GEOGACETA, 34,2003

Organizacion interna de unidades de alta presion en dominios
tecténicos profundos (Complejo de Cabo Ortegal, NO Espana)

Internal organization of high-pressure units at deep tectonic realms
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ABSTRACT

High-pressure volcanic-arc granulites, N-MORB eclogites and shallow crustal volcanosedimentary high-
pressure gneiss units occur in the high-pressure metamorphic fold-nappes and ductile thrusts that make
up the Cabo Ortegal upper allochthons. Confluence of units from such disparate tectonic settings occurred
at an eo-Hercynian convergent plate margin, that in this case, involved oceanic, arc and continental
lithosphere. We argue that the sheath-like form of the fold nappes and the mineral and stretching lineations
defined by high-pressure mineral assemblages subparallel to fold axes depict the internal organization of
high-pressure sheets at deep tectonic realms of an oblique subduction/collision orogenic channel.
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Introduccion

El Complejo de Cabo Ortegal es uno
de los “Complejos Aldctonos” del NO de
la Peninsula Ibérica, emplazados sobre el
margen occidental de Gondwana durante
la orogenia hercinica (Ries y Shackleton,
1971; Bard et al., 1980; Bastida et al,,
1984, etc). Esta constituido por un apila-
miento de mantos metamoérficos que per-
tenecen fundamentalmente a los dos ele-
mentos estructurales -superiores correla-
cionables a escala regional en que se
subdividen los complejos: la Unidad
Ofiolitica y el Aldctono Superior. Este 01l-
timo ocupa preferentemente la posicion
estructural mas elevada y en él se regis-
traron procesos de metamorfismo y de
deformacién en condiciones de alta pre-
si6n (Gil Ibarguchi et al., 1990). Las prin-
cipales unidades litoestratigréficas dife-
renciadas estan separadas por contactos
tectonicos e incluyen fundamentalmente
eclogitas (banda eclogitica del Concepe-
nido), granulitas (Formacién Bacariza),
anfibolitas (Formaciones de Purrido y
Candelaria), formaciones gneisicas cuar-
zo-feldespéaticas (Gneises Bandeados,
Chimparra y Carifio) y macizos ultrama-
ficos (Herbeira, Limo y Uzal; cf. Fig.1).

Modelo tecténico
En el Complejo de Cabo Ortegal apa-

recen apiladas unidades litotecténicas de
alta presién con origenes bien contrasta-

dos (ambiente de raiz de arco para el con-
junto ultraméfico, de arco volcénico
proximo a un margen continental para las
granulitas, litosfera oceénica para el ma-
cizo eclogitico y ambientes volcanosedi-
mentarios corticales para las formaciones
gneisicas de alta presion; cf. Van Calste-
ren et al., 1979; Peucat et al., 1990; Gra-
vestock, 1992; Laribi-Halimi, 1992; Mo-
reno et al., 2001 y Santos Zalduegui et al.,

2002). La confluencia de ambientes tec-

tonicos tan dispares es s6lo posible en los
margenes de placas convergentes. Las
edades de los protolitos de estas rocas
evidencian ya la existencia de un limite
de placa convergente activo hace ca. 500
Ma. En el modelo tecténico que se des-
cribe a continuaciéon proponemos que las
unidades rocosas estudiadas, su registro
estructural y su estilo tecténico reflejan el
tipo de organizacién interna que even-
tualmente pueden presentar las laminas
de rocas de alta presion en dominios tec-
tonicos profundos (a profundidades por
debajo de la discontinudad de Mohorovi-
cic) asociados a un canal orogénico de
subduccién/colision oblicua.

El modelo propuesto por Shreve y
Cloos (1986) para explicar la dindmica de
la subduccién de la litosfera oceanica y/o
continental en el manto asume que las
placas superior e inferior conforman los
limites de un canal de subduccién estre-
cho (de unos pocos kilometros de espe-
sor) en el cual se concentra la mayor par-
te de la deformacién. Beaumont et al.

(1999) acuiiaron el término “conducto de
subduccién” (subduction conduit) para
referirse a la parte del canal de
subduccién situada por encima de la
interfase de subduccion activa entre las
placas convergentes y por debajo de la
cufia mantélica de la placa superior en la
cual el material subducido puede acumu-
larse lentamente por procesos de
subcabalgamiento y permanecer en ella
durante periodos de tiempo més o menos
largos. El conducto de subduccién consta
de partes relativamente inactivas en las
que el material subducido no sufre una
deformacidn interna significativa y de zo-
nas de cizalla activa donde los materiales
si se deforman. Las deformaciones acu-
muladas en ambos casos (en las zonas
tectonicamente inactivas y en las activas)
pueden ser muy importantes y la posicion
de las zonas de cizalla activas puede cam-
biar. Una de las caracteristicas fundamen-
tales del conducto de subduccién consis-
te en que el flujo de materia en su seno es
un flujo forzado que permite explicar la
mecénica de la subduccion de materiales
supracorticales y su exhumacién poste-
rior (Beaumont et al., 1999; Gerya et al.,
2002).

Los canales de subduccion modeliza-
dos o visibles a través del tratamiento de
imédgenes sismicas (p.ej.: Ellis y Beau-
mont, 1999) se corresponden con zonas:
de cizalla a escala litosférica relativamen-
te estrechas. Las imagenes sismicas de las
zonas de sutura de diversos ordgenos an-




GEOGACETA, 34, 2003

- Macizo
2 Ibérico

Océano Atldntico

Il
- ""\‘.‘O

o
rtigueira

|
' J
Moeche
|/
O— ‘ l-l:m,- o _5 km
ALOCTONO SUPERIOR Zona de Movimiento Tecténico de Carreiro
- % Rocas ultramaficas I )
1 Formacién Bacariza I(jgi\]/[)lzllj)Eg(A) S%IEOLITICO Y

E== Formacién Agudo
Eclogitas o
[ Gneises Bandeados 1 Grupo de Moeche

Gneises de Carifio PARAAUTOCTONO CENTRO-

Formacién Purrido-Pefia Escrita

[ Gneises de Chimparra IBERICO
] Formacién Candelaria 1

Fig. 1.- Mapa geoldgico simplificado del Complejo de Cabo Ortegal.

Fig. 1.- Simplified geological map of the Cabo Ortegal Complex

para los canales de subduccién como para
el conjunto de unidades de alta presién de
Cabo Ortegal.

La acumulacién de unidades en el
conducto de subduccién da lugar a orga-
nizaciones tecténicas muy complejas, con
unidades procedentes de la cufia mantéli-
ca (unidades ultraméficas), de la corteza
oceénica subducida (eclogitas) y otras de

tiguos (p.ej.: Richardson et al., 2001) re-
velan también esa misma organizacion,
pues presentan una variedad de fabricas
que concuerda con la alternancia de uni-
dades litolégicas de competencias con-
trastadas, de naturaleza interna anisétro-
pay de geometria y dimensiones (Calvert
et al,, 1995; Eaton et al., 2000) compara-
bles tanto con las referidas previamente

origen supracortical (gneises y granulitas
de origen volcanosedimentario). La exhu-
macién de todas estas rocas se produce,
en parte, a la vez que ciertas unidades son
incorporadas al conducto de subduccién
por procesos de subcabalgamiento (extru-
sién sinconvergente de Platt, 1993; Doin
y Henry, 2001), y las velocidades de en-
friamiento correspondientes son de varias
decenas a unos pocos centenares de °C
por Ma. Las trayectorias P-T-t pueden ser
diferentes en diferentes unidades, pero en
muchos casos se caracterizan por presen-
tar una parte con gradientes dP/dT relati-
vamente mds bajos durante los estadios
iniciales de la exhumacion (todavia en
condiciones de alta presién) y con gra-
dientes dP/dT més elevados (siempre sin
asociar un calentamiento durante la des-
compresion) durante los estadios poste-
riores.

Los mantos superiores con metamor-
fismo de alta presién del Complejo de
Cabo Ortegal presentan una organizacién
interna y una evolucidn geodindmica que
pueden considerarse como caracteristicas
de los niveles més profundos de un con-
ducto de subduccioén activo durante las
primeras fases de la subduccidn/colisién
hercinica en el NO de Iberia. La estructu-
ra de las unidades implicadas se puede
describir como un apilamiento tecténico
de unidades deformadas dictilmente cu-
yas dimensiones alcanzan los 20 km en la
direccion paralela al movimiento tectoni-
co (NNE), 5-10 km en la direccién trans-
versal (ONO-ESE) y sus potencias alcan-
zan como maximo 1-1.5 km. Los contac-
tos tecténicos que las separan fueron
plegados en una serie de pliegues recum-
bentes y en vaina de escala kilométrica
los cuales, a su vez, quedaron delimita-
dos por otros contactos tectdnicos de alta
presion. Aunque la potencia compuesta
del complejo puede alcanzar los 10 km,
como existe una importante variacion la-
teral en el espesor y morfologia de las
unidades y sus ejes de potencia maxima
no se encuentran superpuestos a lo largo
de una linea, la separacion real entre las
unidades superiores conservadas en el
nicleo del complejo y su cabalgamiento
basal raramente excede los 3-4 k. Esta
potencia representaria el espesor real del
conducto de subduccién. Los estudios de
campo realizados hasta la fecha en terre-
nos de alta presion permiten constatar
también que su geometria es laminar, con
un espesor por debajo de los 5 km (p.ej.:
Ernst, 2001). Su geometria interna, sin
embargo, no se conoce con detalle, ya que
por lo general, las estructuras formadas
en dominios profundos suelen suftir un
proceso de retrometamorfismo que fre-
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Fig. 2.- Reconstrucciones cineméticas en el marco presion/profundidad y temperatura/tiempo de la evolucion de las unidades de alta presién durante los
procesos de subduccién, acrecién tecténica y flujo de retorno forzado en el canal de subduccién y la exhumacién subsiguiente durante la colision orogeé-
nica. La escala de profundidad corresponde a un modelo litosférico formado por 15 km de rocas de la corteza superficial con una densidad media de
2700 kg/m?, 15 km de rocas de la corteza inferior de 2900 kg/m* y rocas mantélicas de 3300 kg/m?.

Fig. 2.- Kinematic reconstructions in the Pressure/depth and temperature vs. time space, respectively, of the fate of high-pressure units during the
processes of subduction, tectonic accretion and forced return flow (syn-subduction exhumation) in a subduction channel, and the subsequent exhumation
during orogenic collision. Depth scale corresponds to a model lithosphere with 15 km of upper crustal rocks with average density of 2700 kgl/m3 15 km
of lower crustal rocks of 2900 kgr/m?® and mantle rocks of 3300 lkgr/m’.

cuentemente oblitera o transpone las es-
tructuras anteriores.

Segiin las modelizaciones numéricas
(contrastadas con ejemplos geoldgicos
reales) de Gerya y Stéckhert (2002) y
Gerya et al. (2002), las velocidades de
exhumacion de este tipo de terrenos son
del orden de las velocidades de movi-
miento de las placas litosféricas, pudien-
do ser incluso superiores cuando los pro-
cesos de deformacion son episddicos (p.ej.
debido al aplastamiento del canal de sub-
duccién en sus partes mas profundas). Es
muy probable que durante este proceso las
rocas que han experimentado un ascenso
hacia la superficie a gran velocidad no su-
fran una deformacién interna importante
(localizéndose la deformacion en sus limi-
tes o en los contactos tecténicos con otras
unidades) y que el valor de los esfuerzos
diferenciales sea relativamente bajo. Estas
inferencias estin de acuerdo con las obser-
vaciones realizadas en muchos terrenos de
alta presion y de ultra-alta presion (véanse
p. €. los trabajos de Piepenbreier y Stoc-
khert, 2001; Gerya y Stockhert, 2002; y
Gerya et al., 2002, asi como las referen-
cias incluidas en los mismos).

Las rocas metamorficas de alta pre-
sion del Complejo de Cabo Ortegal se

deformaron bajo la accidén de esfuerzos
diferenciales relativamente bajos (even-
tos deformacionales D, y D,). A excep-
cion de las peridotitas de los macizos ul-
tramaficos, las cuales probablemente per-
manecieron en niveles litosféricos
profundos desde su formacién, la mayor
parte de las demas unidades (continenta-
les, oceéanicas o de arco) ocuparian posi-
ciones corticales someras cuando entra-
ron en la zona de subduccién hace ca.
420-425 Ma (Fig. 2). Todas las unidades,
excepto las peridotitas, fueron expuestas
a temperaturas y presiones progresiva-
mente mayores hasta llegar a condiciones
propias de Ia facies de las eclogitas, al-
canzando profundidades de ca. 60 km o
mayores y desarrollandose las fdbricas de
alta presion D, (Girardeau y Gil Ibargu-
chi, 1989; Abalos 1997). Las peridotitas,
sin embargo, se enfriaron y fueron presu-
rizadas a medida que iban subduciendo,
posiblemente desde la cufia mantélica de
la placa superior situada sobre la zona de
subduccién. Después de la fase D,, las
deformaciones de alta presién D, se loca-
lizaron a lo largo de las zonds de cizalla
que limitan las principales unidades roco-
sas, provocando el apilamiento.de las uni-
dades y definiendo saltos discretos en su

grado metamoérfico. Este proceso de api-
lamiento por subcabalgamientos habria
ocurrido hace ca. 375 Ma, por lo que su
actividad se habria prolongado en el con-
ducto de subduccién durante ca. 10-20
Ma hasta que el conducto fue bloqueado
por la colisién continental del Carbonife-
ro Inferior que originé el ordgeno herci-
nico (el emplazamiento final del Comple-
jo de Cabo Ortegal sobre su paraautdcto-
no cortical superior tuvo lugar hace ca.
360 Ma; cf. Dallmeyer et al., 1997). La
duracién y velocidad de estos procesos
han sido discutidas en detalle a partir de
datos termobarométricos, geocronoldgi-
cos y petroestructurales (Abalos et al.,
1996, 2003; Galan y Marcos, 2000 y Or-
défiez et al., 2001). Después de la amal-
gamacion, estas unidades compartieron
una tecténica e historia metamérfica co-
munes relacionadas con la exhumacién
del complejo, muy probablemente favo-
recidas por una tectbénica extensional
(Martinez Catalan et al., 1996). Las lige-
ras diferencias metamorficas asociadas a
las fabricas D, desaparecieron durante D,.

Las zonas mtemas de cada unidad tecto-
nica involucrada permanecieron relativa-
mente indeformadas (de hecho, se con-
servaron sus asociaciones minerales de
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alta presion) mientras que sus limites se
convirtieron en zonas de cizalla activas.
Sin embargo, avanzada la fase D, estas
zonas de cizalla fueron bloqueadas y se
deformaron a favor de pliegues en vaina
kilométricos junto con las unidades a
las que delimitan. D, representd un li-
gero enfriamiento y descompresion con
respecto a las condiciones de presioén y
temperatura reflejadas por la asocia-
cién mineral del climax metamérfico.
Asi, puede interpretarse como una evi-
dencia del flujo de retorno en el canal
de subduccién anterior a la colisién
(Gerya et al., 2002). La acrecidon de
otras unidades por procesos de subca-
balgamiento bajo los aldctonos de alta
presién de Cabo Ortegal habria ocurri-
do un poco mas tarde. Estas unidades
basales registraron un evento D, gene-
ralizado que obliter6 en gran medida las
fabricas de alta presion D, (Azcarraga
et al., 2002). Asimismo, el proceso de-
formacional D, tuvo lugar en condicio-
nes baricas y térmicas ligeramente mas
bajas que las de los aldctonos superio-
res.
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