GEOGACETA,22, 1897

Estructuras extensionales tardias en la granodiorita de Veiga
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ABSTRACT

At the western border of the Veiga granodiorite (Hercynian Arc of Galicia), C-S structures coexist
with brittle mesostructures (faults and dykes corresponding to the late stages of emplacement). C and S
structures indicate that the cooling of magma was coeval with the Chandoiro fault, a N-S striking normal
fault with a N280E hanging wall displacement direction. Brittle structures were analysed by means of the
Right Dihedra, Right Trihedra and Etchecopar’s methods. They are consistent with a NW-SE extension
direction and a vertical o, axis. The coincidence between the two extension directions means that the
stress regime under which the granitoid intruded maintained during the post-cooling stage.
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Introduccién

La fracturacién de los cuerpos {gneos
se produce cuando el magma estd crista-
lizado en su mayor parte y a temperaturas
relativamente bajas, auncque su comienzo
tiene lugar posiblemente en etapas ante-
riores, como lo atestigua el relleno de
fracturas por material fundido inyectado
en ellas (Pitcher y Berger, 1972). El mo-
vimiento producido sobre estas fracturas
y diques puede ser indicador del campo
de esfuerzos a que han sido sometidos los
cuerpos pluténicos en los estadios finales
de su emplazamiento.

Existen diversos trabajos sobre la uti-
lizacién de diques con orientaciones di-
versas y las direcciones de cizalla sobre
ellos para determinar los esfuerzos que
han afectado una zona (Watterson, 1968,
Berger, 1971, Davidson y Park, 1978,
Smith, 1979). Recientemente, Lisle
(1989) utiliza este mismo tipo de datos
de la misma forma que las estrias de falla,
y muestra que la similitud dindmica de
estos dos problemas valida la aplicacién
de métodos de andlisis estadistico de es-
trias de falla (Arthaud, 1969, Carey y
Brunier, 1974, Angelier y Mechler, 1977,
Etchecopar et al., 1981). Sin embargo, el
an4lisis de mesoestructuras frdgiles no ha
sido todavia aplicado de forma sistemati-
ca al andlisis de la evolucién tardia del
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Fig. 1.- Mapa geolégico simplificado del sector norte del Macizo Hespérico, con la localiza-
cién del area estudiada.

Fig. 1.- Geological map of the northern part of the Iberian Hercynian Massif, with the location
of the studied area .
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Fig. 2.- Mapa geoldgico simplificado del macizo de Veiga (simplificado a partir de Iglesias y
Varea, 1982), con datos de la foliacién magmadtica (simplificado a partir de Romén Berdiel et
al., 1995) y con los planes C y lineaciones de estiramiento medidas en el borde oeste del
mismo.

Fig. 2.- Geological map of the Veiga Massif, simplified from Iglesias & Varea (1982), with
magmatic foliation (simplified from Romdn Berdiel et al., 1995) and with the orientation of C
planes and stretching lineation measured in the western part of the Massif.

emplazamiento de cuerpos intrusivos.

El principal objetivo de este trabajo
es el andlisis y comparacién de las estruc-
turas S-C y las mesoestructuras fragiles,
mediante métodos estadisticos del andli-
sis poblacional de fallas. Esto permite de-
terminar y comparar los regimenes tecté-
nicos existentes durante los tltimos esta-
dios de enfriamiento del cuerpo igneo y
con posterioridad a la consolidacién fotal
del mismo.

Metodologia

A partir de la orientacién de las fallas
y diques con sus estrias (direccién y sen-
tido de movimiento relativo entre los blo-
ques) es posible obtener la orientacién de
los ejes principales del elipsoide de es-
fuerzos responsable de su formacién, ast
como la relacién de forma R=(c,-6,)/(G -
©,) de dicho elipsoide. Los métodos que
se han utilizado para deducir los tensores
de esfuerzos a partir de la poblacién de
fallas son de dos tipos:

1) Métodos basados en criterios
geométricos simples (método de los
Diedros Rectos, Angelier y Mechler
1977, método de los Triedros Rectos,
Lisle 1987, 1988), que dan como resul-
tado los campos compatibles con la
orientacidn de los ejes de compresién y
extension.
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2) Métodos basados en la ecuacién de
Bott (1959), que dan como resultado la
orientacién de los ejes y el valor de R, y
permiten la separacién de fallas que co-
rresponden a diferentes tensores de es-
fuerzos (Etchecopar et al. 1981). Se ha
hecho una comparacién entre los resulta-
dos obtenidos a partir de los dos tipos de
métodos, lo que permite comprobar la va-
lidez de los resultados.

La aplicacién de los métodos basados
en la ecuacién de Bott requiere cuatro
condiciones fundamentales (Etchecopar
et al., 1981): i) deben existir abundantes
planos de fracturas susceptibles de reac-
tivacién con orientacién aleatoria, ii) los
movimientos de los planos de fallas han
de ser independientes unos de otros, iii)
la estrfa sobre cada plano de falla es para-
lela a la proyeccién de la componente de
cizalla del tensor de esfuerzos sobre él, y
iv) la deformacién ddctil entre los planos
de fracturas ha de ser minima. Aunque en
el caso de fracturacién en granitoides es
posible que algunas de estas condiciones
no se cumplan estrictamente, conforme el
magma se acerca a sus Ultimos estadios
de consolidacién su comportamiento
reolégico puede asimilarse al de un séli-
do frégil. Ademds, alguos trabajos recien-
tes (Wojtal y Pershing 1991, Martinez
Pefia et al., 1995) prueban que incluso en
dreas donde las condiciones de fractura-

cién impuestas por estos métodos no se
cumplen totalmente la determinacién de
los tensores de esfuerzos es fiable.

Puesto que los métodos de Diedros
Rectos y Triedros Rectos estdn basados
en relaciones geométricas simples, pue-
den ser utilizados para la determinacién
de la orientacién de los ejes del elipsoide
de deformacién infinitesimal a partir de
planos C, y por tanto es posible comparar
estos resultados con la deformacién fra-
gil tardia que afecta al granitoide.

Situacién geolédgica

El macizo de Veiga es un cuerpo
intrusivo alargado, de direccién E-W.
Tiene una superficie de 160 Km? (Fig. 1).
Su composicién es bdsicamente grano-
diorita, con variaciones locales a
sienogranito y monzogranito. La compo-
sicién mineral de la granodiorita de Veiga
es principalmente cuarzo, oligoclasa,
feldespato potdsico (ortoclasa pertitica y
microclina) y biotita. El apatito, el circén,
la moscovita, la turmalina y la epidota
(allanita) aparecen como minerales acce-
sorios. La textura es porfidica, con
fenocristales euhédricos de feldespato
potdsico, cuyo tamafio varfa entre 2 y 5
cm, en una matriz de grano medio-
grueso.

El macizo granodioritico de Veiga
estd rodeado por metasedimentos
(gneisses, micaesquistos, cuarcitas, y
porfiroides en facies Ollo de Sapo) de
edad Precdmbrico - Ordovicico (Figs. 1y
2). Forma parte del anticlinorio del Ollo
de Sapo, el cual define el limite entre la
zona Centro-Ibérica y la Asturoccidental-
Leonesa, en el Macizo Hespérico. Al
suroeste del macizo de Veiga aparece el
granito de dos micas de Manzaneda. El
anticlinorio del Ollo de Sapo es una es-
tructura de 300 Km de longitud desarro-
llada durante la primera fase de deforma-
cién de la orogenia hercinica. Este
anticlinorio fue fuertemente modificado
por los subsecuentes episodios de defor-
macién (Matte, 1968, Martinez Cataldn
et al., 1977, Bastida et al., 1993). Su di-
reccién cambia de NO30E a N110E, si-
guiendo la forma del arco Ibérico.

En el encajante del macizo de Veiga
se distinguen cuatro eventos estructura-
les: i) el primer estadio tecténico (D1)
produce pliegues esquistosos de direc-
cién 110-150 e inmersién entre 20° NW
y 25° SE, ii) la segunda fase de deforma-
cién (D2) produce cabalgamientos de
vergencia NE con esquistosidad de
crenulacién asociada y micropliegues
subhorizontales (Ribeiro, 1970, Marcos,
1971, Bastida et al., 1986, Farias, 1990),



iii) el tercer estadio tecténico (D3) dio lu-
gar a pliegues de direccién NW y
vergencia NE (Parga Pondal, 1963), iv)
en la parte oeste del macizo de Veiga apa-
rece la falla normal de Chandoiro, de di-
reccién N-S y buzamiento 55-70°W (Fig.
2). Su longitud cartografiada es de 30
km. Se formé después de la segunda fase
de deformacidn, y es posiblemente con-
tempordnea con el estadio D3.

La estructura principal del antiforme
del Ollo de Sapo en la zona de estudio
puede ser, por tanto, descrita como un
anticlinorio de fase D1 replegado por los
pliegues de la fase D3. El metamorfismo,
de tipo barroviense, comienza durante el
primer estadio y alcanza su mdxima in-
tensidad entre las fases D2 y D3. Su in-
tensidad decrece hacia el SW. Las rocas
cercanas a la falla normal de Chandoiro
estan afectadas por metamorfismo retré-
grado, metamorfismo hidrotermal y
cataclasis.

El macizo de Veiga desarrolla una au-
reola de metamorfismo de contacto en la
roca de caja. Los contactos son
subparalelos a las trayectorias de la
esquistosidad regional en los bordes nor-
te y sur del macizo, y lo cortan en los bor-
des oriental y occidental. Finalmente, el
macizo de Veiga estd afectado por dos fa-
llas tardi-hercinicas que muestran un mo-
vimiento aparente senestro (Fig. 2).

El macizo de Veiga en su conjunto
estd afectado por una foliacién
magmética WNW-ESE (paralela a las es-
tructuras regionales compresivas m4s im-
portantes), y con buzamientos en torno a
75-85° N. En las proximidades de la falla
de Chandoiro aparece una zona de cizalla
normal, de unos 3 km de anchura, con
movimiento del bloque superior hacia el
Oeste (Aranguren et al., 1996). Este
evento se produce durante los estadios
tardios del emplazamiento de la grano-
diorita de Veiga (Romdn Berdiel et al.,
1995).

Resultados y Discusién

Se ha estudiado la deformacién fragil
en el borde oeste del macizo de Veiga, te-
niendo en cuenta la orientacién de fallas
y diques (rellenos de aplita, pegmatita y
cuarzo) y la de las estrias sobre ellos. Al-
gunas de las fracturas medidas no estdn
relacionadas con mineralizacién o ape-
nas presentan una fina ldmina de clorita.
El estado de esfuerzos obtenido a partir
del andlisis de estas fracturas puede rela-
cionarse con la deformacién del granito
durante el dltimo periodo de su emplaza-
miento. También hay fracturas que han
podido formarse durante la fracturacién
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Fig. 3.- Deformacidn pldstica y frégil en el borde oeste del macizo de Veiga. A Proyeccién
estereogrifica de los planos C y de la lineacion medida sobre ellos. B Diagrama de densidad
de la lineacién de estiramiento sobre los planos C. C Ejes de deformacién obtenidos a partir

del andlisis de los planos C y su lineacién (consideradas como estrias de falla normal) por los
métodos de Diedros y Triedros Rectos. D Proyeccién estereografica de las fallas y sus estrias.

E Diagrama de densidad de las estrias, F' Ejes de esfuerzo obtenidos a partir del anilisis de
las fallas y sus estrias por los métodos de Diedros y Triedros Rectos. G Resultados de la

aplicacién del método de Etchecopar a la poblacion de fallas. Los diagramas son equiareales,

hemisferio inferior, excepto la proyeccion estereografica de los planos C y de las fallas,
equiangulares, hemisferio inferior. Los diagramas de densidad estdn hechos con intérvalos

del 3%.
Fig. 3.- Plastic and brittle deformation in the western part of the Veiga Massif. A Stereoplot of C

planes and the stretching lineation on them. B Density diagram of stretching lineations. C
Strain axes obtained by the Right Dihedra and Right Trihedra methods from the analysis of C
planes and stretching lineations (considered as striations on normal faults). D Stereoplot of
Sfaults and slickenside striations. E Density diagram of striations on fault planes. F Stress axes
obtained by the Right Diledra and Right Trihedra methods from faults and slickensides. G
Results of Etchecopar’s method applied to faults. Diagrams are equal-area, lower-hemisphere
except stereoplots of C planes and faults, equal-angle, lower-hemisphere. Density diagrams are

made with a 3.0% contour interval.
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tardi-hercinica del macizo, y por tanto
pueden relacionarse con las dos grandes
fallas de direccién NNW-SSE que cortan
el plutén.

En la parte oeste del macizo de Veiga,
los maximos de la direccién de las fractu-
ras son NNW-SSE y N-S (Fig. 3D). Aten-
diendo a la orjentacion de las fallas y sus
estrias, la mayorfa de las fracturas son
sintéticas con la falla normal de
Chandoiro y parecen estar asociadas al
movimiento de la misma.

La aplicacién del método de
Etchecopar (Etchecopar et al., 1981) a
los datos de fallas ha permitido distinguir
dos poblaciones de fallas: todas las frac-
turas con relleno mineral y los diques
(pegmatita, aplita, y cuarzo, 52% de la
poblacién completa de fallas) pueden ex-
plicarse con un tensor de esfuerzos que
indica un régimen de esfuerzos normal,
con gje G, 272, 06 y ¢, 025, 75 (Fig. 3G).
Algunas de las fallas restantes (20% de la
poblacién completa) se explican median-
te un tensor de esfuerzos con ¢, 030, 31y
©, 294, 10 (Fig. 3G). El primer tensor de
esfuerzos es compatible con el desplaza-
miento normal de la falla de Chandoiro y
con las estructuras S-C, puesto que el
méximo de densidad de la orientacién de
las lineaciones de estiramiento sobre los
planos C (292, 57, ver Fig. 3B) presenta
una direccién similar a la de ©,. A partir
del método de los Triedros Rectos se ob-
tiene un eje de compresién 025, 08, y un
eje de extensién 120, 25, los cuales estdn
comprendidos dentro de los campos defi-
nidos por el método de los Diedros Rec-
tos (Fig. 3F). Esta solucién es compatible
con el 51% de los datos.

Los métodos de los Diedros Rectos
y de los Triedros Rectos también han
sido aplicados a la determinacién de los
ejes de deformacidn infinitesimal defi-
nidos por los planos C correspondien-
tes a cizalla normal (Fig. 3A). Mues-
tran una compatibilidad del 84% de los
datos con un eje de extensién 138, 10y
un eje de acortamiento 036, 47 (Fig.
3C). El médximo de la direccién de ex-
tensién coincide con el eje ©, obtenido
a partir del andlisis de las fallas y di-
ques (Fig. 3F). Estos resultados sugie-
ren que la cinemdtica de las estructuras
S-C que afectan el borde oeste del ma-
cizo es coincidente con el campo de es-
fuerzos que se obtiene a partir de los
diques que se forman en los dltimos
estadios del emplazamiento del macizo
de Veiga (un régimen normal con un eje
6, en direccién 120 y subhorizontal).
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Las fallas de desgarre sin relleno mi-
neralizado son compatibles con un régi-
men de desgarre (G, vertical) y un eje de
méxima compresién horizontal en direc-
cién 030 (Fig. 3G, tensor 2). Este estado
de esfuerzos, més tardfo en relacién al
emplazamiento del cuerpo igneo, podria
ser el responsable de la formacién de las
dos fallas cartografiables que afectan al
cuerpo intrusivo (Fig. 2). Su origen estd
probablemente relacionado con el episo-
dio de fracturacién tardihercinica
(Pérmico) de todo el macizo. Este episo-
dio de fracturacién podria haber
reactivado algunas de las fallas normales
creadas durante el estadio extensional, lo
cual explica la solucién dada por el méto-
do de los Triedros Rectos como una com-
binacién de los dos tensores de esfuerzos
(Fig. 3F).

Conclusiones

El enfriamiento de la granodiorita de
Veiga se produce dentro de un régimen
distensivo que ha quedado registrado en
su borde oeste por el desarrollo de estruc-
turas S-C asociadas al movimento normal
de la falla de Chandoiro. La direccién de
extensién obtenida a partir del andlisis de
los planos C y sus lineaciones de estira-
miento es WNW-ESE.

El anélisis estadistico de la poblacién
de meso-estrucutras fragiles mediante el
método de Etchecopar ha permitido rea-
lizar la separacién de fallas que corres-
ponden a dos tensores de esfuerzos dife-
rentes. Un primer tensor de esfuerzos in-
dica un régimen de esfuerzos normal, con
gje o, 272, 06 y o, 025, 75. Esta direc-
cién de extensién coincide con la obteni-
da a partir del anélisis de las estructuras
S-C que afectan a la granodiorita en este
mismo sector, lo que indica que el movi-
miento normal de la falla continda des-
pués de la consolidacién del cuerpo
intrusivo.

El segundo tensor de esfuerzos, con
o, 030, 31 y 0,294, 10, corresponde a un
régimen de compresién NNE. Este tensor
actuaria con posterioridad al estadio
extensional y serfa probablemente con-
tempordneo con la fracturacién tardi-
hercinica del macizo.
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