais e deslizamento das bordas de grdo, em temperatura ambiente, e
mudanga na forma dos graos, a temperatura de 300°C.

A partir do fim da década de trinta, trabalhos experimentais mais
aprofundados a fim de entender os mecanismos de deformacgao plastica em cristais
de calcita comeg¢aram a ganhar importancia, destacando-se as pesquisas de Griggs,
Turner e Heard. GRIGGS (1938) percebeu que a resisténcia da calcita € maior a
pressoes confinantes mais elevadas, quando submetidos a compressao uniaxial.
Outro resultado interessante foi a baixa ductilidade de cristais individuais de calcita
comparado a agregados monomineralicos. Isso pode indicar que uma quantidade
significativa da deformacéo é acomodada por movimentos entre graos.

Em um de seus trabalhos pioneiros, TURNER et al., (1954) descreveram uma
série de experimentos de compressao e extensao realizados em cristais de calcita em
diferentes orientacdes cristalograficas, a temperaturas e pressdes confinantes na
ordem de 20 a 400°C e 500 a 1000 MPa, respectivamente. Os resultados indicaram
que, além da formacdo de maclas mecanicas ao longo de e {1018}<4041>,
deslizamento em r {1014}<2021> provou ser também um importante sistema de
deslizamento em cristais de calcita. TURNER et al., (1964) e GRIGGS et al., (1960),
em experimentos a temperaturas entre 500 a 800°C sugeriram que o sistema de
deslizamento em f{1012}<0221> é um importante mecanismo de deformacao plastica
em altas temperaturas.

Trabalhos posteriores confirmaram a importancia das maclas de deformacao
em e e deslizamento em re fem cristais de calcita (KEITH e GILMAN ,1960; TURNER
e HEARD, 1965; BORG e HANDIN, 1967; PATERSON e TURNER, 1970; BRAILLON
et al.,, 1972, 1978; WEISS e TURNER, 1972; BRAILLON e SERUGHETTI, 1976;
SPIERS e WENK, 1980), além de sugerirem que deslizamento em c<a> também é
um importante mecanismo de deformacgao plastica em temperaturas relativamente
mais altas. Além dos sistemas descritos acima, ha ainda outros mecanismos
encontrados na literatura, embora menos comuns, por exemplo, deslizamento em {a}
(TURNER e HEARD, 1965; PETERSON e TURNER, 1970) e {m} (THOMAS e
RENSHAW, 1967). Logo, DE BRESSER e SPIERS (1997) propdem dois regimes de
deslizamento em cristais de calcita baseado na temperatura de ativagcado de tais

sistemas: um regime a baixa temperatura com desenvolvimento de macla mecanica
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em e, e deslizamento em r <2021> e em f <0221>, e um regime a alta temperatura
com deslizamento em r <2021>, f <0221> e c<a>. A temperatura de transicdo ocorre

aproximadamente a 400° sob taxa de deformagao de 10* a 10 s (Figura 4).

FIGURA 4 DIAGRAMA SIMPLIFICADO MOSTRANDO A DEPENDENCIA DA TEMPERATURA
EM RELAGAO A TENSAO DE CISALHAMENTO CRITICO (DO INGLES, CRITICAL
RESOLVED SHEAR STRESS OU CRSS) DOS PRINCIPAIS SISTEMAS DE DESLIZAMENTO
E MACLA MECANICA EM CRISTAIS DE CALCITA, SOB TAXA DE DEFORMAGCAO ENTRE
2X10* - 2X10"° S,
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FONTE: Modificado de DE BRESSER e SPIERS (1997)

O desenvolvimento de orientagdo cristalografica preferencial (referido aqui
como textura) elegantemente reflete os predominantes mecanismos de deformacao
em rochas deformadas experimentalmente. Contudo, a analise de textura se torna
mais complicada em tectonitos naturais pelo fato do desenvolvimento da textura ser
fortemente dependente da forma do elipsoide de deformacéo finita e da trajetoria da
deformacao (SCHMID, 1982). Ademais, calcita € muito susceptivel a annealing a
temperaturas elevadas. Experimentos laboratoriais em cristais de calcita sugerem que
a recristalizacdo por annealing comeca a temperaturas em torno de 500°C e que a
guantidade de cristais recristalizados depende da deformacao armazenada antes da
recristalizacéo (GRIGSS et al., 1960). Em condi¢des geologicas, contudo, é provavel

que a temperatura limite seja bem menor do que 500°C. Outro efeito importante do
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annealing é a produgao de microestruturas granoblasticas ou porfiroblasticas, tipicas
de marmores, bem como a geragao de texturas aleatorias com tragos da orientagéo
preferencial original. Os efeitos dessa recristalizagdo comegam a predominar dentro
da facies xisto verde em rochas calciticas. Logo, estudos relacionados aos
mecanismos de deformacdo com base na analise de microtrama sao limitados a
rochas deformadas em facies xisto verde (SCHMID, 1982).

Dissolugao por pressao — induc¢do da difusdo do material em meio ‘Umido’ em
resposta ao stress- também desempenha um papel fundamental na acomodacao da
deformagao em rochas carbonaticas (DURNEY, 1972; RAMSAY, 1981). Pelo fato da
dificuldade em induzir a ativacdo de tais mecanismos em condi¢des experimentais
devido a limitacdo na taxa de deformacao imposta e na distancia de transporte do
material, ha, ainda, poucos dados de laboratério que podem ser confiavelmente
comparados com observagdes de campo (SCHMID, 1982).

A investigacdo de microestruturas e texturas em rochas carbonaticas
deformadas naturalmente em zonas de cisalhamento podem permitir a extrapolacao
de resultados experimentais. Contudo, comparacoes diretas ainda sao raras (LEISS
e MOLLI, 2002). DIETRICH e SONG (1984), com objetivo de analisar as
microestruturas e texturas dos metacarbonatos das nappes Helvéticas, perceberam
gue o eixo-c da calcita tende a se orientar de forma paralela ao eixo de encurtamento
dos graos, logo, a textura pode ser relacionada ao eixo de encurtamento do elipsoide
de deformacdo incremental. Esses autores também perceberam a relacdo de
obliquidade entra a trama cristalografica e clivagem macroscopica como
consequéncia da rotagdo progressiva dos elementos associados a zona de
cisalhamento. Ou seja, uma boa relagdo espacial de campo na coleta de amostras
aliada a uma analise confiavel na orientagao cristalografica preferencial dos graos
desempenha papel fundamental na interpretacao de processos deformacionais.

O tamanho dos graos associado a temperatura do sistema durante a
deformacido também desempenha papel fundamental nos mecanismos de
deformacgdo atuantes e nas texturas geradas. Por exemplo, BERGER et al. (2016)
observaram que cristais com tamanho pequeno sao preferencialmente associados
com mecanismos de diffusion creep e fraco desenvolvimento de CPO, enquanto que
cristais maiores tendem a acomodar a deformacao por mecanismos de dislocation
creep gerando forte CPO. Resultados similares tem sido observado em cristais de

calcita, cuja progressiva recristalizacdo por rotagdo de subgrdo induz o



21

desenvolvimento de novos grédos menores, levando a ativagdo de processos de
diffusion creep, consequentemente obliterando as fabricas texturais previamente
geradas (BESTMANN e PRIOR, 2003).

2.3. QUARTZO

O quartzo (SiO2) pertence ao sistema trigonal, subclasse do sistema
hexagonal (KLEIN e DUTROW, 2007), possuindo 4 eixos cristalograficos: a1 = a2 = az
# ¢. Os eixos ‘a’ sdo coplanares e estdo orientados num angulo de 120° entre si,
enquanto que o eixo ‘¢’ € perpendicular ao plano dos eixos ‘@’ (SHELLEY, 1985). Seu
arranjo cristalino principal é formado por grupos tetraedros de SiOs, onde quatro
atomos de oxigénio rodeiam um atomo central de silica. Uma vez que cada oxigénio
compartilha dois tetraedros, a féormula do quartzo pode ser escrita como SiO2. A ampla
abundancia do quatzo em rochas da crosta terrestre, levou a ser um dos minerais mais
estudados em trabalhos envolvendo deformacdo (HIRTH e TULLIS, 1994).
Experimentos deformacionais envolvendo cristais de quartzo comecaram a ser
difundidos nos anos de 1930, quando (GRIGGS e BELL, 1938) tentaram deformar
plasticamente minerais de quartzo, produzindo extincdo ondulante. CARTER et al.
(1961) notaram o desenvolvimento de extingdo ondulante, bandas de deformacéo e
lamelas de deformagdo em graos de areias de quartzo. Esses resultados
demonstraram que tais estruturas sao formadas por deslizamento do plano basal do
quartzo em graos orientados de forma favoravel a deformagao, ou seja, onde a base
€ um plano de alto stress de cisalhamento. A partir dessas descobertas, pesquisas
experimentais extensivas comecgaram a serem difundidas a fim de se obter maior
conhecimento sobre os mecanismos de deformagao do quartzo.

TULLIS et al. (1973), pioneiramente, descreveram em detalhe as
microestruturas e a natureza das orientagdes cristalograficas preferenciais (CPO) de
cristais de quartzo produzidas por deformacdo plastica em uma variedade de
condicoes, revelando que temperatura e taxa de deformacdo sido importantes
parametros responsaveis pelo desenvolvimento dessa microfabrica. Os resultados
mostram que deformacdo heterogénea e lamelas de deformacgao se formaram em
temperaturas abaixo de 850 °C (ou 650° a taxas de deformacéo relativamente mais
baixas), e que recristalizacdo € ausente. Nessas condi¢cdes, uma concentracdo do

eixo ¢ do quartzo paralela ao eixo de compressdo maxima (c1) é observada. Por outro
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lado, em temperaturas mais altas ou taxas de deformacé&o mais baixa, os graos se
deformam por migracéo de borda de grao, se achatando progressivamente a partir do
aumento da deformacgao, produzindo lamelas deformacionais no plano basal e
prismatico, e uma orientagao do eixo ¢ em forma de guirlanda em torno de ;.
Experimentos de deformagdo em agregados de quartzo levaram HIRTH e
TULLIS (1992) a postular trés regimes de dislocation creep em fungéo da temperatura,
taxa de deformagdo e da quantidade de agua presente durante a deformacéo.
Microestruturas caracteristicas de cada regime ¢ atribuido principalmente a atividade
de diferentes mecanismos de recristalizacdo dinamica. De acordo com HIRTH e
TULLIS (1992), baixas temperaturas e taxa de deformacédo estdo associados a
processos do regime 1 em que a recristalizagdo dinédmica é resultado da migragao de
borda de grao (bulging), onde um cristal com relativamente baixa densidade de
discordancias migra em dire¢do ao grao vizinho, gerando um novo grao mais estavel.
A existéncia de bulging aparece na forma de pequenos novos graos, frequentemente
associados a micro-craks, em condicdes de baixa mobilidade das discordancias, baico
grau de plasticidade, o que dificulta a formagao de subgréos. O regime 2 é marcado
pelo aumento da temperatura ou diminuicdo da taxa de deformacao, resultando na
ativacdo do processo de dislocation climb, no qual a recristalizacao dinamica é
produzida pela progressiva rotacdo de subgraos. Logo, microestruturas
caracteristicas incluem subgraos, extingdo ondulante homogénea e lamelas de
deformacgao sub-basal. Progressiva rotagao de subgraos produz estruturas do tipo
nucleo-manto, caracteristica desse regime. No regime 3, 0 aumento da temperatura
ou diminuigdo da taxa de deformacéo, faz com que a migracéo do limite de gréos se
torne exclusivamente rapida na acomodacao da recristalizagdo dinamica, devido a
intensificacdo dos processos de dislocation climb. Microestruturas caracteristicas
incluem estruturas tipo nucleo-manto com subgrédos maiores do que encontrados no
regime 2 e contato de graos lobados, indicando que rotacédo de subgrao e migracao
de borda de grdo coexistem nesse regime. A temperatura influencia na rapidez dos
processos difusivos enquanto que a taxa de deformacao interfere no tempo de
atuacao dos mecanismos. Logo, o aumento da temperatura do regime 1 ao 3 reflete
num aumento da mobilidade de atomos no limite de graos. Ademais, a presenca de
agua contribui para a mudanga do fluxo de stress, afetando as condi¢cbes de

temperatura e as taxas de deformagao nos trés regimes.
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Em dois de seus trabalhos classicos, fundamentado nos trés regimes de
dislocation creep de HIRTH e TULLIS (1992), STIPP et al. (2002a, 2002b) propuseram
mecanismos de recristalizagdo dindmica dominantes em cristais de quartzo
deformados naturalmente, para cada um dos regimes: (1) recristalizacéo por bulging
(BLG) em temperaturas ~280 a ~400 °C; (2) recristalizagao por rotagdo de subgréo
(SGR) em temperaturas ~400 a ~500 °C; e (3) recristalizagéo por migracéo de borda
de grao (GBM) ~500 a ~700 °C (Figura 5). BLG responde ao regime 1 e a zona de
baixa temperatura do regime 2. A transi¢ao para mecanismod de SGR ocorre dentro
do regime 2, enquanto que a transi¢ao para GBM ocorre dentro do regime 3 (Figura
6). A atuacao desses trés mecanismos é resultado da interagao entre dois processos:

rotacéo de subgrao e migragao de borda de grao.

FIGURA 5 MICROESTRUTURAS CARACTERISTICAS DOS TRES MECANISMOS DE
RECRISTALIZAGCAO DINAMICA DO QUARTZO: A) TEMPERATURAS MAIS BAIXAS FAVORECEM
A RECRISTALIZAGCAO POR BULGING; B) RECRISTALIZAGAO POR ROTAGAO DE SUBGRAO, EM
TEMPERATURAS INTERMEDIARIAS E; C) EM ELEVADAS TEMPERATURAS, RECRISTALIZAGAO
POR MIGRACAO DE BORDA DE GRAO E MAIS PERVASIVA.

FONTE: Retirado de STIPP et al. (2002)

Heilbronner e Tullis (2006) estudaram agregados de quartzo deformados
experimentalmente no regime 3 de dislocation creep de Hirth e Tullis (1992),
abrangendo recristalizagdo dinédmica por SGR e GBM, sugerindo que ha uma
progressiva mudanga na orientacdo cristalografica preferencial dos eixos ¢ do quartzo
com o aumento da deformacao e do grau de recristalizagdo. Deformagdes mais baixas
favorecem o desenvolvimento de um maximo unico de concentragdo do eixo ¢ na
periferia (indicando deslizamento no plano basal <a>), enquanto que incrementos na
deformacdo favorecem deslizamento no plano romboédrico <a> e prismatico <a>,
desenvolvendo guirlandas obliquas a foliagao e, finalmente, com um maximo paralelo
ao eixo Y do elipsoide de deformagéo. Ao longo dessa sequéncia, a microtrama tende
a se rotacionar em direc&do ao sentido de cisalhamento. Stipp et al. (2002a) obtiveram
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FIGURA 6 DIAGRAMA ILUSTRANDO A RELACAO ENTRE TEMPERATURA E TAXA DE DEFORMACAO
NA RECRISTALIZACAO DINAMICA DO QUARTZO DEFORMADOS EXPERIMENTALMENTE E
NATURALMENTE. EM TAXAS DE DEFORMACOES MAIS BAIXAS E TEMPERATURAS
PROGRESSIVAMENTE MAIS ALTAS, TRES MICROESTRUTURAS DE AGREGADOS NATURAIS (STIPP
ET AL. 2002B) PODEM SER DISTINGUIDAS E CORRELACIONADAS COM OS REGIMES DE
DISLOCATION CREEP DE HIRTH E TULLIS (1992): RECRISTALIZACAO POR BULGING (BLG),
RECRISTALIZACAO POR ROTACAO DE SUBGRAO (SGR) E RECRISTALIZACAO POR MIGRACAO DE
BORDA DE GRAO (GBM).
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FONTE: Modificado de STIPP et al. (2002b)

resultados semelhantes com 0 aumento progressivo da temperatura, ativando, ainda,
deslizamento do prisma <a> em temperaturas superiores a 630 °C (Figura 7).

Dessa forma, uma vez conhecidos 0s mecanismos de recristalizacdo dinamica através
das microestruturas e do padrédo das orientagbes cristalograficas em rochas
miloniticas, variaveis como temperatura, taxa de deformacao, cinematica, podem ser
derivadas (Stipp et al. 2002a). Essas rela¢des tém sido extensamente estudadas nas
ultimas décadas (e.g. Okudaira et al. (1995), Takeshita et al. (1999), Stipp et al. (2002),
Trepmann e Stockhert (2003), Pennacchioni et al. (2010), Faghih e Soleimani (2015),
Rahl e Skemer (2016) permitindo extrapolar de forma mais confiavel os resultados
obtidos experimentalmente com deformag¢des em agregados naturais, embora cada
ambiente geoldgico possua sua peculiaridade que muitas vezes vao além do nosso

entendimento.
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FIGURA 7 SUMARIO ESQUEMATICO DA EVOLUGAO DAS FIGURAS DE POLO DO EIXO C DO
QUARTZO EM FUNGAO DA DEFORMAGAO E DA TEMPERATURA E DOS MECANISMOS DE
RECRISTALIZACAO DINAMICA DOMINANTES EM CADA INTERVALO. COM O AUMENTO DA

DEFORMAGAO E TEMPERATURA, HA UMA TENDENCIA DE AUMENTO NO VOLUME DE
GRAOS RECRISTALIZADOS COM FORTE DESENVOLVIMENTO DA TEXTURA E ORIENTAGAO
DA MICROTRAMA EM DIREGAO AO SENTIDO DE CISALHAMENTO. BLG: BULGING; SGR:
ROTAGAO DE SUBGRAO; GMB: MIGRAGCAO DE BORDA DE GRAO.
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FONTE: Modificado de HEILBRONNER e TULLIS (2006); STIPP et al. (2002).

3 METODOS DE ESTUDO

O desenvolvimento desse trabalho foi realizado a partir de uma abordagem
integrada do arcabougo microestrutural das rochas coletadas em campo, utilizando
um microscopio optico petrografico, e da analise textural (orientacéo cristalografica
preferencial — CPO) em um microscopio eletronico de varredura (MEV) utilizando a
técnica de difragao de elétrons retroespalhados (EBSD), a fim de se obter evidéncias
sobre 0s mecanismos de deformacado atuantes durante o evento deformacional. A
sistematica da coleta de amostras, preparagao de laminas delgadas, e principios
tedricos da técnica de EBSD-MEYV serdo abordadas neste capitulo.
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3.1 PREPARACAO DE AMOSTRAS

O objetivo da preparagao das amostras na técnica EBSD ¢ eliminar todos os
defeitos dentro da profundidade de penetracdo do feixe de elétrons (FYNN e
POWELL, 1979). Porisso, o EBSD constitui uma técnica altamente sensivel a defeitos
topograficos nas superficies das amostras, levando a seguir um correto procedimento
para o sucesso das analises.

Os primeiros procedimentos comecam nas etapas de campo onde as
amostras coletadas devem ser sistematicamente orientadas no espaco. A orientacéo
em campo segue o metodo de TURNER e WEISS (1963), onde o sistema de
referéncia X, Y, e Z ¢ utilizado, no qual X é paralelo a lineacdo de estiramento, Z
perpendicular a foliacdo da rocha, e Y perpendicular ao plano XZ. A se¢ao usualmente
observada € a XZ, de modo que a trama estrutural (foliagédo e lineamento mineral) do
afloramento coincida com a das amostras (Figura 8).

FIGURA 8 FIGURA ESQUEMATICA DE UM TiPICO AFLORAMENTO DE METACARBONATO DA

AREA DE ESTUDO E A SISTEMATICA DA COLETA DAS AMOSTRAS NO PLANO XZ DO
ELIPSOIDE DE DEFORMAGAO.

O modo de preparo das sec¢des delgadas € aquele convencionalmente

aplicado. O que diferencia o procedimento de preparacao para o EBSD ¢é o polimento
final abaixo de 0,25um. O acabamento ¢ dado por uma solucao de silica coloidal de
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20nm, em que, além do polimento fisico, ha ainda o ataque quimico removendo
qualquer irregularidade da superficie. Vale lembrar que o corte inicial da amostra deve
ser 0 menos agressivo possivel, para evitar qualquer remog¢ao de graos ou geragéo

de fraturas provocadas pelo corte grosseiro.
3.2 MICROSCOPIA OPTICA

A microscopia oOptica é aplicada em duas etapas importantes no estudo
proposto. Sob luz refletida pode-se avaliar a qualidade da superficie preparada para
o EBSD. Sob luz transmitida s&o feitas as observacdes microestruturais de rotina, tais
como identificacdo das fases minerais, relagdes microestruturais, capturas de

fotomicrografias e sele¢do de areas para analises de microscopia eletronica.

3.3 DIFRAGAO DE ELETRONS RETROESPALHADOS (EBSD) ACOPLADA AO
MICROSCOPIO ELETRONICO DE VARREDURA (MEV)

A técnica de Difragao de Elétrons Retroespalhados ou electron back-scattered
diffraction (EBSD) associada ao Microscopio Eletrénico de Varredura (MEV) consiste
na incidéncia de um feixe de elétrons de alta energia sobre uma amostra especifica,
cujo arranjo atdmico fortemente ordenado produzira o espalhamento desse feixe em
todas as dire¢des dentro da amostra. Os elétrons que interagem com os planos
cristalograficos e que satisfagcam a equacgao de Bragg (1) descrevem uma trajetoria
conica e logo sao imageadas em uma tela de fosforo na forma de linhas de difracéo
sub-paralelas (banda), preservando a energia de boa parte dos elétrons e mudando-
se somente suas dire¢oes (espalhamento elastico). Um conjunto de linhas de difragéo
forma o padrédo de elétrons retroespalhados (EBSP) ou padrdo Kikuchi, cuja
intersecgao corresponde a pontos mais claros e brilhantes no EBSP, representando
zona de eixo:

2dhk SING = n A (1)
onde dnk € 0 espaco interplanar para uma familia de plano, 6 representa o angulo de
incidéncia desviado relacionado ao efeito de um desses planos da rede, n é um
numero inteiro e refere-se a ordem de difracdo, e A € o comprimento de onda dos

elétrons. Os padrdes de Kikuchi sdo, portanto, projecées da geometria dos planos da
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rede de um cristal cuja difracdo da onda de elétrons segue o0 mesmo angulo de
incidéncia.

O espalhamento produzido pela interagdo onda-plano cristalografico forma um
‘cone duplo’ - Cone de Kossel - cujo eixo é perpendicular ao plano cristalografico. A
ocorréncia desse efeito duplo se da pelo fato da tela de fésforo registrar tanto os
elétrons, cuja energia € mantida apds a difragéo, quanto as ondas, nas quais perdem
sua energia durante o espalhamento. Desse modo, a linha média entre os cones
representa o plano cristalografico que difratou a onda. Com isso, cada par de cones
indicara, na tela fosforescente, uma banda de Kikuchi, que nada mais € do que a
representacdo do plano cristalografico orientado, com relagdes geométricas
interbandas equivalentes as exibidas pelo plano do cristal (Figura 9).

FIGURA 9 DESENHO ESQUEMATICO DA FORMAGCAO DOS CONES DUPLOS DE KOSSEL
ATRAVES DA DIFRAGAO DE FEIXES DE ELETRONS NOS PLANOS CRISTALOGRAFICOS DO
MINERAL, GERANDO OS PADROES DE KIKUCHI NA TELA FOSFORESCENTE DO EBSD.
NOTAR A INCLINAGAO DA AMOSTRA EM ~70° EM RELAGAO A HORIZONTAL.

feixe de elétrons
incidente

tela de fosforo

planos
cristalograficos (hkl)

cones de Kossel

EBSD
amostra
inclinada

Fonte: Modificado de MORALES et al. (2007).

Para que se obtenha um maior aproveitamento do retro espalhamento dos
elétrons e, consequentemente, sinais mais claros no EBSD, a amostra deve estar

polida adequadamente e inclinada entre 60 e 80° em relagdo a horizontal (Figura 9).
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Para amostras em que se deseja analisar as microestruturas, o angulo nao deve
exceder os 70°, pois, acima desse valor, a focalizacao do alvo fica comprometida.
Ademais, a resolucdo dos dados de EBSD ¢é também uma func¢do da voltagem dos
elétrons (spoft size), pois estes controlam a profundidade de penetragéo dos elétrons
na amostra (volume de ativacéo). Quanto menor o volume de ativagao ou spot size,
maior a resolugéo da imagem. Outro fator determinante na qualidade dos dados é o
polimento da superficie da amostra. A amostra deve ser preparada de modo que
gualquer defeito ou contaminacao presente dentro da profundidade de penetracio dos
elétrons seja removida. (~20nm). Problema de carregamento de elétrons na amostra
€ prontamente solucionado diminuindo-se a voltagem de aceleracéo do feixe de
elétrons e/ou revestindo as bordas da lamina com uma fita de cobre. No nosso caso,
somente o revestimento de cobre foi necessario. Além disso, estabeler um padrao de
coordenadas com transformacdes apropriadas entre a estrutura cristalina dos
minerais a serem analisados, a amostra, e o padrao de difracdo é fundamental para o
sucesso e confiabilidade dos dados adquiridos no EBSD Britton et al. (2016).

Para essa pesquisa, as orientagdes cristalograficas prerefencias foram
medidas através da técnica de difragdo de elétrons retroespalhados (EBSD) usando-
se um microscopio eletronico de varredura (MEV) modelo MIRA 3RM SCAN. As
ldaminas delgadas foram colocadas na camara do MEV em um angulo de 70° em
relacao a horizontal e com a lineagao mineral, paralela ao eixo-X do MEV. Os padroes
de elétrons retroespalhados foram adquiridos usando uma voltagem de aceleragéo de
15Kv e uma distancia de trabalho de 18-20 mm

Os dados de EBSD foram posteriormente analisados usando o conjunto de
aplicativos Channel da Oxford-HKL Instruments, onde as figuras de pdlo, figuras de

polo inversa, mapas de fase e misoriention foram gerados.
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4 RESULTADOS: DEFORMATION MECHANISMS IN QUARTZITE AND
METACARBONATE TECTONITES FROM THE SOUTHWESTERN ESPINHACO
RANGE-MG (BRAZIL)

Abstract

Quartzites and metacarbonate mylonitic rocks from the Espinhago Supergroup
and Bambui Group, respectively, record ductile deformation in the upper crust, and the
mechanisms by which these rocks deformed is still unknown. Field observations,
microstructural analyses, and textural data of quartz and calcite within these units
suggest heterogenous deformation. The overlying quartzite unit is mainly deformed by
dissolution-precipitation creep with minor contribution of intracrystalline plasticity. The
metacarbonates, however, show strain partitioning controlled by grain size, number of
other phases and finite strain. Coarse-grained calcite mainly deforms by intracrystalline
plasticity. Mechanical twinning with twin boundary migration is commonly found in
coarse-grained calcite in less deformed areas. The texture produces a c-axis maxima
oblique to the foliation normal and rotated against the shear sense towards the
maximum compression direction. In relatively more deformed regions, coarse-grained
calcite deforms by a combination of slip on (c)<a> and e-twinning with recovery by
grain boundary migration. Coarse-grained quartz in the less deformed metacarbonates
deforms by dissolution-precipitation creep producing a c-axis maximum parallel to the
stretching lineation whereas in the strongly deformed domains, quartz deformation
occurs by diffusion-accommodated grain boundary sliding with a random texture. Small
grained calcite and quartz microstructure and texture are very similar regardless the
strain gradient. Deformation occurs mainly by diffusion-accommodated grain boundary

sliding showing a weak and random texture.

4.1 INTRODUCTION

Calcite and quartz are important rock-forming minerals in the upper crust,
eventually recording intense ductile deformation and strain localization along shear
zones. Microstructural and textural analyzes (crystallographic preferred orientation
(CPO)) in experimental and natural ductile shear zones have extensely been
conducted to evaluate the rheological behavior of deformation in carbonate and quartz
rich rocks (e.g. DIETRICH AND SONG, 1984; VAN DER PLUIJM, 1991; DE BRESSER
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and SPIERS, 1997; BUSCH and VAN DER PLUIJM, 1995; BESTMANN et al., 2000;
BESTMANN and PRIOR, 2003; BARNHOORN et al., 2004; FAGHIH and SOLEIMANI,
2015; RAHL and SKEMER, 2016). These studies suggest that a wide range of
deformation mechanisms can simultaneously be activated in order to accommodate
the bulk strain required to localize deformation. For example, quartz aggregates often
deform by dislocation creep under greenschist facies conditions (e.g. BOUCHE/Z,
1977; LAW, 1990) producing a well-known CPO fabric (e.g. STIPP et al., 2002).
However, deformation in a fluid-rich environment at low temperatures may also
develop a quartz texture which is associated with stress controlled dissolution-
precipitation creep Hippertt (1994 e Lagoeiro et al. (2003 e Takeshita; Hara (1998).

Carbonate rocks in orogenic belts commonly undergo dynamic metamorphism
that lead to changes in their chemistry, mineral content, microstructures and texture.
As a result, the mechanical response to the imposed strees may change over time. For
example, quartzite and limestone recrystallize dynamically to smaller grain sizes at
temperatures from 250°C leading to superplastic flow (SCHMID et al., 1977;
ETHERIDGE and WILKIE, 1979; BEHRMANN, 1985; BESTMANN et al., 2000;
BESTMANN and PRIOR, 2003; ROGOWITZ et al., 2016). For calcitic rocks, SCHMID
et al. (1987) propose a variety of deformation conditions at which calcite changes
texture and microstructure with evolving deformation. However, experimentally
deformed marbles are not able to reproduce the range of deformation fabrics found in
natural examples because of the external complexity of the crust.

The quartzites from the Espinha¢o Supergroup and the metacarbonates from
the Bambui Group record intense brittle-ductile deformation associated with the
Brasiliano Orogeny during the Neoproterozoic. Since these rocks are mostly
comprised of quartz and calcite, assessing both their microstructural and textural
features may unreveal how deformation was accommodated during the main tectonic
event. Although the studied area has been subjected to macroscale structural studies
(e.g. MAGALHAES, 1988; BACELLAR, 1989; UHLEIN, 1991), nothing is yet to be
found in terms of deformation mechanisms and textures of the major minerals in these
units. In addition, the confinement of the metacarbonate rocks by thrust faults favors
the development of a unique context from the geological point of view, since confining
pressure is an important variable in rock deformation modelling.

Thus, this contribution aims: (1) to provide a description of the microstructures
and textures of the quartzite and metacarbonate rocks, focusing on calcite and quartz
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crystals; (2) to establish a relation of the deformation mechanisms with the main
microstructures; and (3) to understand how the confinement of the metacarbonate
units responds to deformation from a rheological point of view as a function of

deformation mechanisms.

4.2 GEOLOGICAL SETTING

The rocks analyzed in this study are from the Mesoproterozoic quarzites of the
Espinhago Supergroup and Neoproterozoic metacarbonates of the Bambui Group
located at the southern part of the S&o Francisco Craton (Figure 1). These rocks are
associated with regional brittle-ductile shear zones, in which mylonitic foliation dips
moderately to ESE and trend NNE-SSW. The quartzites define a roughly N-S chain
named Espinhaco Range that tectonically overburden the metacarbonates from the
Bambui Group, at the Sdo Francisco Basin (Figure 2). This boundary represents the
external zone of the Araguai Orogen and the southern S&o Francisco Craton.

The Espinhago Supergroup occur east of the Espinhago Range and is
composed of homogeneous sandstone metasediments with intercalation of phyllites
(UHLEIN, 1982) deposited in an intracontinental basin during the Paleo- and
Mesoproterozoic (1,8-1,0 Ga) (CHEMALE JR. et al., 2012; ALKMIM and MARTINS-
NETO, 2012; SANTOS et al., 2013; GUADAGNIN and CHEMALE Jr., 2015). The
Bambui Group lies west of the Espinha¢co Range and comprises recrystallized dolomite
mudstone, crystalline dolomite limestone and neomorphic impure crystalline limestone
(TULLER et al., 2010), deposited in a foreland-type basin. Bambui Group age is still
controversial, although recent data suggest deposition around 550 Ma (WARREN et
al., 2014).
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FIGURE 1 GEOLOGICAL MAP OF THE STUDIED AREA (MODIFIED FROM OLIVEIRA ET AL.
1997). SEE FIG. 2 FOR CROSS-SECTION. LOCATION OF THE VISITED OUTCROPS IS
INDICATED BY GREEN DOTS.
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Both quartzite and metacarbonate rocks record progressive deformation
related to the development of the Araguai Orogen during the Brasiliano Cycle (700-
450 Ma) (ALMEIDA, 1977), resulting in brittle-ductile shear zones associated to thrust
sheets (MAGALHAES, 1989). The Espinhago Supergroup represent a westbound
verging and thrust-fold belt (PFLUG, 1965, 1968; DUSSIN et al., 1984; HERRGESELL
and PFLUG, 1985; ALMEIDA ABREU et al., 1986; UHLEIN et al., 1986; HARTMANN,
1987), placed on the younger metacarbonate rocks of the Bambui Group (FIGURE 2)
(MARSHAK and ALKMIM, 1989; BACELLAR, 1989), thus representing a clear
stratigraphic inversion in response to distal east-west contractional deformation during
the development of the Aracuai Orogen at the end of the Neoproterozoic (ALKMIM et
al., 2001, 2006). As a consequence, the metacarbonates are intensely sheared and

recumbently folded with intrafoliate and complex folds. E-W stretching mineral lineation
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indicates westwards tectonic transport (BACELLAR, 1989; MARSHAK and ALKMIM,
1989). Ocasionally, the original bedding has been transposed into a milonitic foliation
which is axial planar to the recumbent isoclinal folds (MARSHAK and ALKMIM, 1989).
Both units have been metamorphosed at green schist facies (MAGALHAES, 1988;
OLIVEIRA, 1989; SOUZA-FILHO, 1995).

FIGURE 2 GEOLOGICAL CROSS-SECTION THROUGH THE ESPINHACO SUPERGROUP AND
BAMBUI GROUP SHOWING THE MAIN STRUCTURAL FEATURES. STEREONETS REPRESENT
POLES TO THE MACROSCOPIC FOLIATION IN EACH VISITED OUTCROP (GREEN DOTS).
N=NUMBER OF DATA ANALYZED (MODIFIED FROM OLIVEIRA ET AL. 1997; MARSHAK AND
ALKMIM 1989).
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4.3 METHODS

We used optical microscopy and electron backscatter diffraction technique
(EBSD) under a scanning electon microscope (SEM) on samples collected in a
transverse from east to west, cross-cutting shear zones which tectonically separate
the quartzite and metacarbonate units. Additionally, a chemical characterization of one
metacarbonate sample was performed using the energy-dispersive x-ray spectroscopy
(EDS) under a SEM.

Samples were cut parallel to the stretching lineation and perpendicular to the
foliation (XZ-plane of the strain ellipsoid). Thin sections were polished in conventional
way and finished with a colloidal silica lapping for thirty minutes. Additionally, the
metacarbonate thin section edges were coated with a copper tape to reduce electron
charging. EBSD data were acquired using a MIRA 3RM SCAN-SEM in the Lactec

Institute at the Federal University of Parana, Brazil, and then analysed through Oxford
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Instruments/HKL Channel 5 software. SEM conditions were set as following: thin
sections were placed in the scanning electron microscope (SEM) chamber at a 20° tilt
angle to the electron beam and the rock lineation parallel to the SEM X-axis. EBSD
patterns were acquired at an acceleration voltage of 15 kv, and a beam working
distance and current of 11 mm and 18 Na, respectively, collected as a series of maps
with a 3 um step size.

Seventeen thin sections (two from quartzite and fifteen from metacabornate)
were described under the petrographic microscope. Sample PSC 003 (quatzite) and
samples PSC 105 and PSC 204 (metacarbonates) were chosen for EBSD analysis
because they likely represent most the microsctrutures observed.

4.4 RESULTS

4.4.1 Field Observations

Quartzites

The quartzites are characterized by a well-developed cleavage defined by
concentrations of phyllosilicates and quartz trending NNW and dipping gently to ENE.
On the cleavage planes there is a well-defined stretching lineation. A macroscopically
striking feature of the quartzite is asymmetric quartz and phylossilicate vein boudins
with an internal S-C fabric indicating top to the west sense of shear (Figure 3a), which
is in accordance with the stretching lineation that suggest a tectonic transport towards
the craton. Bulk mineralogy is difficult to describe at the outcrop scale due to the fine-
grained nature of the grains.

Metacarbonates

The metacarbonates described here are found in two quarries, one located
near the contact with the quartzite unit, at the base of the Espinha¢co Range, and the
other one situated farther west, roughly 4 km away from the first quarry (Figure 2).
These two quarries show distinct features. The east quarry displays asymmetric folded
foliation planes with limbs dipping ENE and WNE. The foliation is marked by alternating
mica-rich and quartz-calcite-dolomite-rich layers. This variation is evident by the colors
of the bands. Recumbent. isoclinal and sheath folds are the dominant structures found
in this quarry. (Figure 3b). Milimetric shear zones are axial planar to assymetric folds
which dips ENE (Figure 3d). Pre- to sin-tectonic calcite and quartz veins are widely
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spread in the outcrops and mostly exhibit asymmetric and isoclinal recumbent folds
(Figure 3c).

The metacarbonate rocks located at the west quarry show a completely
transposed W-dipping mylonitic foliation (Figure 3e). Calcite and quartz veins are
folded in a way that their axial plane coincide with the mylonitc foliation and their axis
rotaded with the shear sense, coinciding with the stretching lineation. The stretching
lineation is defined by the alignment of phyllosilicates and calcite and quartz fibers on
the foliation planes and dips westwards.

4.4.2 Microstructures

Combined textural and microstructural data allow inference of the active
deformation mechanisms by comparing the data to experimental, natural or numerical
modelling results. As a result, activity of specific slip systems, recrystallization
mechanisms and other deformation mechanisms may be inferred from such studies.

The following microstructural descriptions will proceed from the quartzites to
the metacarbonates highlighting features in quartz and calcite crystals. Two domains
in the metacarbonates were distinguished: 1) a coarse-grained domain formed by
calcite and quartz; and 2) a fine-grained domain comprising dolomite, calcite, quartz
and phyllosilicates (Figure 5). These two domains along with the presence of
phylosillicates define the macroscopic foliation.

Quartzite

Cleavage is defined by dark, iron-oxide rich stripes, by the alignment of white
micas and by the alignment of elongated flattened quartz and feldspar grains (Figure
4). Porphyroclasts consist of rigid bodies of coarse-grained (200 — 400 um) feldspar
and quartz in a fine-grained matrix of quartz, feldspar and flake phyllosilicates (mean
50 um) forming an anastomousing foliation (Figure 4e,f). Quartz porphyroclasts
normally exhibit patchy undulose extinction with minor subgrains (Figure 4d), and well
developed sigma-type pressure shadow of newly-precipitated intergrowth of quartz
and white mica — mica beard - parallel to the maximum extension direction (Figure 4a).
Quartz porphyroclasts occasionally exhibit a ‘fish-shaped’ microstructure (Figure 4c).
Both sigma-type pressure shadow and fish-shaped features indicate top to the west
sense of shear, which agrees with the kinematics of the asymmetric boudins seen in
the field. Feldspar porphyroclasts commonly display a cube-shaped texture with
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curved twins (Figure 4b). The foliation is deflected around the porphyroclasts (Figure
4b).

FIGURE 3 MAIN STRUCTURAL FEATURES OF THE INVESTIGATED ROCKS. DASHED LINE RUNS
PARALLEL TO THE AXIAL FOLD PLANES: A) ASSYMETRIC BOUDINS IN QUARTZ-
PHYLLOSICILATE-RICH VEIN WITHIN THE QUARTZITE UNIT. THE S-C FABRIC DEVELOPED
WHITIN THE BOUDINS INDICATES A TOP TO THE WEST SHEAR SENSE; B) SHEATH FOLDS IN
THE METACARBONATE UNIT AT THE EAST QUARRY; C) ASYMMETRIC FOLDS IN QUARTZ AND
CALCITE VEINS WITHIN THE METACARBONATE AT THE EAST QUARRY; D) CENTIMETRIC
SHEAR ZONES PARALLEL TO THE FOLDS AXIAL PLANE AND; E) COMPLETELLY TRANSPOSED
MYLONITIC FOLIATION LOCATED AT THE METACARBONATES IN THE WEST QUARRY.
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FIGURE 4 PHOTOMICROGRAPHS SHOWING REPRESENTATIVE MICROSTRUCTURES IN THE
QUARTZITES. A) QUARTZ SIGMA-TYPE PRESSURED SHADOW WITH MICA BEARD (WHITE
ARROWS); B) TWINNED FELDSPAR MICROCLINE PORPHYROCLASTS WITH DEFLECTED
FOLIATION: RED ARROWS SHOW ENRICHMENT OF MICA BEARD AROUND FELDSPAR
PORPHYROCLAST IN LOW PRESSURE ZONES C) QUARTZ FISH-SHAPED MICROSTRUCTURE;
D) SUBGRAINS AND RECRYSTALLIZED QUARTZ GRAINS (BLACK ARROWS); E) QUARTZ AND
FELDSPAR PORPHYROCLASTS WITHIN THE SMALL-GRAINED MATRIX WITH SMALL OXIDE
TRAILS ON THE CLEAVAGE PLANE. PHYLLOSILICATES DEFINE THE CLEAVAGE PLANE
WHICH RUNS HORIZONTALLY. F) RECRYSTALLIZED MATRIX WITH FLATTENED GRAIN
PARALLEL TO THE CLEAVAGE. MICROPHOTOGRAPHS A, B, C AND D WERE TAKEN UNDER
CROSSED POLARS USING A GYPSUM PLATE. IN ALL FIGURES, CLEVAGE RUNS
HORIZONTALLY AND A SENSE OF SHEAR TOP TO THE WEST.
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Metacarbonates

Coase-grained domain (CGD)

CGD comoprise veins filled with calcite and quartz. The calcite grain-size from
samples PSC 105 and PSC 204 ranges from 60 to 500 um (mean 150 um). Elongated
grains define a microscopic flattening plane which is oriented around 30° clockwise in
respect to the horizontal plane. The main difference between calcite in both samples
is that the former has more twins. Other than that, microstructures are very similar.
Most calcite grains exhibit serrated to lobate grain boundaries, eventually meeting in
triple points (Figure 6e,g). Coarser grains show undulose extinction, a small number of
subgrains and well developed one or more set of bent or tapered twins with fine-sized
new grains al<ns1:XMLFault xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat"><ns1:faultstring xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat">java.lang.OutOfMemoryError: Java heap space</ns1:faultstring></ns1:XMLFault>