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Resumen: En el acantilado de Punta Tarroiba, bandas de geometifa anastomosada formadas por
gneises blastomiloniticos limitan cuerpos lenticulares de gneises que presentan una textura glandular
y una menor deformacién. Por debajo de este conjunto de gneises se sitda un nivel formado por
gneises miloniticos con textura planar homogénea. La foliacién blastomilonitica se encuentra ree-
quilibrada en condiciones propias de un metamorfismo intermedio en facies de las anfibolitas al-
mandfnicas. Las caracterfsticas microestructurales al igual que las estructuras a escala de aflora-
miento muestran que la deformacién fue principalmente no-rotacional al inicio de la formacidén de la
foliacién milonitica.
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Abstract: The structure and microstructure of the Chimparra Gneiss in the Tarroiba cliff (Cabo Or-
tegal Complex) has been studied. An anostomosing geometry is defined in these rocks by blastomy-
lonitic foliation bands surrounding lenticular bodies of gneisses whit glandular texture and minor
deformation. A planar and homogeneous gneisses found in the lower part of the succession. Textu-
ral changes between all these rocks were reequilibrated under amphibolite facies metamorphism.
The microstructural and the macrostuctural analysis reveals that deformation was mainly non-rota-
tional during the developement of the blastomylonic foliation.

Key words: Gneiss, blastomylonites, amphibolite reequilibration, Ortegal Cape, microstructural
analysis, Variscan Cordillera.
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El 4rea estudiada se sitia en la costa atldntica de la
provincia de La Coruifia (Figura 1), dentro de los
“Complejos de rocas méficas y relacionadas” que ca-
racterizan la Zona Centro-ibérica (Julivert et al.,1972)
y, més concretamente, dentro del Complejo de Cabo
Ortegal (Vogel, 1967). Desde Ries y Shackleton
(1971), este complejo se interpreta, junto con los de
Ordenes, Morais y Braganca, como una unidad al6cto-
na constituida por “terrenos exéticos” incorporados a
la Cordillera Hercinica en las primeras etapas de su
formacién.

El Complejo de Cabo Ortegal estd formado por una
secuencia de rocas bdsicas, ultrabdsicas y gneises que
se encuentran afectados por un metamorfismo de alto
grado (ver, entre otros, Vogel, 1967, 1982; Engels y
Vogel 1966; Engels 1972; Den Tex et al. 1972; Gil
Ibarguchi y Arenas 1990; Arenas 1991). Estas rocas
registran una compleja sucesién de estructuras desa-
rrolladas desde condiciones de alto grado de metamor-
fismo hasta condiciones epizonales (Engels, 1972;
Marcos et al.,1984; Bastida et al.,1984). Una de las
caracteristicas estructurales més destacada es la exis-

tencia de una foliacién milonitica, reequilibrada en
condiciones de metamorfismo en facies anfibolitica,
que afecta en mayor o menor grado a todas las rocas
del complejo; esta foliacién milonitica se encuentra
posteriormente afectada por pliegues y cabalgamien-
tos desarrollados en el transcurso de varias fases de
deformacién (Marcos et al.,1984; Bastida et al.,1984).
De acuerdo con los datos geocronolégicos proporcio-
nados por Van Calsteren (1977), Van Calsteren et al.
(1979), Kuijper (1979) y Peucat et al. (1990), la edad
del metamorfismo catazonal se sitda entre los 490 y
420 Ma y la trasformacién general de las rocas hacia
facies de las anfibolitas (que acompafia al desarrollo
de la foliacidén milonitica) tuvo lugar en torno a los
390 Ma (ver sintesis en Marcos, 1982).

El objeto de este trabajo es el andlisis de las estruc-
turas originadas durante el desarrollo de la foliacién
milonitica, para lo que se ha realizado una seccién de-
tallada en el acantilado de la Punta Tarroiba, donde
afloran los gneises cuarzo-feldespdaticos pertenecientes
a la Formacién Gneises de Chimparra establecida por
Vogel en 1967.
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Figura 1.- Esquema de situacién de ia seccidn estudiada. A) Mapa geolégico general del Complejo de Cabo Ortegal, tomado de Marcos et al., 1984,

Bastida et al., 1984 y Arenas, 1986. B) Esquema geoldgico de la Punta Tarro

Caracteristicas generales de los Gneises
de Chimparra en la Punta Tarroiba.

De acuerdo con las descripciones realizadas por di-
ferentes autores (Vogel, 1967; Engels, 1972; Ferndndez
Pompa y Monteserin Lépez, 1976) la Formacién Gnei-
ses de Chimparra estd constituida por rocas cuarzo-fel-
despdticas, en las que destaca la presencia de granate
(que proporciona a los gneises un tono rosado) y ciani-
ta. Estos gneises se caracterizan por poseer fibricas
bandeadas o glandulares y por la frecuente presencia
cerca de su base de inclusiones de rocas maéficas (en las
que se puede caracterizar un metamorfismo en facies
granulitica y eclogitica) y de rocas calcosilicatadas.

En Punta Tarroiba, afloran los 500 m basales de los
Gneises de Chimparra en contacto con la Formacién
Candelaria (Figura 2). En comparacién con las seccio-
nes cldsicamente descritas de estos gneises (por ejem-
plo, la Punta Candelaria y la Playa de Cortes, ver Vo-
gel, 1967, pp. 158-162) la seccién estudiada contiene
menos inclusiones de rocas mdficas y, posiblemente,
mds de rocas calcosilicatadas.

Las rocas gnefsicas presentan en Punta Tarroiba una
foliacién con un desarrollo heterogéneo, sobreimpuesta
a una textura previa de origen migmatitico, que propor-
ciona a las rocas una geometria anastomosada a escala
del afloramiento; esta geometria se caracteriza por la
existencia de cuerpos lenticulares de tamafio métrico,
en el interior de los cuales la foliacién milonitica se en-
cuentra débilmente desarrollada, rodeados por bandas
de rocas fuertemente foliadas. El trdnsito entre ambas
fabricas se produce de forma gradual, usualmente en
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menos de 10 cm, de manera que es posible definir de
modo preciso la geometria del contacto en una seccién
transversal (Figuras 3 y 4). El espesor de las bandas in-
tensamente milonitizadas varfa desde 5-20 mm hasta 1
m. En las bandas de mayor anchura se observa un trdn-
sito textural hacia la roca menos deformada que permi-
te deducir que la deformacién fue marcadamente hete-
rogénea, lo cual permite diferenciar dos tipos texturales
de gneises:

Gneises glandulares: se caracterizan por presentar una
textura migmatica, compuesta por una alternancia a es-
cala milimétrica a centimétrica de bandas o niveles leu-
cocrétricos y melanocréticos (Figura 5A). Macroscépi-
camente presentan una gran similitud con los gneises
que constituyen la Formacién de Gneises bandeados
(Vogel,1967). Los gneises glandulares se encuentran
siempre afectados por un gran nimero de pliegues me-
nores que deforman el bandeado previo de origen mig-
mético y en ellos la foliacién milonitica se encuentra
desarollada de forma grosera.

Gneises blastomiloniticos: se trata de gneises de gra-
no fino, caracterizados por presentar una fébrica pla-
nar homogénea. La alternancia de dominios leucocra-
ticos y melanocréticos se presenta solamente en 14mi-
nas muy finas o no existe, destacando dnicamente la
presencia de agregados lenticulares cuarzo-feldespati-
cos en una matriz de grano fino a muy fino (Figura
5B). El término blastomilonitico se utiliza aqui para
definir rocas que presentan tanto una reduccién del
tamafio de las fases minerales principales, como una
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blastesis mineral, especialmente visible en los cristales
de cuarzo y moscovita.

A pesar de la gran diferencia textural que existe
entre ambos tipos de gneises, su composicién minera-
l6gica es muy similar y se caracteriza por la presencia
de cuarzo, plagioclasa, moscovita, biotita (clorita) y
granate como fases principales y de cianita, rutilo,
apatito, allanita, epidota, circén, esfena, ilmenita, se-
ricita y material opaco, como accesorios y secunda-
rios; otros minerales citados por Vogel (op. cit.) en
gneises de este tipo en otras localidades, tales como
el feldespato potdsico y la fibrolita, son muy poco
frecuentes o inexistentes en las ldminas examinadas.
Los porcentajes de los minerales principales son se-
mejanies en ambos tipos de gneises, a excepcién del
granate (que aumenta su proporcién entre un 5 y un
25% en los gneises blastomiloniticos) y las micas
(cuyos porcentajes estdn en proporcién inversa a los
del granate). Las diferencias més acusadas entre los
gneises glandulares y los blastomiloniticos se encuen-
tra en el tamafio de grano y en la textura, tal como se
indica mds adelante.
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Condiciones de metamorfismo existentes durante
el desarrollo de la foliacion milonitica

Los datos obtenidos confirman las condiciones de
metamorfismo de grado medio (subfacies biotita-mos-
covita-almandino de la facies de las anfibolitas alman-
dinicas) existentes durante el desarrollo de la foliacién
milonitica en los Gneises de Chimparra deducidas ini-
cialmente por Vogel (1967, p. 163). Existen tambien
indicios de un metamorfismo de mds alto grado que
afecté a las rocas con anterioridad al desarrollo de la
fdbrica milonitica, asociado muy probablemente a su
anatexia parcial. En este sentido, se ha podido observar
la existencia de granates con inclusiones de rutilo, ca-
racteristicos de los denominados por Vogel (1967,
p.-151) “boudins eclogiticos” en los Gneises bandeados
(ver también Ferndndez,1990, p.16) lo cual sugiere ori-
gen comiin. Este hecho, junto con la presencia, aunque
muy escasa, de feldespato potdsico y fibrolita, sugieren
unas condiciones anatécticas para los gneises, segin la
reaccién

Mosc+Q —> ALSiOs+Kfs+H:0 (1)
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Figura 5.- Aspecto de los gneises glandulares (A), en los que se diferencia claramente la alternancia de bandas migmdticas leucocrdticas y melano-
crdticas y de los gneises blastomiloniticos (B), en los que destaca la presencia de agregados policristalinos cuarzo-feldespéticos sobre una matriz ho-
mogénea.

(Day, 1972; Thompson, 1982). Estas rocas presentan
ademds dos generaciones de cianita, la més vieja de las
cuales (que presenta bordes redondeados y se localiza
en los niveles méds melanocriticos, a veces seudomorfi-
zada por moscovita) podria relacionarse con esta reac-
cién. A partir de estos datos y considerando el diagra-
ma de sintesis de reacciones de equilibrio para rocas
peliticas y semipeliticas de Yardley (1989), se pueden
deducir unas condiciones de presidn alta (>9 kbar), que
justificarian que la fusién de los gneises fuese solamen-
te parcial.

El desarrollo de la foliacién milonitica tuvo lugar
en unas condiciones de metamorfismo correspondien-
tes a la facies de las anfibolitas almandinicas; esta
afirmacién se sustenta en la presencia de paragénesis
estables con Bi + Gt + Ky (Fig. 6E) y en la ausencia
total de estaurolita. Estos hechos nos permiten situar
el campo de estabilidad por encima de la reaccién de
equilibrio

Q+Mosc+St —> ALSiOs+Bio+Gt+H:0  (2)

(Richardson, 1968; Ganguly, 1972; Rao y Johannes,
1979). Ademis, la presencia estable de moscovita,
siempre con intercrecimientos de biotita y a veces en
asociacién Bio+Gt+Musc (Fig. 6F), indica un campo de
estabilidad situado entre las reacciones (1) y (2).

A falta de estudios barométricos mds precisos, estos
datos junto con la reaccién

Im+Ky+Q—>Gt+Rt (3)

(Bohlen et al., 1983), nos permite acotar el campo
P-T de estabilidad final de la foliacién milonitica en-
tre 550 y 700°C y entre 5 y 11 kbar (Figura 7), es de-
cir, con unas condiciones minimas de reequilibracién
posterior a la migmatizacién en torno a 600°C y
9 kbar.

Posteriormente, el conjunto de los gneises registra
una evolucién metamdrfica retrégrada que queda pa-
tente en numerosas reacciones seudomoérficas, como
son la sustituciones de mica blanca por biotita y la
posterior alteracion de ésta a clorita; tambien se ob-

serva sustitucién de rutilo por ilmenita y toda una se-
rie de sustituciones de cardcter hidrotermal, ya descri-
tas por Vogel (1967).

Caracteristicas de las estructuras a escala
del afloramiento

Una falla normal de trazado NW-SE, originada en
un régimen frégil y claramente posterior a la estructu-
racién general de las rocas del Complejo, separa los
Gneises de Chimparra de las Anfibolitas de Candela-
ria, produciendo un descenso no muy importante de su
bloque NE (Figura 2). Dentro de estas anfibolitas y
préximos al contacto con los gneises, se sitdan ademas
varios cabalgamientos internos, subparalelos a la folia-
cién general de las rocas, que producen un desplaza-
miento hacia el E del bloque superior; sus caracteristi-
cas estructurales (presencia de pliegues con charnelas
curvadas y esquistosidad de crenulacién) y metamérfi-
cas (presencia de abundante clorita, singenética con la
esquistosidad), permiten relacionarlos con los cabalga-
mientos que conducen al emplazamiento final de las
rocas del Complejo sobre su autdctono relativo (Mar-
cos et al., 1984). Se trata de estructuras desarrolladas
posteriormente a la formacién de la foliacién miloniti-
ca presente en todas las rocas y su disposicién actual,
aparentemente correspondiente a fallas normales, es
debida a su posicién en el flanco W del gran sinforme
que deforma la ldmina de rocas del Complejo durante
la dltima fase hercinica de plegamiento.

Al E de las Anfibolitas de Candelaria y en los pri-
meros 75 m de afloramiento, los Gneises de Chimparra
poseen una textura blastomilonitica y se caracterizan
por el desarrollo de una fibrica planar muy penetrativa
y homogénea. Por encima de estos niveles, los gneises
muestran una estructura marcadamente heterogénea,
caracterizada por el desarrollo de bandas miloniticas
de anchura centimétrica a métrica, con una disposicién
anastomosada; en estas bandas miloniticas, la roca ad-
quiere una textura planar, acompafiada por una notable
reduccidon del tamaiio de grano y bldstesis mineral
(gneises blatomiloniticos). El trazado ondulante de las
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Figura 6.- Aspecto microscépico de los Gneises de Chimparra: A, izqda.) fenoblasto de mica blanca, definiendo un “pez de mica™;, B) enoblasto de
plagioclasa con colas de presién asimétricas; C) recristalizacién dindmica en cristales de cuarzo con formacién de nuevos granos (NG) por “bul-
ging” asistido por un puente (bridge); D) bandas de cizalla oblicuas a la foliacion milonitica, con predominio de las bandas que dan sentido senestro
a la cizalla; E) asociacién mineral estable durante el desarrollo de la foliacién, caracterizada por la presesencia de granate, cianita y biotita en rela-
cién paragenética; F) fenoblasto de mica blanca englobando a los cristales anteriormente citados; el crecimiento de esta mica esta relacionado con
procesos de seudomorfismo de cianita por mica blanca.

bandas conduce a la individualizacién de cuerpos apro-
ximadamente lenticulares, en el interior de los cuales
la textura de la roca evidencia un estado previo de di-
ferenciacién migmatitica (gneises glandulares) (Figu-
ras 5A y 6). Aunque con un cardcter menos penetrati-
vo, la foliacién milonitica se encuentra tambien en el
interior de estos cuerpos lenticulares, donde adopta
una disposicién de plano axial con respecto a los plie-
gues definidos por el bandeado composicional. En sec-
ciones trasversales, la dimensién mayor de los cuerpos
lenticulares varfa entre 3y 12 m,
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Andlisis geométrico de las formas de los cuerpos lenti-
culares

El andlisis de la geometria de los cuerpos lenticula-
res puede resultar interesante para la interpretacién ci-
nemdtica de las estructuras. Dada la escasez de seccio-
nes ortogonales, en el campo solamente se han podido
determinar las relaciones axiales de cinco de estos cuer-
pos lenticulares; tal como puede apreciarse en la Fig. 8,
en ellos Ry, varfa entre 1y 1,5 y Ry entre 2,5y 4,
definiendo una geometria propia de lenticulas achata-
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Figura 7.-Campo de estabilidad P-T deducida a partir de las asociacio-
nes paragenéticas estables durante el desarrollo de la foliacién (diagra-
ma construido de acuerdo con Yardley, 1989).

das y més o menos elongadas en una direccién normal a
la de achatamiento. Una aproximacién més precisa a la
geometria de estos cuerpos puede obtenerse a partir del
andlisis de la proyeccién estereografica de todos los da-
tos de direccién e inclinacién de la foliacién milonitica
en la seccién estudiada; en efecto, la proyeccién con-
junta de todos los datos de la foliacién, define en el es-
tereograma una elipse (Fig. 9), como corresponderia a
la proyeccidén de los datos obtenidos sobre la superficie
de un cuerpo lenticular achatado, con una direccién de

elongacién normal al eje de achatamiento. Si se realiza

una rotacién del estereograma hasta que el centro de Ia
elipse coincida con el centro de proyeccién, es posible
determinar directamente la relacion axial a/b del cuerpo
lenticular y a partir de ella, deducir geométricamente la
relacién b/c. De este modo se puede deducir que se tra-
ta de lenticulas con relaciones axiales medias Ry, =
1,46 y Ry = 2,14, que corresponden a lenticulas acha-
tadas y ligeramente elongadas en una direccién normal
a la de achatamiento (ver su proyeccién en el diagrama
de la Fig. 8). Los ejes mayores de estas lenticulas se
disponen en una direccién NNE-SSW, paralela a la di-
reccién dominante de la lineacién de interseccién y a
los ejes de los pliegues.

Pliegues menores
Una de las caracteristicas mas destacables de los

cuerpos lenticulares es la presencia en su interior de
abundantes pliegues, que desaparecen practicamente

dentro de las bandas fuertemente foliadas. Estos plie-
gues muestran una evolucién gradual desde el centro a
los bordes de los cuerpos lenticulares, caracterizada por
su amplificacién y aplastamiento progresivo. Asi, en la
parte central de los cuerpos lenticulares los pliegues
son abiertos y redondeados, con dngulos entre flancos
variables entre 90 y 150° y charnelas practicamente
rectilineas; hacia los bordes de estos cuerpos, los plie-
gues se amplifican fuertemente, de modo que muestran
una alta relacién amplitud/longitud de onda y son prac-
ticamente isoclinales, con flancos muy adelgazados y
charnelas de tendencia aguda. En las zonas intermedias
estre los niveles de gneises glandulares menos afecto-
dos por la deformacién y las bandas de cizalla se obser-
van pliegues menores con predominio de las formas si-
métricas. Los pliegues menores asimétricos (Fig. 10)
son aparentes y corresponden a secciones que cortan
los ejes de los pliegues con direcciones subparalelas a
los mismos. Otro tipo de asimetria observable corres-
ponde a pliegues de menor magnitud que se forman en
los flancos de los pligues menores y que presentan asi-
metrias contrarias en cada flanco del pliegue. En todos
los casos se trata de pliegues acostados y arménicos
(Figuras 3A y 12, més adelante) que muestran una clara
ciclicidad, caracterfstica de pliegues originados por
buckling. La morfologia de estos pliegues para las ca-
pas competentes corresponde al tipo 1C con tendencia
al tipo 2 hacia los bordes (segiin la clasificacién de
Ramsay, 1967). En las bandas fuertemente foliadas so-
lamente se observan pliegues intrafoliares, con sus flan-
cos paralelos a la foliacién y charnelas muy estrechas y
aisladas. Esta evolucién de los pliegues estd de acuerdo
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Figura 8.- Diagrama de relaciones axiales de los cuerpos lenticulares
obtenidas a partir de medidas realizadas en el campo (cuerpos realres)
y deducidas a partir de la proyeccion estereogrifica de los datos de
orientacién de la foliacién (cuerpo idealizado).
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Figura 9.- Proyeccidn estereogrifica de la foliacion en el acantilado de
Tarroiba.

con la distribucién espacial de la foliacién milonitica,
que es poco penetrativa en el interior de los cuerpos
lenticulares y alcanza un gran desarrollo en las bandas
que los limitan.

Las proyecciones de los ejes de los pliegues mues-
tran mdximos muy marcados segtin una direccién NNE-
SSW (Figuras 3 y 4), de lo que se deduce que las char-
nelas son rectas o poseen una curvatura muy pequefia.
Esta curvatura estd principalmente desarrollada en los
limites de los cuerpos lenticulares y podrfa producirse
por la adaptacién de los pliegues a la geometria lenticu-
lar de los cuerpos de roca.

Lineaciones

En los afloramientos destaca la existencia de una
lineacién de interseccidén generalizada, visible sobre
las superficies de foliacién, que presenta una orienta-
cién predominante NNE-SSW (Figuras 3 y 4), parale-
la a los ejes de los pliegues. Localmente se observa
tambien una lineacién mineral paralela a dicha linea-
ci6én de interseccidn, aunque ldminas delgadas talladas
paralelamente al plano de la foliacién blastomilonitica
no muestran orientacién preferente de los minerales
(Figura 10).

Criterios cinemdticos

Las bandas en las que existe un fuerte desarrollo de
la foliacion milonitica tienen el aspecto de zonas de ci-
zalla discretas. En efecto, en sus limites se observa una

variacién brusca en la orientacién del bandeado compo-
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sicional previo, de modo que es posible deducir movi-
mientos aparentes de cizalla (Figura 11). Sin embargo,
los indicadores cinematicos a escala macroscépica son
muy escasos. Asf, tal como se ha indicado, los pliegues
menores apenas poseen charnelas curvas y su asimetria
puede corresponder alternativamente a formas S y Z,
tanto a la escala de los cuerpos lenticulares individuales
como de la seccion completa. Por otra parte, las asime-
trias que se observan en los bordes de ciertos boudins
de rocas méficas o calcosilicatadas se interpretan mejor
como charnelas aisladas de pliegues asimétricos, origi-
nadas como consecuencia del estiramiento y rotura de
capas plegadas, que como cualquier tipo de objeto pre-
orogénico rotado en un determinado sentido durante la
deformacién. Tampoco se observa la presencia de es-
quistosidades de tipo S y C en las bandas miloniticas.

Como criterios cinemdticos Gnicamente se han podi-
do utilizar los agregados policristalinos cuarzo-feldes-
pdticos, cuando muestran asimetrias en sus colas.

Como es sabido, los porfiroblastos y/o los agregados
policristalinos desarrollan durante la deformacién una
asimetrfa en sus colas como consecuencia del contraste
de plasticidad existente entre el profiroblasto y la ma-
triz que le rodea; normalmente, el porfiroblasto perma-
nece estitico durante la rotacién de la matriz, debido a
su comportamiento mas rigido, dando lugar a la forma-
cién en su entorno de colas asimétricas, dispuestas obli-
cuamente al plano de foliacién (una oblicuidad similar
a la que desarrollan los planos S con respecto a los C,
tal como se muestra Berthé et al., (1980). Este tipo de
asimetria es el denominado “criterio ¢* por Driessche y
Brun (1987). Cuando no existe tal contraste en el com-
portamiento (como consecuencia, por ejemplo, de una
homogeneizacidn en el comportamiento mecédnico de
todas las fase minerales originada por una elevacién de
la temperatura), tiene lugar una rotacién conjunta del
porfiroblasto y la matriz; si esta rotacién tiene lugar a
distintas velocidades relativas, las posiciones de som-
bra de presién cambian progresivamente tendiendo a
producir su enrollamiento en torno al porfiroblasto: es
el denominado “criterio 8“ por Driessche y Brun
(1987). En este caso la asimetria es contraria a la ante-
riormente descrita.

En la seccidn estudiada este tipo de criterios son es-
casos y, cuando se observan, pueden indicar sentidos de
desplazamiento contradictorios, incluso sobre un mis-
mo nivel dentro de un Unico cuerpo lenticular, tal como
se puede observar en la Tabla I. El desconocimiento de
la direccién de méxima elongacién obliga ademds a
considerar en los casos examinados el sentido de obser-
vacion del criterio (desde donde y hacia donde se reali-
za la observacién), tal como se muestra dicha Tabla. En

Tabla I.- Distribucién de los cristales y agregados rotacionales
(estructuras s y d de Driessche y Brun, 1987), segiin su orientacién
espacial y sentido de rotacién.

Sentido de observacién DeSaN DeWaE DeSWaNE | DeNWaSE
levégiros 43 76 16 66
- 35 148 65 58
dextrégiros
3c 20
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Figura 10.- Fotograffa de campo mostrando una banda de milonitas y la disposicion del bandeado composicional en sus bordes.

algunos casos, se ha observado una transicién entre es-
tructuras d y s que, de acuerdo con Bjornerud (1989)
puede interpretarse como indicativo de la heterogenei-
dad de la deformacién.

Por otra parte, los movimientos deducidos a partir
de criterios cinemdticos a escala microscépica (obser-
vados en ldminas delgadas procedentes de muestras
orientadas), tale como “peces” de micas o bandas de ci-
zalla, son igualmente contradictorios. De este modo, en
ausencia de criterios cinemdticos precisos, de una linea-
cién mineral y de pliegues con charnelas fuertemente
curvadas, no es posible deducir la direccién y sentido
de las zonas de cizalla.

Caracteristicas microestructurales de los gneises

En términos generales, los gneises glandulares
muestran al microscépio una textura gneisica, con de-
sarrollo incipiente de una foliacién. Esta textura se en-
cuentra definida por ldminas irregulares, formadas
. esencialmente por cuarzo y plagioclasa (dominios Q) y
laminas discontinuas y ligeramente oblicuas a las ante-
riores, formadas por mica blanca y biotita (parcialmen-
te cloritizada) (dominios P, en los que predominan los
filosilicatos); la concentracién de granate es mayor en
torno a éstos Gltimos dominios. Otra caracteristica
composicional importante es la abundancia de cianita,
que se dispone paralela a la foliacién, aunque con una
orientacién muy irregular.

Por su parte, los gneises blastomiloniticos presen-
tan una textura milonitica de grano fino y la foliacién

planar muestra una distribucién homogénea de domi-
nios micdceos (P) y dominios cuarzo-feldespaticos
(Q). En los dominios P, se observa un crecimiento de
blastos de granate sincinemadtico. Otras caracteristicas
relevantes de estos gneises son la presencia en algunos
granates de texturas en atolén y la fuerte orientacién
de la biotita y la moscovita segin la foliacién domi-
nante.

En general, los tamafios medios de los granos mine-
rales son sensiblemente menores en los gneises blasto-
miloniticos que en los gneises glandulares (Tabla II),
como se ha sefialado previamente. Sin embargo, los
granates mantienen aproximadamente los mismos ta-
mafios y los fenoblastos de moscovita muestran una
mayor longitud y menor anchura en los gneises blasto-
miloniticos, donde se presentan como blastos muy alar-
gados y paralelos a la foliacién. En los gneises glandu-
lares se observa un predominio de los cristales tabula-
res y de los peces de mica.

Tabla II.- Relacién de tamafios (mm) predominantes de los mi-
nerales principales en los dos tipos de gneises diferenciados (estima-
cién Optica).

Gneises Gneises
glandulares blastomiloniticos
AMP104 T-21 AMP105| T-71
Cuarzo 0,46 2-0,8 0,23 0,038
Plagioclasa 3-0,3 0,57 1-0,15 | 0,4-0,2
Granate 0,23 0,3 0,23 10,3-0,06
Moscovita 0,38 0,38 0,5-0,9 1
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Algunas de las caracterfsticas microestructurales de
los gneises blastomiloniticos proporcionan informacién
sobre los procesos que actuaron durante la transforma-
cién a partir de gneises glandulares. Entre ellas desta-
can las siguientes:

1) el granate muestra el desarrollo de fracturas sub-
perpendiculares a la foliacidén, que normalmente no pre-
sentan desplazamiento a lo largo de la superficie de
fractura, y la disgregacion en fragmentos a lo largo de
bandas paralelas a la foliacidn;

2) el porcentaje de granate es mayor en las bandas
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Figura 11.- Aspeclo macroscépico de la muestra T-7: A) seccién perpendicular al plano de foliacién y paralela a la lineacién de interseccién y a los

ejes de los pliegues menores; B) seccion perpendicular al plano de foliacién y a la lineacién de interseccién; C) seccidn paralela al plano de folia-
cién. D, E y F, microfotografias de ldminas delgadas talladas paralelamente a las secciones anteriores (luz natural).

miloniticas, donde presenta formas prismdticas, con el
eje mayor del cristal paralelo a la superficie de foliacién;

3) la presencia de bultos (‘bulging’) e irregularida-
des en los bordes de grano de cuarzo y su posterior es-
trangulamiento por migracién de dichos bordes;

4) la orientacién Sptica preferente del cuarzo, presen-
te tanto en los cristales de mayor tamafio (cristales ‘vie-
jos’), como en los de menor tamafio (cristales ‘nuevos’);

5) el desarrollo de colas de presién en torno a los cris-
tales de cuarzo, agregados de cuarzo y plagioclasa y feno-
blastos en general, y la presencia de ‘ribbons’ de cuarzo;
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6) el desarrollo en la plagioclasa de maclas mecéni-
cas segin planos (010) y (001) y lamelas de deforma-
cidn;

7) la formacién en la plagioclasa de subjuntas y la
rotacion progresiva de las mismas con la formacién de
subgranos, por deslizamiento de los bordes de grano y
més excepcionalmente por ‘bulging’; en consecuencia,
se observan abundantes granos viejos de esta fase mi-
neral rodeados de una matriz de finos cristales de cuar-
zo y plagioclasa;

8) la presencia de ‘kinks’ y ‘peces’ en las micas, y

9) el crecimiento epitaxial de cuarzo, plagioclasa y
micas, con abundantes puntos triples de contactos entre
los cristales, que tiene un mayor desarrollo en las rocas
menos deformadas.

Finalmente, se aprecia la existencia de un clivaje
oblicuo a la foliacién principal, definido por bandas de
cizalla (Fig.6D), mis marcado en los niveles P y en los
niveles mds deformados. Esta bandas se disponen de
forma conjugada, aunque predominan las que indican
un desplazamiento de techo hacia el N. Esta deforma-
cién se hace patente también en el cuarzo, con la for-
macién de limites o subjuntas sobre los fenoblastos
prisméticos; las subjuntas tienen una disposicién obli-
cua a la foliacién milonitica y son subparalelas a las
bandas de cizalla. Ignalmente, los ‘peces’ de mica po-
drian producirse simultaneamente a las bandas de ciza-
lla. Todas estas microestructuras son posteriores al de-
sarrollo de la foliaci6ii milonitica.

Mecanismos de deformacion

De acuerdo con las caracteristicas texturales ante-
riormente descritas, se han podido definir los siguientes
mecanismos de deformacién:

Mecanismos de deformacion por plasticidad intracris-
talina .- Entre las microestructuras que sugieren la ac-
tuacién de este mecanismo, destacan: 1) el desarrollo
de orientaciones cristalogréficas preferentes en el cuar-
zo y la formacidén de subjuntas en los fenoblastos pris-
mdticos de este mineral, 2) la formacién de maclas me-
cdnicas y lamelas de deformacién en la plagioclasa, y
3) la formacién en las micas de ‘kinks’, junto con la ac-
tivacién de dislocaciones sobre los planos de desliza-
mientos (001) de los fenoblastos para formar ‘peces de
micas’ (Fig 6A).

Frente a la activacién y nucleacién de dislocaciones
que produce un efecto de endurecimiento (‘strain har-
dening’) en la respuesta mecédnica de la roca, se genera
un efecto de recuperacién (‘recovery’) para adquirir un
estado estable de mds baja energfa (Nicolas y Poirier,
1976). Este efecto se manifiesta mediante procesos de
recristalizacién dindmica, de los que existen abundantes
evidencias. Asf, en el cuarzo se produce ‘bulging’ (Bell
y Etheridge, 1976) (Fig.6C) y una orientacién éptica
preferente, tanto en los ‘granos viejos’ como en los
‘nuevos’. La recristalizacién dindmica en la plagioclasa
tiene lugar por forniacién de subgranos y rotacién pro-
gresiva de los mismos (Vernon, 1976), por desliza-
miento de los bordes de grano y, mas excepcionalemen-

te, por ‘bulging’. Aunque tanto la plagioclasa como el
cuarzo muestran recristalizacién dinamica durante la
deformacién, la plagioclasa manifiesta una mayor resis-
tencia, probablemente por tener mds baja simetria y/o
una menor densidad de dislocaciones, como lo indica la
abundancia de granos viejos de esta fase mineral rodea-
dos de una matriz de finos cristales de cuarzo y plagio-
clasa (Fig. 6B); el cuarzo es el mineral més activo du-
rante todo el proceso de deformacién.

Posteriormente a la creacién de las texturas domi-
nantes en los gneises (textura gneisica glandular y tex-
tura blastomilonitica), se produce un crecimiento sinta-
xial de cuarzo, plagioclasa y micas, con abundantes
puntos triples de contactos entre ellos. Este crecimiento
tiene un mayor desarrollo en las rocas menos deforma-
das y podria estar relacionado con una ‘relajacion tér-
mica’ de la roca.

Mecanisnos de deformacion por transferencia de masa
por difusion .- En el cuarzo existen muchas evidencias
de precipitacién en zonas mas favorables en bandas y
sombras de presién en torno a fenoblastos méds compe-
tentes. Tambien este mecanismo tiene una importancia
fundamental en el crecimento de granates de habito
prismdtico, en la deformacidn de los blastos ‘viejos’ de
plagioclasa y en el crecimiento de neoblastos de esta
fase mineral en la matriz. :

Mecanismos de deformacion microcatacldstica .- En
contraste con el comportamiento dictil de la mayor parte
de los minerales, el granate manifiesta habitnalmente
frente a la deformacién un comportamiento frigil. Re-
cientemente, Prior (in litt.) propone un modelo de fractu-
racién para los granates por disolucién y posterior preci-
pitacién, indicando la coexistencia de ambos mecanis-
mos en un mismo proceso. El hecho de que en la regién
estudiada se encuentre un mayor porcentaje de granate
en las bandas miloniticas (en las que la cataclasis produ-
cirfa una reduccién del tamafio de grano facilitando la
transferencia de masa por difusién, con precipitacién de
esta fase mineral en zonas favorables tales como las
sombras de presidn del propio mineral) parece apoyar es-
te modelo. Asi los granates adquieren un hébito prismati-
co, con su eje mayor paralelo a la superficie de foliacién,
tal como se presenta habitualmente en estas zonas.

Tambien se observan evidencias de este mecanismo
en los cristales de plagioclasa, especialmente en los
cristales ‘viejos’, es decir en los fenoblastos de plagio-
clasa rodeados de coronas de nuevos blastos de esta fa-
se mineral producto de la recristalizacién dindmica. Es-
tas fracturas son mucho menos abundantes que en los
granates y parecen posteriores al desarrollo de la folia-
cién principal.

Orientacién preferente de ejes c en el cuarzo

Como complemento al andlisis textural y microes-
tructural se han analizado fébricas de ejes ¢ de cuarzo
para seis muestras cuya situacién se sefiala en la Figura
12. La Tabla I1I resume la orientacidén y situacién de las
muestras estudiadas.
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Tabla IIL.- Orientacién y distribucién de las muestras recogidas
para el andlisis microestructural.

T-21 | T-31 | T-41 | T-51 {T-61T-71

Foliacién 268/80|295/40|274/20 |140/2 |95/14|95/14

Lineacion 177710 208/4 | 5/2 (36/10| 5/5 | 5/10

Distancia al borde

de la cizalla (cm) 113 30 10 5 0 0

Todas las secciones han sido cortadas segiin planos
perpendiculares al plano de foliacion y paralelas a la li-
neacidén de interseccién. En las proyecciones equiarea-
les de la Figura [1, la lineacién se proyecta horizontal
en el plano E-W. Se han medido un total de 200 ejes
dpticos para cada muestra,

Las caracteristicas mds relevantes de las fdbricas
analizadas son las siguientes:

1) la gran similitud de todas las fébricas, tanto de las
correspondientes a texturas miloniticas (T-4.1, T-5.1,
T-6.1 y T-7.1) como glandulares (T-2.1 y T-3.1) (Figu-
ra 12);

2) las fébricas presentan una simetria aproximada-
mente ortorrémbica, con guirnaldas de circulo menor
(con un dngulo de semiapertura que varfa entre los 20°
de la muestra T-3.1 y los 40° de la muestra T-5.1)(figu-
ra 12);

3) algunas fdbricas muestran mdximos en posiciones
centradas, que indican una tendencia a las guirnaldas
cruzadas de tipo L.

De estas caracteristicas podemos establecer las si-
guientes conclusiones:

a) las fabricas de ejes ¢ del cuarzo dentro y fuera de
las bandas de cizalla son muy parecidas, aunque como
indicabamos anteriormente existe una variacién en el
dngulo de semiapertura del circulo menor;

b) las fébricas se corresponden con las que se obtie-
nen a partir de esfuerzos coaxiales que indican simetria
ortorrémbica por aplastamiento o ‘flattening’ (Price,
1985, pp.395) ya que si se tratara de fabricas produci-
das en dominios de baja deformacion se apreciarian va-
riaciones entre los niveles mas y menos deformados, y

c) guirnaldas similares a las de la Figura 12 habi-
tualmente son descritas como producidas en condicio-
nes de baja temperatura (Trepiez, 1978: Trepiez y
Doukham, 1983 y Jessell y Lister, 1990).

Estas conclusiones plantean un problema de inter-
pretacién relacionado principalmente con el dltimo
punto. Para explicar este hecho, una posibilidad es ad-
mitir que las fibricas se generen con posterioridad al
desarrollo de 1a foliacién y que las desarrolladas simul-
tdneamente con ella estén practicamente borradas. En
otro caso, si estas fabricas estdn relacionadas con el de-
sarrollo de la foliacién, solamente se podrfan explicar
mediante la actuacién de procesos de deshidratacién,
comportandose la silice como cuarzo ‘seco’, capaces
de dificultar la activacidn de sistemas de deslizamiento
coherentes con unas condiciones de deformacién en fa-
cies de las anfibolitas almandinicas (Blacic, 1975; Law,
1990). Por otro lado, 1a ausencia de minimos sobre z en
la mayorfa de las fbricas, puede indicarnos una situa-
cién de trénsito entre condiciones de baja y alta tempe-
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ratura y/o velocidad de deformacién (Tullis et al.,
1973); las variaciones en el dngulo de semiapertura de
los circulos menores (mdximas entre las muestras T-2.1
y T-5.1A, figura 12), pueden ser interpretadas en este
mismo sentido.

El hecho de que las fdbricas de los ejes c de cuarzo
sean iguales dentro y fuera de las zonas cizalla es cohe-
rente con cualquiera de estas posibilidades: si las f4bri-
cas se desarrollan con posterioridad a la formacién de
la foliacién milonitica, deberfan ser iguales en ambas
partes y si son simultdneas, puede explicarse porque el
desarrollo de la foliacién milonitica implica deforma-
cién pldstica intracristalina del cuarzo lo suficientemen-
te intensa como para producir guirnaldas bien agrupa-
das incluso en los niveles menos deformados.

Conclusiones

El desarrollo de una foliacion milonitica, equilibrada
en condiciones anfiboliticas, sobre rocas con texturas
previas, se puede observar en todas las rocas que cons-
tituyen el Complejo de Cabo Ortegal. En las rocas gnei-
sicas, las caracteristicas geométricas, texturales y mi-
croestructurales mds destacables de esta deformacién
pueden resumirse en las siguientes:

1) a escala mesoscépica la deformacién es marcada-
mente heterogénea y se caracteriza por el desarrollo de
bandas intensamente foliadas (gneises blastomiloniti-
cos) que rodean cuerpos lenticulares de roca con menor
grado de deformacién (gneises glandulares);

2) el desarrollo inicial de la foliacién milonitica en
el interior de los cuerpos lenticulares da lugar a la for-
macién de pliegues menores con charnelas rectas o muy
suavemente curvadas;

3) la foliacién milonitica no muestra lineaciones cla-
ras de crecimiento mineral (a escala microscépica se
puede comprobar el desarrollo de texturas blastomiloni-
ticas sobre cualquier plano perpendicular a la superficie
de foliacién, mientras que sobre ésta no se aprecian tex-
turas orientadas);

4) en las zonas de cizalla bien desarrolladas, los cri-
terios cinemdticos macroscdpicos son muy escasos y
nos indican desplazamientos tangenciales segiin un 4m-
plio abanico de direcciones;

5) la orientacién dptica de los ejes ¢ de cuarzo,
muestra aproximadamente una simetria ortorrémbica;

6) desde el punto de vista microestructural, puede
destacarse que la plagioclasa y el cuarzo se deforman
dictilmente por mecanismos de plasticidad intracristali-
na y transferencia de masa por difusién, con fuerte re-
duccion del tamafio de grano y blédstesis mineral, te-
niendo lugar posteriormente una recristalizacién estati-
ca; el granate se deforma por fracturacién, con creci-
miento por procesos de difusién intracristalina; las mi-
cas crecen por difusién y sustitucién mineral, defor-
mandose por plasticidad intracristalina con la activa-
cién de deslizamientos segiin los planos (001) y, en me-
nor medida, por ‘buckling’ y ‘kinking’.

Estas caracteristicas sugieren que el trdnsito de los
gneises glandulares a blastomiloniticos se produce por
deformacién no rotacional, es decir, bajo una compo-
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T-7.1

N=200 N=200

N=200 N=200

Figura 12.- Cuerpo lenticular seleccionado para el andlisis petrografico y textural. En el detalle tridimensional se sitdan las muestras y la proyec-

cién estereogriéfica de orieritacién Gptica de ejes C de cuarzo.

nente predominante de aplastamiento (‘pure shear’). El
caracter heterogéneo de la deformacién implica que, en
un orden menor, se produzca cizalla simple para aco-
modar la deformacién producida por cizalla pura (Ram-
say y Huber, 1987). No obstante, no es posible deducir
una unica direccién de estiramiento, correspondiente a
un tnico sistema de cizalla simple, puesto que como
hemos visto, no tenemos criterios para deducirlos. La
deformacién debe pues situarse en el dominio del
aplastamiento (‘flatening’).

La existencia de algunos elementos rotacionales en
las bandas miloniticas podria explicarse, en estas condi-

ciones, como consecuencia de desplazamientos diferen-
ciales segin un plano de estiramiento, producidos por
adaptacién de las fases minerales mecdnicamente més
activas a las mas resistentes, o dicho de otra forma por
contraste de competencia de las distintas fases minera-

.les que crearfan trayectorias de flujo local. Este com-

portamiento diferencial ha sido comprobado experi-
mentalmente en agregados sintéticos de dos fases mine-
rales (Price, 1982; Jordan, 1987; Ross et al.,1987; Blo-
omfield y Covey-Crump, in litt.).

Del andlisis de fébricas de ejes ¢ de cuarzo también
se puede deducir una deformacién coaxial. La similitud

Rev. Soc. Geol. Espaiia, 6 (3-4), 1993




90 F. FERNANDEZ

de todas las fabricas realizadas en el muestreo seriado
desde el interior de los cuerpos lenticulares hasta el
centro de las bandas blastomiloniticas, indican que los
mecanismos de deformacién por plasticidad intracrista-
lina son activos en las bandas blastomiloniticas y den-
tro de los cuerpos lenticulares.
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