LA ESTRUCTURA DEL MANTO DE MONDONEDO
ENTRE BURELA Y TAPIA DE CASARIEGO
(COSTA CANTABRICA, NW DE ESPANA)

FERNANDO BASTIDA y JAVIER A. PULGAR

TRABAJOS DE Bastida, F. y Pulgar, J. A. (1978).-La estructura del manto de Mondofiedo entre
GEOLO GI1 A Burela y Tapia de Casariego (Costa cantabrica, NW de Espaiia). Trabajos de

Geologia, Univ. de Oviedo, 10, 000-000.

El corte de la unidad del manto de Mondofiedo a lo largo de la costa cantébrica,
que se describe en este trabajo, se sitia en la parte W de la Zona Asturocciden-
tal-leonesa y estad comprendido entre las localidades de Burela (LLugo) y Tapia de
Casariego (Asturias). Los materiales que constituyen el corte son esencialmente
detriticos y tienen edades comprendidas entre el Precambrico y el Ordovicico
inferior. Las rocas han sufrido una deformacién polifasica acompafiada de un
metamorfismo regional durante la Orogénesis Herciniana.

La deformacién se ha llevado a cabo mediante tres fases principales. Durante la
primera fase, F,, se originan pliegues de una amplia gama de dimensiones,
desde microscépicos hasta de escala kilométrica, tratindose de pliegues tumba-
dos, muy apretados, vergentes hacia las zonas externas y acompafiados por un
«slaty cleavage» o una «schistosity». De estos, los pliegues menores se localizan
preferentemente en zonas de charnela de pliegues mayores y han sido analiza-
dos con cierto detalle, tratindose de pliegues «chevron» o similares, formados
esencialmente por un proceso de «buckling» mas aplastamiento.

Durante la segunda fase, F,, se originan pliegues menores tumbados, asimétri-
cos, con charnelas curvas, vergentes hacia las zonas externas y cuyo desarrollo
estd restringido a un pequefio sector dentro del corte. Estos pliegues llevan
asociada una esquistosidad de crenulacién o una «schistosity». Los pliegues F,
son aproximadamente similares y se interpretan como formados por «buckling»
mas aplastamiento en el interior de una zona de cizalla dictil.

La tercera fase de deformacion, F,, da lugar a grandes pliegues suaves y de
plano axial subvertical. Los pliegues menores F; son escasos, tratindose de
formas fuertemente asimétricas en cuyos flancos cortos se desarrollan frecuen-
temente pliegues de pequefio tamafio. Cuando la litologia lo permite se asocia a
estos pliegues una esquistosidad de crenulacién.

Con posterioridad se desarrollan ain estructuras tardias entre las que se englo-
ban «kink-bands», crenulaciones, pliegues transversales abiertos, fallas y dia-
clasas.

En conjunto, la estructura del corte se resume a dos grandes pliegues acostados
F,, el anticlinal de Foz-Tapia y el sinclinal de Nois-Mantaras, entre los cuales
existe un flanco inverso de unos 15 Km de longitud. Estas estructuras estdn
cortadas por una zona de cizalla dictil en la parte occidental del corte y por un
cabalgamiento en la parte oriental, originados en el transcurso de la segunda
fase de deformacién F,. Las estructuras F, y F, estin suavemente replegadas
por un antiforme y un sinforme de la tercera fase de deformacién F,.

El metamorfismo regional que acompafia a la deformacién aumenta en lineas
generales hacia el W, habiéndose distinguido las zonas de la clorita, biotita,
granate y andalucita. Este metamorfismo muestra un caricter plurifacial, siendo
el metamorfismo resultante del tipo intermedio de baja presién. El climax
metamoérfico coincide aproximadamente con el inicio de la 2.2 fase de deforma-
cién,

A cross section of the Mondofiedo nappe unit across the cantabrian coast from
Burela (Lugo) to Tapia de Casariego (Asturias), western part of the
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Westasturian-leonese zone, is studied in this paper. Precambrian to lower
Ordovician rocks, mainly detrital, are found in this section. A poliphasic defor-
mation and a related regional metamorphism have affected these rocks during
the hercynian orogenesis.

Three main phases of deformation have been distinguished. During the first one,
F,, east facing recumbent folds of different scales with a slaty cleavage or
schistosity related, are formed. The minor folds are located mainly in the hinges
of the major and have been analyzed with detail; they are chevron and similar
folds formed by a process of buckling and flattening.

During the second phase of deformation, F,, minor asymmetric recumbent folds
with curved hinges and the same vergence as F, are formed. The development
of these folds are restricted to a small sector in this cross section. A crenulation
cleavage or a schistosity is associated with these folds. From the geometrical
point of view the F, folds are nearly similar and genetically are interpreted as
formed by buckling and flattening in a ductil shear zone.

The third phase of deformation, F,, give rise to big open folds with subvertical
axial planes. Minor folds are scarces and in general they are asymmetric. A
crenulation cleavage no generalized is related with this phase of deformation.
The latest deformation events produced several kind of structures: kink bands,
crenulation cleavage, E-W folds, faults and joints.

The general structure of the cross section studied is formed by two major
recumbent folds F, (the anticlinal of Foz-Tapia and the sinclinal of Nois-
Mantaras). The reverse limb of these folds is about 15 km long. These structures
are cutted by a ductil shear zone in the occidental part of the section and by a
thrust is the oriental part originated during the second phase of deformation
(F,). The F, and F, structures are openly refolded by an antiformal and a
sinformal belonging to the third phase of deformation.

The regional metamorphism related with the hercynian deformation grows in
general from E to W. The chlorite, biotite, garnet and andalucite zones have
been distinguished. This metamorphism shows a plurifacial character and the
resulting metamorphism is of intermediate low pressure type. The metamorphic
culmination coincide with the begining of the second phase of deformation.

Fernando Bastida y Javier A. Pulgar, Departamento de Geotecténica, Universi-
dad de Oviedo. Manuscrito recibido el 15 de junio de 1978.

En el NW de la Peninsula Ibérica, el macizo herciniano se ha dividido
clasicamente en tres zonas de caracteristicas geolégicas diferentes: Zona Canta-
brica, Zona Asturoccidental-leonesa y Zona Centroibérica (sector de Galicia). En
este contexto, el corte aqui estudiado forma parte de la rama N de la Zona
Asturoccidental-leonesa (Fig. 1), la cual se caracteriza por la existencia de un
Paleozoico inferior bien desarrollado, de un metamorfismo regional cuyo grado
aumenta, en lineas generales, de E a W y de una deformacién polifasica con
desarrollo generalizado de esquistosidad. Dentro del orégeno, la Zona Asturocci-
dental-leonesa ocupa una posicién intermedia entre la Zona Cantabrica, la mas
externa, sin esquistosidad ni metamorfismo apreciables y el sector de Galicia, mas
interno, con un plutonismo muy importante y con areas extensas de rocas meta-
morficas de alto grado.

La geologia basica de la Zona Asturoccidental-leonesa se conoce en la
actualidad bastante bien gracias a los trabajos realizados por diversos autores
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“Fig. 1.-Situadién geolégica del corte estudiado.

(RIEMER 1965; MATTE 1968; WALTER 1968; CAPDEVILA 1969; MARcos 1973; PrREZ-
EsTAUN 1978; etc.). El corte estudiado en el presente trabajo corresponde al sector
de la costa comprendido entre Burela (Lugo) y Tapia de Casariego (Asturias) (Fig.
1) y, de acuerdo con la divisién en dominios que se ha realizado para la Zona
Asturoccidental-leonesa, se sitia dentro del dominio del manto de Mondofiedo
(Marcos 1973) que ocupa gran parte de la mitad occidental de dicha zona. Desde
el punto de vista estructural, este dominio estd constituido por un apilamiento de
pliegues acostados de grandes dimensiones deformados por pliegues suaves de
plano axial subvertical (MATTE 1964, 1968; WALTER 1966, 1968; MARTINEZ CATALAN
et alt. 1977). El corte estudiado presenta gran interés para conocer la estructura
del citado dominio del manto de Mondofnedo. Sin embargo, este corte no ha sido
conocido anteriormente en detalle desde el punto de vista estructural, ya que
siempre ha formado parte de estudios mds extensos (NISSEN 1959; MATTE 1968) o
bien ha sido estudiado desde otros puntos de vista (SANCHEZ DE LA TORRE 1966;
CAPDEVILA 1969).

En consecuencia, los objetivos del presente trabajo han sido, por un lado,
tratar de completar la estructura del manto de Mondofiedo, desconocida en este
sector de la costa. Por otro lado, hasta el presente han existido problemas de
correlacion entre las fases de deformacién propuestas para las partes mas inter-
nas (al W) y las propuestas para las zonas mds externas (al E) de la Zona
Asturoccidental-leonesa. Por ello, otro de los objetivos de este trabajo ha sido
analizar con cierto detalle las estructuras correspondientes a cada una de las
fases de la deformacién herciniana, para establecer un modelo en el que se
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muestren las caracteristicas de estas fases en dicha zona, contribuyendo de esta
manera a clarificar los problemas de correlacién que se encuentran planteados.
Por dltimo, el analisis geométrico detallado de las estructuras menores, princi-
palmente pliegues, originadas durante las fases principales de la deformacién,
permite obtener algunas conclusiones sobre los mecanismos de formacién de
estas estructuras, asi como sobre las condiciones de la deformacién y la evolucién
tecténica para cada fase de deformacidn.

ESTRATIGRAFIA

El sector de la costa cantabrica estudiado se sitila, desde el punto de vista
paleogeografico, dentro del dominio del manto de Mondofiedo (MARCOs 1973).
Este dominio se caracteriza por la existencia de un substrato precimbrico esquis-
toso-grauwackico (Serie de Villalba) sobre el que aparece una espesa serie detri-
tica que abarca desde el Cadmbrico inferior al Ordovicico inferior. El Ordovicico
medio y superior falta o posee un espesor muy reducido. Por encima y con
cardcter transgresivo se sitiian los materiales siliricos (WALTER 1968; MATTE 1968;
MaRrcos 1973).

Los materiales que aparecen en el corte pertenecen a las siguientes forma-
ciones:

1.-Serie de Villalba ? (Precambrico).

2.-Formacién Ciandana (Cambrico inferior).

3.~Formacién Vegadeo (Cambrico inferior-medio 7).

4.—Serie de los Cabos (Cambrico medio-Ordovicico inferior).

Sobre estos materiales aparece, al E de la ria del Eo, un pequefio aflora-
miento de materiales estefanienses que son claramente discordantes y que tienen
escaso interés desde el punto de vista de la estructura general del corte.

La intensa deformacién sufrida por las rocas y la existencia de zonas con
alto grado de metamorfismo dificultan la realizacién de un anilisis estratigrafico
de detalle. Por otra parte, dado que el objeto de este trabajo se refiere esencial-
mente a la estructura de este sector de la costa cantabrica, se realizara tan solo a
continuacién una breve descripcién litoestratigrafica de las formaciones presen-
tes.

1.—SERIE DE VILLALBA (?)

La presencia a lo largo de este sector de materiales precambricos es
problemética y ha dado lugar a diversas opiniones que se refieren no sélo a la
existencia de estos materiales sino a su extensién dentro del corte. Asi, SANCHEZ
DE LA ToRRE (1966), MATTE (1968) y CapPpEVILA (1969) citan la existencia de una
amplia faja de materiales precambricos en el sector comprendido entre Foz y
Burela. Por el contrario, NisseN (1959) y MARTINEZ-ALVAREZ et alt. (in litt.) atribu-
yen todos los materiales existentes en este sector al Cambrico y Cambrico inferior
respectivamente.
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Como veremos en el apartado siguiente, la mayor parte de los materiales
que constituyen el sector Foz-Burela (Fig. 2) presentan unas caracteristicas litoes-
tratigraficas que permiten definirles como pertenecientes a la Formacién Cén-
dana. Unicamente, en la zona de la playa de Areoura aparecen, por debajo de
materiales con caracteristicas propias de la parte inferior de la Formacién Cén-
dana, unos materiales netamente diferentes que consisten en esquistos cuareiti-
cos oscuros con algunas intercalaciones de cuarcitas. Asimismo, intercalado en
estos esquistos existe un nivel de neises con abundantes porfiroblastos de feldes-
patos cuya potencia es de unos 20 m. Se trata de una neis glandular compuesto
esencialmente de cuarzo, microclina, plagioclasas y biotita, y cantidades menores
de moscovita, clorita, epidota, apatito y circén. Su origen, dada la fuerte recrista-
lizacién que muestran es problemditico, aunque la existencia de una cierta estrati-
ficacién junto con la presencia de circones redondeados parecen indicar una
participacién sedimentaria. En este sentido podrian ser comparables a los porfi-
roides presentes en afloramientos precimbricos de otras dreas (PEREZ-ESTAUN y
MARTINEZ 1978).

Las caracteristicas de esta serie de esquistos y neises, asi como el hecho
de que no aparezcan en ningiin otro punto dentro de la sucesién, podria inducir a

considerarlos como materiales precambricos, aunque dado que el afloramiento es

reducido es preciso mantener algunas reservas a este respecto.

2.—FORMACION CANDANA

Esta formacién ocupa gran parte del corte estudiado, aflorando de forma
casi continua desde Burela hasta la playa de Reinante (Figs. 2, 3 y 4). En este
sector se pueden distinguir dentro de la Formacién Cdndana los cuatro miembros
establecidos por WALTER (1966, 1968) para la regién de Mondofedo.

Candana inferior.—En este miembro se pueden distinguir dos
tramos. El tramo inferior tiene un espesor de 300 m y estd constituido por capas
de 1 a 20 cms de espesor de areniscas y cuarcitas claras, de grano generalmente
muy grueso, alternando con esquistos. El tramo superior, de unos 250 a 300 m de
espesor, estd constituido por areniscas feldespaticas y cuarcitas de grano grueso
en capas de 25 a 70 cms de espesor, frecuentemente con estratificacién irregular,
siendo abundantes las amalgamaciones y acufiamientos de capas; asimismo, son
muy frecuentes la estratificacién cruzada y la laminacién paralela. Entre estos
materiales se intercalan a veces areniscas arcillosas de grano muy grueso e
incluso microconglomerados. Las intercalaciones de esquistos son poco frecuen-
tes y solo en la parte media del tramo adquieren cierta importancia.

Ciandana medio.—Este miembro estd constituido por esquistos
gris-verdosos que en algunas zonas alternan con capas finas de areniscas (menos
de 10 cms de espesor) rosadas o verdosas. Hacia la parte baja de este miembro
aparecen algunos niveles de cuarcitas y algunas intercalaciones de calizas dolomi-
ticas amarillentas muy recristalizadas. Es caracteristico de este miembro la
presencia de algunos niveles de pizarras negras ampeliticas de 15 a 20 m de
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espesor. Finalmente, hay que citar también la frecuente presencia en este miem-
bro de niveles delgados aislados (menores de 10 cms de espesor) de neises
plagioclasicos con anfiboles que por su mineralogia deben representar antiguos
niveles calcosilicatados. El espesor total de este miembro es dificil de precisar
aunque no debe ser inferior a los 1.200 m.

Cédndana superior.—Se trata de un miembro constituido princi-
palmente por cuarcitas y areniscas, intercaldndose, no obstante, a veces algunos
tramos mds esquistosos. Las cuarcitas y areniscas son claras o verdosas, de grano
generalmente grueso y se presentan normalmente en capas de espesor entre 20 y
o0 cms. Los esquistos adquieren cierta importancia en la parte inferior del
miembro; en el resto aparecen como pequefios tramos de esquistos verdosos pero
siempre en proporcién subordinada a la de cuarcitas y areniscas. Como estructu-
ras sedimentarias, entre las mds frecuentes en las areniscas hay que citar la
laminacion paralela y cruzada, ésta frecuentemente de tipo tabular. El espesor
total del miembro es 300 m.

Capas de trdnsito.—Este miembro, de unos 400 m de espesor,
estd constituido por pizarras verdes y/o grises con niveles de areniscas intercala-
dos. En la parte alta aparecen algunas capas de calizas grises, por encima de las
cuales se han localizado algunas pistas fésiles entre las que se encuentran, segln
clasificacion de A. Marcos (Universidad de Oviedo):

Phycodes pedum

Phycodes palmatum

Planolites sp.

Helminthopsis ? sp.

De estas especies, P. pedum ha sido citado en el Cambrico inferior de diversas
partes del mundo (ver CRIMES et alt. 1977, pp. 121-122). Una asociacién del mismo
tipo ha sido citada por CRIMES et alt. (1977) en los niveles de transito entre la
Cuarcita de Candana y la Caliza de Vegadeo en la playa Gaviera, cerca de
Cudillero (Asturias). Estos niveles deben corresponder pues a los niveles con
fauna de Trilobites del Cambrico inferior descritos por FARBER y JARI1Z (1964) en
la Concha de Artedo, cerca de Cudillero, y por WALTER (1966, 1968) en la regién
de Mondofiedo.

3.—CALIZA DE VEGADEO

Se trata de un nivel carbonatado de edad Cambrico inferior-medio? cuyos
afloramientos son, en general, deficientes en toda la rama N de la zona Astur-
occidental-leonesa, encontrindose escasamente representada en el corte estu-
diado. Aparece cortada por fracturas al W de la playa de Penarronda (Fig. 4). Por
su posicién estratigrafica debe de encontrarse también en la playa de Reinante
(Fig. 3) oculta bajo los depésitos recientes, como lo prueba el hecho de que en el
borde W de esta playa aparezcan ya algunos niveles carbonatados que indican el
transito desde la Formacién Candana. En los margenes de las rias de Foz y del Eo
aparecen también algunos afloramientos de la Formacién Vegadeo. En lineas
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generales, puede decirse que se trata de calizas y dolomias muy recristalizadas en
las que la deformacién y el metamorfismo han destruido casi totalmente la textura
original.

4.—SERIE DE Los CABOS

Esta formacién aflora en la mayor parte de la mitad oriental del corte,
desde la playa de Reinante hasta el cabalgamiento basal del Manto de Mondo-
fiedo, en las inmediaciones de Salave (Figs. 3 y 4). En esta formacién WALTER
(1966, 1968) y Marcos y PEREZ-ESTAUN (in litt.) han distinguido para esta region, de
abajo a arriba, los siguientes miembros:

—Pizarras con trilobites.

—Capas de Bres.

—Capas de Taramundi.

—Capas inferiores del Eo.

~Capas superiores del Eo.

De estos miembros, solamente los tres primeros se encuentran representados en
el corte, ya que no aparece en él la parte superior de la formacién.

Pizarras con trilobites.—Consiste en una alternancia de pi-
zarras verdes y margas con algunos niveles de areniscas. Dentro de este nivel se
han citado, en la zona Asturoccidental-leonesa, diversos yacimientos de trilobites
que han permitido asignarle una edad Cambrico medio. El espesor de este
miembro es del orden de los 200 m.

Capas de Bres .—Este miembro estd formado por areniscas y cuar-
citas entre las que se intercalan algunas siltitas y pizarras. Las areniscas y
cuarcitas son claras, con tonos grises o verdosos, de grano fino y con espesores de
capas que oscilan generalmente entre los 10 y 40 cms. Las capas de areniscas
suelen presentar una geometria tabular siendo frecuentes la laminacién paralela y
la estratificacién cruzada tabular de bajo dngulo. Las pizarras son oscuras, grises
o verdes, vy suelen estar limitadas a espesores muy pequefos, pudiendo aparecer
localmente tramos algo mayores en los que alternan laminaciones peliticas con
otras arenosas y/o siltiticas.

Dentro de este miembro y al W de Rinlo se encuentra un sill de unos 20 m
de potencia constituido por una roca de color verde afectada por la esquistosidad
(Fig. 3). Esta roca se encuentra retromorfoseada en la facies de los esquistos
verdes, aunque su textura relicta permite considerarla como una roca de tipo
diabésico.

El espesor del miembro es dificil de precisar aunque parece ser superior a
los 1.500 m.

Capas de Taramundi.—De este miembro solo esta representada
en el corte su parte inferior constituida por pizarras grises con laminaciones
arenosas o siltiticas y con algunas intercalaciones de areniscas, en capas con
espesores normalmente menores de 10 cms.
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ESTRUCTURA GENERAL DEL CORTE

Dada la amplitud del corte, del orden de los 40 km, es conveniente
dividirlo en varios sectores para realizar su descripcién estructural. A este res-
pecto, se han considerado tres sectores, que de W a E son:

—Sector de Burela-Foz.

~Sector de Foz-Ribadeo.

—Sector de Tapia de Casariego.

Los limites impuestos a estos sectores son en cierto modo arbitrarios, si
bien se han elegido de forma que cada sector posee unas caracteristicas estructu-
rales propias que justifican su descripcién por separado.

A continuacién se analizaréd en primer lugar la estructura de cada uno de
los sectores, para pasar después a realizar una interpretacién general del corte.

SECTOR DE BUrerLA-Foz

Este sector abarca la parte del corte comprendida entre el contacto del
granito de Vivero, en Burela, y la ria de Foz. Estd constituido casi en su totalidad
por materiales del Cambrico inferior (Formacién Candana) a excepcién del pe-
quefio afloramiento de materiales posiblemente precimbricos situado en la zona
de la playa de Areoura (Fig. 2).

La estructura dé este sector se muestra en la Fig. 2. En ella destaca en
primer lugar la existencia de dos grandes pliegues acostados y muy apretados
(sinclinal de Nois y anticlinal de F oz). Como puede observarse claramente en el
corte de la Fig. 2, el sinclinal de Nois presenta en la zona de la playa de Area
Longa una disposicién antiformal, mientras que el mismo pliegue mds al W, en la
zona de Burela, presenta ya una disposicién normal, con la superficie axial
inclinada hacia el NW. Igualmente, el anticlinal de Foz se encuentra basculado
hacia el SE mostrando por ello una disposicién sinformal. La posicién actual de
estos pliegues se debe a la superposicién de un antiforme suave y de gran
longitud de onda cuyo ndcleo se sitda en la playa de Areoura.

Acompaifiando el desarrollo de los pliegues acostados se origina un «slaty
cleavage» o una «schistosity» (8,) ("), la cual se encuentra generalizada en todo el
sector. Estos pliegues llevan a menudo asociados pliegues menores de varios

(") En espaiiol se ha utilizado muy frecuentemente el término equistosidad de flujo para
describir todo tipo de «fabrics» planares penetrativas definidas por la orientacién preferente de los
constituyentes minerales de las rocas deformadas. Este término, aparte de tener implicaciones
genéticas no siempre justificadas, es impreciso puesto que incluye tipos de «fabrics» cuyo significado
geolégico puede ser muy diferente. Por ello, en este trabajo se utilizaran como sustitutivos los
términos siguientes, tomados de la nomenclatura anglo-sajona:

— «Slaty cleavage». «Fabric» planar penetrativa que se encuentra generalmente en rocas defor-
madas y débilmente metamorfoseadas, de grano fino o muy fino (pizarras vy filitas). Microscé-
picamente estd definida por la orientacién dimensional preferente de minerales planos,
fundamentalmente filosilicatos.

— «Schistosity». «Fabric» planar definida por la orientacién dimensional preferente de minera-
les planos y/o prismaticos. Se encuentra en rocas con mayor grado de metamorfismo que
presentan un tamafo de grano mis grueso (esquistos). En algunos casos se puede observar
una transicién completa entre «laty cleavage» y «schistosity», pudiendo fijarse un limite
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Fig. 2.-Esquema geolégico y corte a lo largo del sector de costa comprendido entre Burela y Foz.
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ordenes de dimensiones y que tienden a localizarse preferentemente en la zona de
charnela de los pliegues mayores, como se puede observar en la zona de Nois y
sobre todo en la zona de Burela (Fig. 2). Los pliegues acostados y sus estructuras
asociadas son las primeras estructuras que se originan en este drea y deben
corresponder por tanto a la primera fase de la deformacién herciniana (F,) ya descrita
por otros autores para esta parte de la cadena herciniana ibérica (MATTE 1968;
Magrcos 1973; MARTINEZ- CATALAN et alt. 1977; PEREZ-EsTAUN 1978).

Deformando las estructuras originadas durante la F, aparecen una serie de
estructuras menores (pliegues y esquistosidad) cuya presencia dentro del corte
queda limitada al sector Burela-Foz. En efecto, entre la playa de Areoura y el rio
de Oro existen numerosos pliegues, generalmente muy apretados, con planos
axiales subhorizontales 0 suavemente inclinados al SE y siempre vergentes al SE.
Como se verd mas adelante, se trata de pliegues muy asimétricos, con ejes curvos
y cuyos flancos inversos raramente sobrepasan el metro de longitud, sin existir en
ningin caso pliegues de mayor orden de dimensiones. Las evidencias de que
estos pliegues deforman a las estructuras F, son numerosas, por lo cual deben
representar una segunda fase de deformacién (F,). En primer lugar, es posible
observar pliegues menores F, replegados por estos segundos pliegues dando
figuras de interferencia del tipo 3 de Ramsay. En segundo lugar, la esquistosidad
que acompaia a los pliegues F, es siempre una esquistosidad de crenulacién o
una «schistosity» (S,) que se originan por deformacién de la esquistosidad S,.
Finalmente, estos pliegues F, muestran a veces una lineacién mineral plegada
originada en relacién con una fase de deformacion anterior. Como se discutira
més adelante, tanto las caracteristicas de las estructuras F, como su distribucién
espacial inducen a pensar que se trata de estructuras originadas en una zona de
cizalla dictil cuya disposicién se muestran en el corte de la Fig. 4.

Las estructuras originadas durante la F,, al igual que las F,, se encuentran
basculadas hacia el SE como resultado de la deformacién producida por el
antiforme de la Playa de Areoura, ya mencionado anteriormente, y que por
consiguiente debe representar una tercera fase de deformacién (F;). A escala
menor, esta fase de deformacién estd representada por pliegues abiertos fuerte-
mente asimétricos, con superficies axiales inclinadas generalmente al SE, acom-
pafiados frecuentemente por una esquistosidad de crenulacién y con una distribu-
cién muy irregular, por todo el sector.

Con posterioridad a todas las estructuras descritas, se desarrolla una
amplia gama de estructuras que aqui se engloban bajo la denominacién de
estructuras tardias. Frecuentemente se trata de estructuras menores tales como
kink-bands, crenulaciones y diaclasas con una disposicién general transversal a la
direccién de las estructuras anteriores. A escala cartografica, estas deformacio-

arbitrario entre ambos tipos donde el tamafio de grano es suficientemente grande como para
poder distinguir a simple vista los filosilicatos o los constituyentes esenciales de la roca.
Finalmente, se utilizard esquistosidad como término general referente a cualquier tipo de
«fabric» planar, con un significado andlogo al del término inglés «cleavage», dada la gran difusién que
tiene este vocablo en lengua castellana, sobre todo para la formacién de términos compuestos (p. e.
esquistosidad de crenulacién, esquistosidad de fractura, etc.).

83



nes tardias se manifiestan por una serie de fallas, alguna de las cuales adquiere
cierta importancia, como la falla de la playa de Areoura (Fig. 2).

Secror Foz-RiBADEO

Este sector se extiende desde la ria de Foz hasta la Falla de Figueras, al W
de Ribadeo (Fig. 3). La parte occidental, hasta la playa de Reinante, est4 consti-
tuida por materiales del Cambrico inferior (parte media y superior de la Forma-
cién Cindana). El resto del sector esta constituido por materiales de la parte
inferior de la Serie de los Cabos. En la playa de Reinante, separando las dos
formaciones mencionadas, debe situarse la Formacién Vegadeo, si bien las condi-
ciones de afloramiento no permiten su observacién en este punto.

Desde el punto de vista estructural, este sector forma parte del flanco
normal del anticlinal de Foz y esta caracterizado por la existencia de un pliegue
parasito del anterior de notables dimensiones (flanco inverso de longitud algo
inferior al kilémetro). Este pliegue F, se puede seguir desde la playa de Benque-
rencia hasta la ria del Eo, dibujando un amplio sinforme F, que produce suaves
inflexiones en sus superficies axiales, las cuales se mantienen siempre préximas a
la horizontal (Fig. 3). Destaca también en este sector la existencia de una impor-
tante red de fracturas, algunas de las cuales producen saltos verticales de cierta
importancia.

Los pliegues F, son muy apretados, llevan asociado un «slaty cleavage»,
generalizado en los materiales peliticos o siltiticos, y en relacién con ellos se
originan pliegues menores que se desarrollan preferentemente en las zonas de
charnela de los pliegues mayores.

En relacién con el gran sinforme F, antes citado se forman una serie de
flexiones suaves de menores dimensiones, siendo escasas las estructuras menores
asociadas a esta fase, dado que la naturaleza de los materiales es poco favorable
para su desarrollo.

Entre estas dos fases de deformacién, F, y F;, no existe en este sector
ninguna estructura que pueda ser asignada a la segunda fase de deformacién.

Las estructuras tardias adquieren en este sector una cierta importancia
incluyendo desde estructuras menores, a veces bastante penetrativas, tales como
crenulaciones, kink bands y diaclasas transversales, hasta estructuras de mayo-
res dimensiones, fundamentalmente fallas directas y pliegues suaves con ejes

aproximadamente WNW-ESE.

SECTOR DE TAPI1A DE CASARIEGO

Este sector constituye la parte mas occidental de la unidad de Mondofiedo
y estd comprendido entre la playa de Penarronda y el granitoide de Salave,
estando constituido casi en su totalidad por materiales de la parte inferior de la
Serie de los Cabos. Su estructura se caracteriza por la existencia de una serie de
grandes pliegues F, que de W a E son: El anticlinal del Eo, el sinclinal de
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Serantes, el anticlinal de Tapia y el sinclinal de Mantaras (Fig. 4). Estos pliegues
vergen siempre hacia el SE, pero sus superficies axiales poseen una fuerte
inclinaciéon hacia el NW, a diferencia de los descritos en los sectores anteriores.
Los pliegues menores formados en relacién con estas grandes estructuras son
numerosos y, como enlos sectores anteriores, tienden a localizarse préximos a las
zonas de charnela de los pliegues mayores, lo cual es especialmente espectacular
en el anticlinal de Tapia. Como en los sectores anteriores, durante esta fase de
deformacion se desarrolla un «slaty cleavage» que constituye un rasgo muy
destacado de la misma.

Las estructuras I, se encuentran cortadas al W por un importante cabal-
gamiento que superpone los materiales cimbricos de la Serie de los Cabos sobre
los del Ordovicico superior (Formacion Agiieira). Este cabalgamiento, aunque no
es visible en la costa a causa de la intrusién posterior de la granodiorita de
Salave, ha sido descrito en las regiones del interior por Marcos (1973) quien lo
denominé cabalgamiento basal del Manto de Mondofiedo, atribuyéndolo a una
segunda fase de deformacién.

Las estructuras F, no se manifiestan dentro de este sector, si bien todo é]
forma parte del flanco oriental del gran sinforme F, ya mencionado en el sector
anterior (Fig. 4). Esta fase es por tanto responsable de la verticalizacién sufrida
por las estructuras F, en este sector.

Las estructuras tardias son del mismo tipo que las citadas en sectores
anteriores, si bien aqui dada la posicién fuertemente inclinada de la anisotropia
existen ademads localmente crenulaciones y kink-bands subhorizontales cuando la
naturaleza de los materiales es favorable para su desarrollo.

EstrucTURA GENERAL

Del anilisis de la estructura de los sectores considerados en el corte se
deduce la existencia de tres fases principales de deformacién, ademas de las
deformaciones tardias.

La estructura general del corte se muestra en la Fig. 4. En ella destaca en
primer lugar la existencia de unos pliegues muy apretados originados durante la
primera fase de deformacién que estén replegados por un antiforme y un sinforme
suaves originados durante la tercera fase. Este replegamiento da lugar a que los
pliegues F, presenten una disposicién variable a lo largo del corte. Asi, el
sinclinal de Nois se encuentra en la zona de Burela con la superficie axial
buzando al NW, en la zona de Area Longa se encuentra basculado hacia el SE, es
decir en posicién antiformal, dibuja el gran sinforme F, y se levanta verticalizan-
dose en la zona de Mantaras, donde su superficie axial se inclina fuertemente al
NW. Por tanto, el sinclinal de Nois y el Mantaras constituyen un mismo pliegue
aflorando en ambos flancos del gran sinforme F,. Lo mismo sucede con el
anticlinal de Foz y el de Tapia que representan igualmente una sola estructura
anticlinal. Se trata, por tanto, de pliegues de grandes dimensiones, con flancos
inversos de longitud del orden de los 15 km. Los pliegues acostados del sector
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Foz-Ribadeo, asi como el anticlinal del Eo y el sinclinal de Serantes, representa-
rian pliegues parasitos de considerables dimensiones localizados sobre el flanco
normal del anticlinal de Foz-Tapia (Fig. 4).

Las estructuras de la segunda fase de deformacién, a diferencia con lo que
sucedia con la I,, no muestran una distribucién uniforme por todo el corte. Como
ya se ha mencionado anteriormente aparecen estructuras de esta fase en la zona
comprendida entre la playa de Areoura y el rio de Oro y en el limite oriental de la
unidad. Las caracteristicas de estas estructuras difieren de una zona a otra. Asi,
mientras en la zona de playa de Areoura —rio de Oro se originan estructuras tales
como pliegues y esquistosidad que reflejan una fuerte deformacién ductil y
heterogénea, en el limite E de la unidad se trata de un cabalgamiento cuyas
caracteristicas y estructuras asociadas apuntan hacia unas condiciones de forma-
cién en la transicién fragil-dactil (MARcos 1973; BAsTiDA et alt. in litt.). Como se
verd méas adelante, se trata en ambos casos de zonas de cizalla, bajo distintas
condiciones del medio deformacional, por lo cual se han interpretado como
originadas durante la misma fase de deformacion F,.

Durante la tercera fase de deformacion se originan pliegues de gran longi-
tud de onda y de superficies axiales subverticales o fuertemente inclinadas al SE.
Su superposicién sobre los pliegues F, da lugar a un modelo de interferencia del
tipo 3 de Ramsay. Un modelo de este tipo, con las caracteristicas que se mues-
tran en el corte de la Fig. 4, indicaria, por un lado, que las direcciones axiales de
los pliegues F, y F, forman un dngulo bajo y por otro, que los pliegues I, poseian
originalmente superficies axiales suavemente inclinadas hacia el NW.

Por ultimo, la estructura resultante de las tres fases de deformacion
descritas solamente se ve modificada a la escala del corte por la existencia de
algunas flexiones transversales suaves y de una serie de fallas, generalmente de
movimiento subvertical, originadas durante los episodios tardios de la deforma-
cion.

LA PRIMERA FASE DE DEFORMACION

Como ya se ha mencionado al describir la estructura general del corte, las
primeras estructuras que se producen son, a escala cartografica, pliegues tumba-
dos, muy apretados, de grandes dimensiones y que llevan asociado un «slaty
cleavage» o una «schistosity».

A escala de afloramiento existen también numerosas manifestaciones de
esta primera fase de deformacién que consisten en pliegues menores con otras
estructuras asociadas. En este capitulo se estudiardn estas estructuras menores
comenzando por un analisis de los pliegues, para pasar después a considerar otras
estructuras tales como la esquistosidad S,.

PLIEGUES MENORES

Los pliegues menores F, se sitdan preferentemente en zonas litolégica y
estructuralmente favorables. Asi, desde el punto de vista litol6gico, se desarrollan
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sobre todo en «multilayers» de rocas competentes e incompetentes con claro
predominio de las primeras. Desde el punto de vista estructural, se desarrollan
principalmente en zonas de charnela de pliegues mayores, que es donde aparecen
largos trenes de ondas; en los flancos de los pliegues mayores, los menores suelen
presentarse aisladamente.

En el corte se han analizado con cierto detalle tres secciones que destacan
por el grado de desarrollo que en ellas adquieren las estructuras de 1.2 fase. Estas
secciones permiten definir las caracteristicas de los pliegues menores F, del corte
yde E a W, son:

—Secciéon de Tapia de Casariego.

—Seccion de la playa de Benquerencia.

—Seccién de Burela.

Sin embargo existen algunas zonas, tal como la seccion de Rio, que por
sus peculiaridades litolégicas presentan pliegues con caracteristicas diferentes.
Esta seccion serd también considerada mas adelante. _

Seccionde Tapia de Casariego.—Los pliegues existentes
en esta seccion se desarrollan en la parte inferior de la Serie de los Cabos y
principalmente en las capas de Bres (Fig. 4). Estos pliegues poseen diversos
o6rdenes de tamafno. En efecto, a los ya descritos de amplitud kilométrica se
asocian otros cuyos flancos adquieren longitudes de varios centenares de metros y
que constituyen un segundo orden de tamafio. A su vez, a estos se asocian
pliegues menores de tercer orden, cuyas longitudes de flancos mds frecuentes
oscilan entre 4 y 12 m. Aiin aparecen a menudo pliegues de érdenes mas altos y
que son pardsitos de los anteriores. Los pliegues de tercer orden son los més
apropiados para una observacion directa y en lo que sigue nos referiremos
principalmente a ellos. Dado que se presentan en zonas de charnela de pliegues
mayores se trata de pliegues de baja asimetria, con planos axiales fuertemente
inclinados (de 55 a 85°), vergentes al SE (Fig. 5 a) y con ejes subhorizontales o
débilmente inclinados hacia el NE o SW (Fig. 6 a). El dngulo entre flancos mas
frecuente oscila entre los 40 y 50° (Fig. 7 a).

La forma de las superficies plegadas ha sido estimada utilizando la clasifi-
cacién de HUDLESTON (1973 a), estando representados los resultados en la Fig. 8.
De la observaciéon de esta figura se deduce que existen dos tipos de formas que
predominan netamente: las formas D (pliegues de perfil parabdélico) y las formas F
(formas «chevron»). Las amplitudes mas frecuentes son las comprendidas entre
2,5y 3,5.

Para determinar la forma de las capas plegadas en los pliegues de perfil
redondeado se ha utilizado la clasificacién de Ramsay (1967). De la observacién de
las curvas t’« (o) y de la observaciéon de las iségonas de buzamiento (dibujadas a
intervalos de 10°) representadas en la Fig. 9 se deduce que los pliegues analizados
se sitdan préximos a la clase 2, pudiéndose considerar en sentido amplio como
pliegues similares.

En consecuencia, se observan dos tipos principales de pliegues: unos de
perfil curvado y que se aproximan bastante al modelo de pliegue similar (Lam. IB
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Fig. 5.-Proyecciones estereogréficas de los polos de los planos axiales de pliegues menores de la
primera fase de deformacién. a) Seccién de Tapia, 32 puntos. b) Seccién de Rio, 22 puntos. c)
Seccién de la playa de Benquerencia, 19 puntos. d) Seccién de Burela, 29 puntos.
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Fig. 6.—Proyecciones estereogrificas de los ejes de pliegues menores de la primera fase de deforma-
cioén. a) Seccién de Tapia, 36 puntos. b) Seccién de Rio, 25 puntos. ¢) Seccién de la playa de
Benquerencia, 16 puntos. d) Seccién de Burela, 33 puntos.
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Fig. 7.-Histogramas que muestran la di-trihucién de frecuencias (F) de los dngulos entre flancos (Q)

AMPLITUD

de los pliegues de la primera fase de deformacién. N es el nimero de medidas realizadas en
cada histograma y M su media aritmética. a) Seccién de Tapia. b) Seccién de Rio. ¢) Seccién

de Burela.
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Fig. 8.—Clasificacién de superficies plegadas de la primera fase de deformacién en la seccién de Tapia
por el método de HUDLESTON.
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Fig. 9.—Clasificacién, por el método de RAMSAY, de algunas capas plegadas correspondientes a la
primera fase de deformacién y representativas de la seccién de Tapia. Todas las capas
clasificadas son de areniscas o cuarcitas.

y C) y otros de tipo «chevron» (Lam. IA). Estos dos tipos de pliegues alternan en
el corte y pueden incluso encontrarse representados ambos a lo largo de una
misma traza axial (Lam. IC). Hay que decir que también existen algunos pliegues
que ain conservan caracteristicas del pliegue concéntrico.

En lo que se refiere a estructuras asociadas a estos pliegues, hay que
destacar como mds generalizada la esquistosidad, de la cual se hablard mas ade-
lante. En los contactos entre capas competentes e incompetentes aparecen fre-
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cuentemente, tanto a escala macroscépica como microscépica, estructuras analo-
gas a «mullion» y que, al menos a escala macroscépica, siguen la lineacién de
interseccién entre la estratificacion y la esquistosidad. Otras estructuras asocia-
das frecuentemente a estos pliegues son fibras de cuarzo sobre las superficies de
estratificacion en los flancos de los pliegues, espacios de dilatacién en las char-
nela rellenos de material incompetente (Lam. IA), colapsos de charnela y fallas
inversas de flanco (Lam. IC) (Ramsay 1974).

Seccién de la playa de Benquerencia.~Desde el punto
de vista litologico, los pliegues estudiados en esta seccién se sitdan en la parte
superior de la Formacién C4dndana. En lo que se refiere a su situacion estructural,
toda la seccién forma parte del flanco normal del anticlinal de Foz-Tapia (Fig. 4).
Como se muestra en la Fig. 10 la estructura de esta seccién consiste en una,
anticlinal y un sinclinal acostados y pardsitos del pliegue mayor F, antes citado,
suavemente flexionados y fracturados por deformaciones posteriores. Asociados a
este anticlinal y sinclinal, y localizados sobre todo en sus zonas de charnela, se
desarrollan una serie de pliegues menores de 3.° y 4.2 orden de tamafio que serdn
analizados a continuacién.

Se trata de pliegues con planos axiales inclinados hacia el SSE (Fig. 5¢) vy
cuyos ejes se inclinan suavemente hacia el S (Fig. 6 ¢). En 4ngulo entre flancos
oscila generalmente entre los 10° y los 40°.

La forma de las superficies plegadas se muestran en el diagrama de
HubLEsTON de la Fig. 11. Aunque los datos de que se dispone no son muchos se
observa que existen dos grupos de formas. Por un lado, formas de tipo «chevron»
con amplitudes de 4 a 5y por otro, formas de los tipos C y D y con amplitudes del
orden de 4. Esta distribucién de formas de superficies plegadas puede explicarse
si se tiene en cuenta que la mayor parte de las capas plegadas presentes en el
corte se ajustan bastante bien a los modelos geométricos propuestos para los
pliegues tipo «chevron» (Lam. II A y B) (Ramsay 1967, 1974). De acuerdo con
estos modelos, a las superficies externas de las capas plegadas les corresponde-
rian formas de los tipos C y D, mientras que a las superficies internas les
corresponderian formas F.

Ademads de la esquistosidad, las estructuras asociadas més frecuentes en
estos pliegues son las que acompaiian generalmente al desarrollo de los pliegues
«chevron». En este sentido, son frecuentes los espacios de dilatacién en las
charnelas rellenos de material incompetente (Lam. II A y C), colapsos de char-
nela (Lam. II C) y fallas de flanco.

Secciéon de Burela.—Se trata de un largo tren de pliegues desa-
rrollado al E de Burela y en el miembro inferior de la formacién Cindana (Fig. 2).
Para dar una idea de su tamafo diremos que sus longitudes de flancos oscilan en
la gran mayoria de los casos entre 3 y 12 m; igual que en la seccién de Tapia de
Casariego, son pliegues de tercer orden de tamaiio. Estin formados esencial-
mente en el transcurso de la primera fase de deformacién, si bien poseen una
larga historia, habiendo sido modificados por deformaciones posteriores.

Las superficies axiales buzan de 30 a 60° (Fig. 5 d), la vergencia es ESE y
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Fig. 10.—Corte de detalle realizado a lo largo de la costa correspondiente a la seccién de Benqueren cia.
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Fig. 11.—Clasificacién de superficies plegadas de la primera fase de deformacién en la seccién de la
playa de Benquerencia por el método de HUDLESTON.

sus ejes se encuentran suavemente inclinados (siempre menos de 25°) hacia el
NNE o SSW (Fig. 6 d). Los dngulos entre flancos mds frecuentes oscilan entre 20
y 30° (Fig. 7 ¢).

Las importantes irregularidades existentes en la forma de las capas plega-
das dificultan la clasificacién de HuDLESTON (1973 a) y, sobre todo, la de Ramsay
(1967). No obstante, estos métodos se han utilizado en un conjunto representativo
de los pliegues de este sector. Los resultados de la clasificacién de HUDLESTON se
muestran en la Fig. 12 en la que se observa que las formas mas abundantes son la
D (parabélicas), siguiendo en orden de frecuencia decreciente las formas C, F y
E; las amplitudes mis frecuentes son las comprendidas entre 3,5 y 4,5. La
clasificacién por el método de RAMSAY de algunos pliegues de la secciéon de Burela
se muestra en la Fig. 13; en ella se observa que la mayor parte de las capas
clasificadas se encuentran dentro de la clase 1 C y/o 3, pero muy préximas a la
clase 2 (pliegue similar).

De las clasificaciones anteriores y de las observaciones de campo realiza-
das se deduce que existen por un lado pliegues similares y por otro, pliegues
subangulosos (proximos al tipo «chevron») (Lam. III), siendo muy frecuentes los
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Fig. 12.—Clasificacién de superficies plegadas de la primera fase de deformacién en la seccién de
Burela por el método de HUDLESTON.

pliegues compuestos por ambos tipos de formas (Lam. IV A). Realmente, dado el
grado de evolucién avanzada de estos pliegues, existe una convergencia de formas
grande, por lo que la diferenciacién entre pliegues similares y de tipo «chevron»
resulta a veces dificil de realizar. Mas raramente aparecen algunos pliegues con
caracteristicas del pliegue concéntrico (Lam. IV B).

En lo que se refiere a estructuras asociadas a estos pliegues, y pasando por
alto la esquistosidad que serd tratada mas adelante, diremos que las mas aparen-
tes son los «boudins» (Lams. IIl y 1V), cuyos ejes son subparalelos a los de los
pliegues. La forma del perfil de estos «boudins» es muy variable, pudiendo
encontrarse perfiles lenticulares, con forma de barril y estructuras «pinch-and-
swell>. Asi mismo, existen abundantes fracturas de traccién que son subperpen-
diculares al plano axial y paralelas al eje del pliegue correspondiente (Lam. III);
su formacién parece relacionada con el «boudinage». Otras estructuras asociadas
son los pliegues parasitos, a veces con morfologia tipo «pinch» (Lams. IIT A y VI
A), y estructuras de acomodacién tales como espacios de dilatacién en la zona de
charnela (Lams. IV A, VI B y C), habitualmente ocupados por material incompe-
tente, y colapsos de charnela.
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Fig. 13.-Clasificacién, por el método de RaMsaY, de algunas capas plegadas correspondientes a la
primera fase de deformacién y representativas de la seccion de Burela. Todas las capas
clasificadas son de cuarcitas.

Seccidén de Rio .—Estaseccion se encuentra situada dentro de la serie
de los Cabos, al N de la localidad de Rio (Fig. 3). La litologia de esta seccion esti
constituida por una alternancia de pelitas con laminaciones de siltitas y alguna
capa fina de areniscas. Desde el punto de vista estructural los pliegues se
localizan en la zona de charnela de un anticlinal F, de segundo orden de tamafno
(Fig. 3) (Lam. VII A). Sus planos axiales y sus ejes se inclinan hacia el NNE (Figs.
5b y 6 b). Son pliegues con longitudes de flancos siempre menores de 1 m y, por
tanto, con un tamafio mucho menor que el que presentan los pliegues del mismo
orden en otras litologias (Lam. VII B).
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El dngulo entre flancos se muestra en el histograma de la Fig. 7 b, en el
cual se observa claramente un maximo entre los 20 y 30°. No obstante, hay que
destacar que este angulo varia de unas capas a otras en un mismo pliegue, siendo
menor en las capas mds competentes.

La forma de las superficies plegadas varia también en un mismo pliegue de
unas capas a otras, tendiéndose a formas angulosas en las capas mds competen-
tes (areniscas), mientiras que se hacen redondeadas en las menos competentes
(pelitas y siltitas) (Lam. VII B).

Un rasgo muy destacado de estos pliegues es la existencia de una esquistosi-
dad de disolucién por presiéon muy marcada y dispuesta paralelamente a su
superficie axial.

En resumen, se trata de pliegues desarrollados en un «multilayer» con
claro predominio del material incompetente, al contrario de lo que sucedia en el
resto de las secciones donde predominaban los materiales competentes. Este
hecho impone la peculiaridad a la seccion que se manifiesta tanto por el tamaiio
de los pliegues, muy inferior al de los pliegues del mismo orden en otras seccio-
nes, como por su geometria, con coexistencia de formas apretadas, frecuente-
mente angulosas, en las capas competentes y formas redondeadas, mucho mas
abiertas, en las capas incompetentes. Este tipo de pliegues pueden encontrarse
en otras localidades dentro de la Serie de los Cabos donde aparecen litologias
similares a la de esta seccién.

Mecanismos de Plegamiento.—Como se ha visto en el
analisis geométrico realizado anteriormente, dentro de los pliegues menores F,
predominan claramente las geometrias tipo «chevron» y tipo similar, aunque
también es posible observar pliegues con geometria préxima al tipo concéntrico.
En general, los pliegues se muesiran en un estadio evolutivo muy avanzado, como
se puede deducir de la observacion de su geometria (forma de las capas, angulo
entre flancos, amplitud, etc.) y de las estructuras que llevan asociadas. Este
estado avanzado de evolucién es el resultado de una historia larga y compleja y
que es por ello muy dificil de reconstruir en su totalidad, particularmente en lo
que se refiere a la iniciacion y primeros estadios de su desarrollo. Sin embargo, a
pesar de que sélo podemos observar el resultado final del proceso de deforma-
cién, existen en la roca evidencias que permiten obtener algunas conclusiones
acerca de los mecanismos que actuaron a lo largo de este proceso.

' En este apartado, se tratara de deducir, en primer lugar, la evolucién del
plegamiento y los mecanismos que actuaron durante su desarrollo y, en segundo
lugar, se intentara explicar cuales fueron los factores que condicionaron la apari-
cién de uno u otro tipo de los pliegues presentes en el corte. Este anilisis se
llevara a cabo contrastando los datos teéricos y experimentales que actualmente
se poseen acerca del proceso de plegamiento, con las evidencias de campo.

En lo que se refiere a la iniciacién del plegamiento, hay que destacar que
los pliegues analizados se desarrollan segin trenes de ondas bastante regulares y
con una longitud de onda caracteristica. Este hecho indica que el plegamiento se
inicié por un proceso de «buckling», es decir, originado por fuerzas actuando en
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una direccién longitudinal o casi longitudinal a las capas. Este proceso es el que
se admite generalmente para la iniciacién de la mayor parte de los pliegues
originados en condiciones naturales (Bior 1961; CURRIE et alt. 1962; SHERWIN y
CuapPLE 1968; JoHnsoN 1970, 1977; HubLesToN 1973 b). De acuerdo con este
proceso, los pliegues se iniciarian en irregularidades de las capas y se propaga-
rian lateralmente (BIOT et alt. 1961; JounsoN 1970; CossoLD 1975). El resultado
serian pliegues con geometria préxima al tipo 1B (pliegues paralelos). Los
mecanismos de deformacién que se han descrito para estos primeros estadios son
de dos tipos y actian en general conjuntamente; estos mecanismos son la defor-
macién longitudinal tangencial y el «flexural-slip» (RaMsAY 1967). Por otro lado,
antes o durante el «buckling» puede tener lugar un acortamiento homogéneo de
las capas (RAMBERG 1964). La evolucién posterior del plegamiento tiende a borrar
las evidencias de estos mecanismos. En el caso concreto que nos ocupa, sélo se
conservan, en algunos pliegues de la parte E del corte, fibras de cuarzo crecidas
sobre sus flancos, que forman un dngulo alto con el eje del pliegue y que
probarian la existencia de un mecanismo «flexural-slip», sin que esto signifique
gue los otros mecanismos no hayan tenido una participacién activa en el proceso
de plegamiento.

A medida que la deformacién aumenta se hace cada vez miés dificil que los
pliegues originados por «buckling» mantengan su geometria del tipo paralelo; por
esta razon, en un momento dado de su evolucién los problemas de compatibilidad
de la deformacién conducen a la aparicién de nuevos mecanismos que se reflejan
por un cambio en la geometria de los pliegues. A partir de este momento, en el
presente corte se pueden distinguir dos vias de evolucién que conducen a los dos
tipos de pliegues mas abundantes, es decir, a los pliegues tipo «chevron» y a los
pliegues similares, que, como se ha visto anteriormente, pueden llegar incluso a
coexistir a lo largo de una misma superficie axial.

La formacién de pliegues tipo «chevron» puede ser 'debida fundamental-
mente a las siguientes causas:

a) A un comportamiento reolégico no lineal de las capas que se pliegan,
el cual conduce a un debilitamiento y cesién de la zona de charnela con el
consiguiente aumento de la velocidad de deformacién en ella. El resultado es la
rectificacién de los flancos y el agudizamiento del pliegue (Bior 1961; CHAPPLE
1969; Jounnson 1970, 1977).

b) A la actuacién de fuerzas externas impuestas a algunas de las capas
plegadas por el material que las circunda (JoHNsoN 1970, 1977).

¢) A una disminucién local del espesor de la capa que se pliega, lo cual
conduce a un notable aumento de la curvatura en esta zona (JOUNSON 1970).

En el presente corte las causas a) y b) o una combinacién de ambas
parecen ser las de aplicacién mds general. En este sentido, se formaran pliegues
tipo «chevron» en aquellos puntos donde la deformacién o la velocidad de la
deformacién alcance un valor suficientemente alto. Particularmente, los nucleos
de los pliegues concéntricos parecen ser zonas privilegiadas para la formacién de
este tipo de pliegues, lo cual estd de acuerdo con la teoria descrita por JOHNSON y
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HoNEA (1975). Segiin RaMsay (1974) estos pliegues se formarian por un mecanismo
de «flexural-slip» y los problemas de compatibilidad de deformacién que surgiran
como consecuencia de las caracteristicas del «multilayer», tales como distintos
espesores de capas, relacion de espesores de material competente e incompe-
tente, etc., dardn lugar a la aparicién de una serie de estructuras de acomoda-
cién, algunas de las cuales han sido descritas anteriormente (Lims. Ay C, IT A
y C).

La otra via de evolucién de los pliegues de tipo paralelo es la que conduce
a la formacién de pliegues aproximadamente similares. Estos pliegues se forma-
rian por un proceso de aplastamiento aproximadamente homogéneo, que podria
haber actuado simultdneamente con el proceso de «buckling» (HUDLESTON 1973 a)
ylo con posterioridad a él (Ramsay 1962, 1967).

Por otra parte, los pliegues «chevron» presentes en el corte muestran por
lo general angulos entre flancos entre 30-50° para la seccién de Tapia y menores
de 30° para la seccion de Burela. Segiin DE SITTER (1958, 1964) y Ramsay (1967,
1974) para éngulos entre flancos menores de 60° la evolucién de pliegues tipo
«chevron» por un mecanismo de «flexural-slip» es dificil. Por ello, para explicar
angulos entre flancos mas bajos hay que admitir la existencia de otros mecanis-
mos. Generalmente se admite que a partir del citado angulo entre flancos los
acortamientos sucesivos tienen lugar por aplastamiento de la estructura previa-
mente formada, lo cual conduciria a un apretamiento de los pliegues, con engro-
samiento de las capas en las charnelas, pero sin perderse la forma angulosa y los
flancos rectos, como puede observarse en muchos ejemplos de las secciones
descritas (Lams. I A, II A y III).

Si el proceso de aplastamiento continda, llega un momento en el que la
deformacién se hace heterogénea en algunas capas, desarrollindose «boudins»
paralelos a los ejes de los pliegues y diaclasas de traccién perpendiculares al
plano axial y paralelas al eje del pliegue respectivo. La existencia de estas
estructuras, al igual que la de la esquistosidad, prueba la gran magnitud del
aplastamiento y la importancia que debié de tener éste en el proceso de plega-
miento. Por otro lado, a medida que el aplastamiento progresa, a causa de la
orientacién de la elipse de la deformacién en el plano de perfil del pliegue
(Ramsay 1967, Fig. 7-78), la charnela de los pliegues similares aumenta su
curvatura a la vez que los flancos se rectifican. De esta forma, si el aplastamiento
alcanza un valor grande, aparece un fenémeno de convergencia de formas entre
los pliegues similares y los de tipo «chevron», de tal manera que, como se ha
dicho, puede llegar a ser dificil distinguirlos, si bien su historia deformacional
debe de ser diferente. Dentro del corte, las estructuras citadas, «boudins» y
diaclasas, y la convergencia de formas descrita aparecen fundamentalmente en la
secciéon de Burela, mientras que en las otras secciones, aunque el aplastamiento
sufrido por los pliegues es importante, no se llegan a producir generalmente estas
estructuras. Esto indicaria que los pliegues de Burela presentan un grado de
evolucién mayor que los de las otras secciones del corte, lo cual esta de acuerdo
con los resultados del analisis geométrico realizado. Este grado evolutivo dife-

98



rente coincide con un aumento de la deformacién hacia el W, es decir, segin se
progresa hacia las zonas internas del orégeno, si bien el elevado grado de evolu-
cién de los pliegues de la seccién de Burela debe de estar también favorecido por
las caracteristicas del «multilayer».

Los escasos pliegues existentes en el corte cuya morfologia recuerda atin a
la del pliegue concéntrico, corresponderian a pliegues que aparecen en un estadio
evolutivo temprano dentro de la secuencia deformacional descrita. Este retraso
evolutivo con relacién a los restantes pliegues del corte se debe probablemente a
factores litolégicos, desarrollaindose dichos pliegues en tramos netamente compe-
tentes.

Finalmente, se han descrito en el corte algunos casos particulares de
pliegues desarrollados en «multilayers» en los que la proporcién de materiales
incompetentes es elevada. Destacaremos entre estos pliegues algunos que pare-
cen apartarse de la historia evolutiva descrita. Se trata de pliegues de perfil
redondeado, a veces relativamente abiertos y en los que las capas parecen estar
rotas por las superficies de esquistosidad. En ellos, el acortamiento homogéneo
de las capas plegadas parece haber sido muy importante en todos los estadios del
plegamiento, de forma que ha enmascarado parcialmente el proceso de «buc-
kling». No obstante, es claro que este proceso estuvo también presente en el
plegamiento, ya que las capas arenosas con distintos espesores presentes en estos
pliegues dan formas plegadas con longitudes de onda diferentes, hecho que es
caracteristico del «buckling». En el acortamiento homogéneo tuvieron gran impor-
tancia los procesos de disolucién por presién que son los responsables del aspecto
a veces discontinuo de dichas capas. Las evidencias de esta disolucién por
presién pueden verse en la Lam. VIII E, F y G; sobre las caracteristicas e
importancia de este proceso se insistird al hablar de la esquistosidad.

EsQUISTOSIDAD S,

Acompaiiando el desarrollo de los pliegues F, aparece siempre una equis-
tosidad que se encuentra generalizada a lo largo de todo el corte, aunque sus
caracteristicas varian de unas partes a otras en funcién del grado de metamor-
fismo, intensidad de la deformacién, tipo de materiales, etc. Esta esquistosidad
adopta una disposicién variable a lo largo del corte como consecuencia de la
deformacion sufrida durante fases posteriores. En relacién con los pliegues, la S,
se dispone paralelamente a sus superficies axiales, si bien esta disposicién gene-
ral puede presentar desviaciones observandose a veces abanicos convergentes en
las capas competentes y divergentes en las incompetentes.

A escala macroscépica, la S; es perfectamente visible en los materiales
peliticos donde se presenta como superficies de fisilidad muy penetrativas que,
en zonas de bajo metamorfismo adopta la forma de un «slaty cleavage» mientras
que en las de metamorfismo mds alto aparece como una «schistosity». Por el
contrario, en los materiales mas competentes (p. e. cuarcitas o areniscas) muestra
un aspecto variable desde una «schistosity» hasta una esquistosidad de fractura

99



en las zonas de mas bajo grado de metamorfismo. En las zonas de metamorfismo
mas alto la recristalizacién de cuarzo posterior a la F, puede llegar a borrar
completamente la primitiva «schistosity» de las cuarcitas.

Dentro de la Serie de los Cabos, cuando el material estid constituido por
una alternancia de laminas o capas finas de pelitas y siltitas, la esquistosidad S,
se manifiesta por una serie de superficies oscuras de discontinuidad que cortan a
la estratificacién en las capas siltiticas, que aparece interrumpida y aparente-
mente desplazada, siendo frecuentes estructuras tales como diques de arena,
«cups», etc. (Lam. VIIT E, F y G).

Desde el punto de vista microscépico, las variaciones descritas anterior-
mente se hacen atin mis marcadas. En zonas de bajo metamorfismo y en materia-
les peliticos la S, se manifiesta como un «slaty cleavage» definido por la orienta-
cién dimensional preferente de los filosilicatos y en menor grado del cuarzo (Lam.’
VIII C y D), siendo frecuente la existencia de superficies de acumulacién de
minerales fémicos que deben representar los restos insolubles de procesos de
disolucién por presién. Localmente estas superficies pueden llegar a ser muy
penetrativas indicando que la disolucién por presién ha sido en estos casos el
mecanismo mds importante en la formacién de la esquistosidad S, (Lam. VIII E,
F y G). En estas zonas de bajo metamorfismo los materiales psamiticos muestran
en general una esquistosidad poco desarrollada.

En las zonas de metamorfismo mas alto, a partir de la isograda del granate
(+), la esquistosidad S, se manifiesta siempre como una «schistosity» definida
por la orientacién dimensional preferente de los constituyentes de la roca (Lam.
VIII A y B). En los esquistos, el grado de orientacién de los filosilicatos es
siempre alto. Sin embargo, el grado de orientacién de cuarzo y feldespatos es
generalmente menor cuanto mayor es su contenido en la roca. En las cuarcitas la
«schistosity» es poco visible en la actualidad debido fundamentalmente a proce-
sos de recristalizacién posteriores. En general, dado que el climax metamérfico se
alcanza con posterioridad a la F, (Véase Fig. 23), en estas zonas de metamorfismo
alto la recristalizacién y deformacién posteriores a la F, han modificado las
caracteristicas primitivas de la S, por lo cual éstas pueden llegar a ser dificiles de
reconocer en algunas ocasiones.

El paso de las zonas con esquistosidad de tipo «slaty cleavage» a las zonas
con «schistosity» se realiza evidentemente de un modo gradual sin que se pueda
fijar, por tanto, un limite preciso que separe las zonas con cada tipo de esquisto-
sidad.

Sobre los planos de esquistosidad se observa frecuentemente una lineacién
mineral que indica la direccién de maxima elongacién y que presenta una direc-
cién general aproximadamente E-W, formando por tanto un angulo alto con ejes
de los pliegues.

LA SEGUNDA FASE DE DEFORMACION

Como ya se ha mencionado al describir el corte, las estructuras de esta fa-
se estdn limitadas a la zona comprendida entre la playa de Areoura y el rio de Oro.
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Se trata exclusivamente de pliegues menores muy numerosos que llevan asociada
una esquistosidad de crenulacién o una «schistosity», no observandose ningin
pliegue a escala cartografica.

PLIEGUES

Analisis geométrico.-Durante esta fase se originan pliegues
de amplitud variable entre unos pocos centimetros y poco mas de unos 50 cms,
generalmente muy asimétricos, con planos axiales subhorizontales (Lams. IX y X1
B) y vergiendo siempre hacia el SE. Una caracteristica muy destacable de estos
pliegues es su falia de cilindricidad, siendo muy frecuente la existencia de lineas
de charnela curvas, aunque contenidas en superficies axiales planas (Lam. X A).
En algunos pliegues, esta variacion en la direccion de la charnela puede ser
superior a los 90°, lo cual da lugar a la frecuente existencia de formas cerradas a
escala de afloramiento (Lam. X B). Por otro lado, las lineas de charnela describen
a veces curvas complejas, siendo frecuentes curvas sigmoidales (Lam. X A). En
este sentido, es frecuente la existencia de pliegues adyacentes con superficies
axiales paralelas y lineas de charnela formando dngulos muy variables que pue-
den llegar a ser muy altos. Igualmente, se pueden observar pliegues que se
atenian longitudinalmente de forma que las capas pasan en corto espacio de estar
fuertemente plegadas a presentar una geometria no plegada (Lam. XI A). El
caracter no cilindrico de estos pliegues se manifiesta por una gran dispersién de
sus direcciones axiales, tal como se muestra en la Fig. 14.

N=106

Fig. 14.-Proyeccién estereografica de los ejes de pliegues de la segunda fase de deformacién.
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El angulo entre flancos presenta variaciones que pueden observarse en
pliegues cercanos de un mismo afloramiento o incluso en distintos perfiles a lo
largo de un mismo pliegue. No obstante, se trata en general de pliegues apretados
cuyos angulos entre flancos més frecuentes oscilan entre los 10 y 30° (Fig. 15)

(Lams. IX y XI B).

504
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Fie. 15.-Histograma mostrando la distribucion de frecuencias (F) de los @ngulos entre flancos (O de
los pliegues de la segunda fase de deformacién. N es el nimero de medidas y M su media
aritmética.

La forma de las superficies plegadas se muestra en el diagrama de Hu-
DLESTON de la Fig. 16. En ella se observa que las formas mas abundantes son las
E, siguiendo en importancia las D (parabélicas) y las F («chevron»); las formas A,
B y C son practicamente inexistentes. Por lo que respecta a la amplitud, su valor
oscila entre 3 y 3, siendo claramente dominantes los pliegues de amplitud 4.

Para analizar la forma de las capas plegadas, se han clasificado por el
método de RaMsAY algunos ejemplos representativos que se muestran en la Fig.
17. Todas las capas clasificadas corresponden a la clase 2 o la 1C, situdndose
siempre préximas a la clase 2 (pliegues similares). Como se puede ver en la Fig.
17 las capas plegadas representadas muestran formas diferentes en un flanco y
otro; estas diferencias se manifiestan ya por la simple observacién de las capas
plegadas en las que siempre aparece un flanco adelgazado con relacién al otro.
Esto queda también reflejado en las curvas t’, (a). En efecto, en ellas se puede
observar:

1.-Las curvas de los flancos de mayor espesor presentan generalmente
para valores altos de o.un brusco descenso de la pendiente, tendiendo a formas de
la clase 1B. Esto significa que gran parte de la longitud de estos flancos conserva
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Fig. 16.~Clasificacién por el método de HUDLESTON de superficies plegadas correspondientes a la
segunda fase de deformacién.

aln geometria préxima al tipo paralelo (ver por ejemplo, Fig. 17, pliegues I, Il y
V, flancos A). Por el contrario, en los flancos adelgazados, este hecho practica-
mente no se presenta (Fig. 17).

2.-Frecuentemente, en las curvas t’, (o) correspondientes a los flancos
adelgazados se alcanzan valores de o mds altos que en los otros flancos.

3.-En los tramos de las curvas correspondientes a zonas de charnela
(valores bajos de @) no se observan diferencias claras entre los tramos situados a
un lado y otro de la iségona cero.

Las observaciones de campo parecen indicar que los flancos adelgazados
corresponden en la mayor parte de los casos a flancos cortos, siendo frecuente el
que estos se encuentren laminados, llegando incluso a desaparecer en algunas
ocasiones.

Finalmente, como sucede con otros parimetros geométricos, tanto la forma
de las superficies plegadas como la de las capas plegadas varian frecuentemente
en diferentes perfiles a lo largo de! mismo pliegue. A este respecto, todos los
parametros geométricos parecen indicar que los pliegues muestran un mayor grado
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Fig. 17.—Clasificacién por el método de RAMSAY de algunas capas plegadas correspondientes a la
segunda fase de deformacion.

de aplastamiento cuando sus ejes se orientan en una direccién aproximadamente
E-W.

Mecanismos de deformacién.—Como evidencian los pa-
rimetros geométricos analizados, los pliegues F, muestran por lo general un
grado avanzado de evolucién, lo cual plantea una serie de problemas, ya mencio-
nados al hablar de los pliegues F,, a la hora de obtener conclusiones acerca de los
mecanismos de deformacion y de la historia evolutiva del plegamiento.

Las importantes variaciones que presenta la geometria de los pliegues I,
pone de manifiesto que su desarrollo se llevé a cabo mediante una deformacién
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fuertemente heterogénea. No obstante, existen en ellos algunas caracteristicas
que permiten evidenciar la importancia que tuvieron en su formacién algunos
procesos de plegamiento. Un primer rasgo destacable, es la presencia de trenes
de ondas con una cierta periodicidad, cuya longitud de onda parecer ser funcién
de las caracteristicas del «multilayer» plegado, tales como los espesores de las
capas competentes (Lam. XII A), lo cual evidencia la existencia de una compo-
nente de «buckling» en el desarrollo de estos pliegues. La existencia de un
proceso de «buckling» en los primeros estadios del plegamiento queda también
muy claramente evidenciada al observar el lugar geométrico de lineaciones plega-
das, ya que aparece una marcada discontinuidad en dicho lugar geométrico, la
cual es caracteristica de pliegues en los cuales el «buckling» interviene en su
formacién. (Ramsay 1967).

Por otra parte, los pliegues F, presentan unas caracteristicas peculiares,
como son: pequeiio tamaiio, fuerte asimetria con el mismo sentido de rotacion
(HANSEN 1971), lineas de charnela curvas, diferencias geométricas entre flanco
largo y flanco corto, pliegues que se atendan longitudinalmente de un modo mas o
menos brusco, etc., cuyo significado se discutird a continuacién.

A) Asimetria.—Un aspecto que llama fuertemente la atencién es la fuerte
asimetria general de los pliegues, lo cual plantea el problema del origen de los
pliegues asimétricos, cuestion que no aparece aiin muy clara en la literatura sobre
el proceso de plegamiento. En la actualidad, las condiciones bajo las cuales se
admite que se pueden formar pliegues asimétricos pueden reducirse a tres situa-
ciones generales:

1) «Buckling> de un «multilayer» sometido a compresién oblicua a las
capas (PRICE 1967; PEREZ-EsTauN 1974).

2) Deformacién por cizalla actuando simultineamente al desarrollo de
pliegues o sobre pliegues previamente formados (RAMBERG 1963; GHosH 1966;
Jonnson 1977).

3) Aplastamiento irrotacional oblicuo a la superficie axial de un pliegue
actuando simultaneamente o con posterioridad al desarrollo de éste.

Los mecanismos descritos no se excluyen entre si; asi, el mecanismo 1)
podria haber tenido mayor importancia en los primeros estadios del plegamiento,
mientras que los mecanismos 2) y 3) tendrian mas importancia en estadios
posteriores. El alto grado de asimetria que presentan los pliegues F, sugiere la
existencia de una deformacién por cizalla formando un dngulo bajo con la actual
superficie axial, independientemente del papel que hayan podido jugar los otros
dos mecanismos. Un hecho que parece apoyar la anterior afirmacién es la presen-
cia de pliegues con flancos cortos laminados o incluso fallados.

B) No cilindricidad.—La no cilindricidad de un conjunto de pliegues es
una caracteristica geométrica que se manifiesta ya desde los primeros estadios de
su desarrollo. Asi, la totalidad de los pliegues naturales considerados tridimensio-
nalmente muestra un cierto grado de no cilindricidad (DuBey y CoseoLD 1977).
Existen algunos casos en los que este cardcter no cilindrico puede ser anormal-
mente acusado; asi, por ejemplo, si la fuerza compresiva que produce el «buc-
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kling» no es uniforme a lo largo del pliegue que se estd formando, éste tenders a
tener mas amplitud en aquellas secciones donde la fuerza sea mayor. Por este
mecanismo parece poco probable obtener grados de no cilindricidad tan altos
como los que muestran los pliegues F,. Por ello, independientemente de la
importancia que pudo tener dicho mecanismo, en el caso que nos ocupa, el grado
de no cilindricidad alto debié de alcanzarse en los estadios siguientes de la
evolucién de los pliegues mediante la participacién de otros mecanismos diferen-
tes.

Un grado alto de no cilindricidad puede producirse por cualquier meca-
nismo que dé lugar a una deformacién por cizalla variable y en una direccién
perpendicular u oblicua al eje del pliegue. Asi, este tipo de cizalla puede produ-
cirse directamente, o bien puede inducirse indirectamente por:

1) Aplastamiento no uniforme de pliegues originados por «buckling».

2) Pliegues originados en un campo de deformacién constriccional (elip-
soide de tipo k > 1, FLINN 1962) en el que el maximo acortamiento es subperpen-
dicular a la superficie axial (RAMSAY y STURT 1973).

En el caso particular de los pliegues F, es probable que todos o casi todos
los mecanismos descritos hayan actuado, de forma que su importancia relativa ha
debido depender del lugar y del momento de la historia de la deformacién
considerados. Asi, por ejemplo, el hecho de que aparezcan charnelas descri-
biendo curvas sigmoidales o pliegues «en echelon» (Lams. X A y XI A) parecen
indicar la existencia de zonas de cizalla acompanadas o no de una deformacién
compresiva adicional subperpendicular a la direccion de cizalla.

Mayores grados de heterogeneidad en la deformacién darian lugar a mode-
los no cilindricos mds complejos; sin embargo, en el caso que nos ocupa, los
pliegues no muestran tan alto grado de heterogeneidad, como prueba el hecho de
que los pliegues muestren cierta regularidad con superficies axiales planas y
paralelas.

C) La forma de las capas plegadas.—El anilisis geométrico realizado
muestra que los pliegues F, pertenecen a las clases 1C y 2 (Fig. 17). Estas formas
se originarian por una deformacién interna superpuesta a los pliegues originados
por «buckling». Las caracteristicas de esta deformacién superpuesta correspon-
den a un proceso de aplastamiento (?) oblicuo, como evidencia la asimetria en
forma de las capas plegadas, las cuales se presentan siempre mis adelgazadas en
un flanco que en otro (Fig. 17). Este proceso de aplastamiento puede tener lugar
simultdneamente con el «buckling», aunque el grado de apretamiento y la forma
de las capas que presentan los pliegues F, permiten suponer que el aplastamiento

(® El término aplastamiento («flattening») referido a pliegues, ha sido utilizado por ciertos
autores con un significado restringido para definir un proceso de deformacién que da lugar a una
contraccion en la direccion del esfuerso compresivo maximo y a un alargamiento en la direccién del
esfuerzo compresivo minimo (RAMSAY 1962). En este trabajo, se utilizard dicho término con un
sentido mas amplio, tal como lo utiliza HUDLESTON (1973 a), para definir el efecto de una deformacion
interna homogénea superpuesta a un pliegue paralelo y que se manifiesta por una meodificacién del
espesor de las capas en el perfil del pliegue. El aplastamiento puede tener lugar simultdneamente con
el «buckling» y/o con posterioridad a éste y la deformacién que éste aplastamiento implica puede ser
rotacional o irrotacional.
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tuvo especial importancia con posterioridad al «buckling». Este aplastamiento fue
variable a lo largo del pliegue, lo que da lugar a la no cilindricidad ya discutida
anteriormente.

Como ya se ha visto, los pliegues F, presentan diversas caracteristicas que
sugieren la existencia de una importante deformaciéon por cizalla actuando du-
rante su desarrollo; esta cizalla podria ser la principal responsable de aplasta-
miento exhibido por estos pliegues.

EsquisTosipap S,

Esta esquistosidad, como los pliegues F,, se encuentra restringida al sector
comprendido entre la playa de Areoura y el rio de Oro (Figs. 2 y 4). Su naturaleza
varia desde una esquistosidad de crenulacién a una «schistosity» en funcién del
tipo de materiales en que se desarrolla, de su posicién en relacién con los
pliegues a los que se encuentra asociada y de su grado de evolucién. Dado que
esta esquistosidad aparece en las zonas de metamorfismo mas alto y su formacién
es aproximadamente sincrénica con la culminacién de éste, su desarrollo esta
acompafiado por una importante recristalizacién que favorece la formacién de una
«schistosity» que tiende a borrar cualquier manifestacién de los estadios anterio-
res del proceso de formacion.

En el campo, esta esquistosidad sélo es bien visible en los materiales de
naturaleza pelitica donde puede presentarse como una esquistosidad de crenula-
cién muy marcada constituida por micropliegues tipo «chevron» (Lam. XII B), o
bien, como una «schistosity» muy penetrativa con un aspecto ondulado que viene
dado por una orientacién no uniforme de los filosilicatos, y que a’ veces puede ser
dificilmente distinguible macroscépicamente de la esquistosidad S,.

A escala microscépica, la esquistosidad S, se presenta en los esquistos
micdceos con diversas formas que van desde una esquistosidad de crenulacién
hasta una «schistosity» pasando por una amplia gama de tipos intermedios. En los
casos mas simples se trata de una esquistosidad de crenulacién cuyos microplie-
gues presentan una morfologia variable en funcién principalmente de su posicién
en relacién con los pliegues a los que se asocia. Asi, en las zonas de charnela se
trata de micropliegues tipo «chevron» muy apretados (Lam. XIII B y D) mientras
que en los flancos los micropliegues presentan una fuerte asimetria, con geome-
tria de tipo «kink» (Lam. XIII A). Simultdneamente al desarrollo de los microplie-
gues tiene lugar una recristalizaciéon de los filosilicatos, fundamentalmente de
moscovita, que aparecen poligonizados sobre los micropliegues (Lam. XIII). En
otros casos la esquistosidad S, estd definida por un entramado de micas que
forman entre si dngulos pequefios de tal manera que en conjunto defiren una
orientacién dimensional preferente. En muchos casos esta «schistosity» se debe
originar a partir de una crenulacién, por apretamiento progresivo de los micro-
pliegues acompanado de intensa recristalizacién, como lo atestigua el hecho de
observarse a veces restos de micropliegues conservados dentro del entramado de
filosilicatos que definen esta «schistosity» (Lam. XIII C). En otros casos la
«schistosity» S, podria originarse también por deformacién sin microplegamiento
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de la esquistosidad S,, en la que el reaplastamiento y la recristalizaciéon han
debido jugar un papel muy importante. En este caso el resultado es una esquisto-
sidad S, , , que aparece como consecuencia de la superposicién de los efectos de
la deformacion durante la F, y F,.

En materiales mas cuarciticos la esquistosidad S, estd generalmente me-
nos marcada. Normalmente, se trata de una «schistosity» definida fundamental-
mente por la orientaciéon de filosilicatos; el cuarzo presenta un grado de orienta-
cién dimensional generalmente bajo debido probablemente a procesos de recrista-
lizacién posterior.

SIGNIFICADO TECTONICO DE LAS ESTRUCTURAS DE LA SEGUNDA FASE DE DEFORMACION

Las caracteristicas que poseen las estructuras de esta fase de deforma-
cién, asi como su distribueién no uniforme a lo largo del corte hacen necesario
abordar el problema de su significado tecténico. La evolucién del plegamiento F,
puede resumirse en una primera etapa que consistiria esencialmente en un
proceso de «buckling» seguida de otra en la que predominaria un proceso de
aplastamiento caracterizado por la existencia de una importante deformacién por
cizalla. Este modelo de deformacién, con fuerte cizalla restringida a una zona
limitada dentro del corte, es similar a los modelos descritos para zonas de cizalla
dictiles (RaMsay y GRaHaM 1970; EscHER y WATTERSON 1974; CowARD 1976).

Para precisar la geometria y caracteristicas de esta zona de cizalla dactil
seria necesario la realizacién de un estudio adicional de la variacién de la
deformacién a lo largo de la zona, asi como un anilisis tridimensional completo
que incluyera una cartografia estructural de esta zona, lo cual queda fuera de los
limites del presente trabajo.

En partes més externas de la zona Asturoccidental-leonesa se ha descrito
una segunda fase de deformacién durante la cual se originan una serie de
cabalgamientos que llevan a veces asociadas estructuras menores tales como
pliegues con charnelas curvas y esquistosidades de crenulacién (Marcos 1973;
PEREZ-ESTAUN 1978). Estas estructuras han sido interpretadas como originadas en
una zona de cizalla en la transicién fragil-dictil (PEREZ-ESTAUN op. cit.; BASTIDA et
alt. in litt.). La existencia de estas zonas de cizalla en las partes mais externas de
la Zona Asturoccidental-leonesa constituye una importante evidencia regional
para constatar en el presente corte la interpretacién de las estructuras F, como
originadas en una zona de cizalla. En efecto, en ambos casos existen importantes
analogias como es la presencia de pliegues menores con charnelas curvas, esquis-
tosidades de crenulacién y vergencias hacia el E o SE. No obstante, existen
también algunas diferencias, asi, en el corte estudiado no aparece cabalgamiento
alguno, si bien hay que tener en cuenta que no se observa la zona de cizalla en
todo su espesor, sino solamente su parte superior (Fig. 4); por otro lado, la
deformacién dictil es mucho mds importante aqui que en los cabalgamientos de
las partes mas externas de la Zona Asturoccidental-leonesa.

Las anteriores consideraciones nos permiten también correlacionar los
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cabalgamientos de la parte oriental con la zona de cizalla dictil del presente corte
como estructuras pertenecientes a una misma fase de deformacién, es decir, a la
F, de la deformacién herciniana. En consecuencia, esta segunda fase esta carac-
terizada en la Zona Asturoccidental-leonesa por la existencia de zonas de cizalla
dictiles en las zonas més profundas y por zonas de cizalla en la transicién
fragil-ddctil en zonas mas superficiales. Esto significa que las zonas de cizalla
ductiles evolucionarian al disminuir la profundidad a cabalgamientos con caracte-
risticas de comportamiento en la citada transicién fragil-dactil.

LA TERCERA FASE DE DEFORMACION

La F, se manifiesta principalmente a escala cartogrifica mediante pliegues
suaves de gran longitud de onda y con planos axiales subverticales o fuertemente
inclinados hacia el SE. Estos pliegues muestran una notable asimetria, de forma
que los flancos cortos se disponen subhorizontales o suavemente inclinados al SE
mientras que los flancos largos adquieren posiciones fuertemente inclinadas. Los
pliegues F, deforman a las estructuras anteriores y son los responsables de su
disposicién actual. Como ya se ha mencionado, la superposicién de estos pliegues
con los I, da lugar a figuras de interferencia del tipo 3 de Ramsay.

Acompafiando a estos pliegues mayores se desarrollan a veces estructuras
menores, principalmente pliegues acompafados frecuentemente por una esquis-
tosidad de crenulacién.

PLiEGUES MENORES

Descripecién.—Los pliegues menores originados durante esta fase
son escasos y se distribuyen de un modo irregular a través del corte. Por lo que se
refiere a la posicién de estos pliegues respecto a las estructuras mayores, hay que
destacar que aparecen casi exclusivamente en los flancos horizontalizados de los
pliegues mayores. De acuerdo con esto, se pueden encontrar pliegues menores de
esta fase en el sector comprendido entre la playa de Areoura y Ribadeo, siendo
pricticamente inexistentes en el resto del corte (Fig. 4).

La posicién de ejes y planos axiales de estos pliegues se muestra en la Fig.
18, en la cual se observa que los ejes son subhorizontales y presentan una
direccién general NNE-SSW y que los planos axiales se inclinan siempre al SE.

La morfologia de estos pliegues varia en funcién de la naturaleza de los
materiales plegados. En rocas competentes (cuarcitas o areniscas), en las que la
estratificacién constituye la anisotropia mas marcada en la roca, se desarrollan
pliegues muy abiertos, con longitudes de onda métricas y con geometria de tipo
paralelo. Su morfologia es comparable a la de los pliegues mayores de esta misma
fase. Acompafiando a estos pliegues no suele desarrollarse esquistosidad de
crenulacién dado que la naturaleza de los materiales es desfavorable para su
desarrollo.

En rocas con una anisotropia alta, sobre todo en materiales finamente
laminados o predominantemente peliticos con una esquistosidad anterior bien
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Fig. 18.-Posicién de los ejes y planos axiales de pliegues de la tercera fase de deformacion. El
diagrama de contornos representa la distribucién de los polos de los planos axiales y los
puntos representan ejes de pliegues.

desarrollada, se originan pliegues fuertemente asimétricos, frecuentemente con
geometria tipo «kink» y con longitud del flanco corto generalmente menor de un
metro (Lam. XIV A). En relacién con estos pliegues se originan a veces fracturas
que se disponen siguiendo sus superficies axiales (Lam. XIV B) o bien afectando
solamente a las capas competentes plegadas y con una disposicién radial (Lam.
XIV C). Los flancos cortos muestran por lo general una deformacién importante
que se manifiesta por el desarrollo de pequefios pliegues de longitud de onda
menor de 10 cms, morfologia frecuentemente angulosa y formando trenes de
ondas que ocupan toda la longitud del flanco corto (Lams. XIV y XV). Asimismo,
dentro de estos flancos cortos se desarrolla una esquistosidad de crenulacién
cuyas caracteristicas se describieran mas adelante. Por el contrario, en los
flancos largos no se desarrolla practicamente ninguna de estas estructuras (Lim.
XIV). En consecuencia, las estructuras F, muestran una distribucién irregular a
todas las escalas, situdndose siempre en flancos cortos de pliegues de mayor
tamano.

A la escala de los pliegues menores es posible observar también figuras de
interferencia del tipo 3 de RaMsAY que resultan de la superposicién de los
pliegues F; sobre los pliegues F, (Lam. XIV D).

Mecanismos de plegamiento.—Como se ha visto anterior-
mente, las estructuras menores desarrolladas durante esta fase son escasas y sus
caracteristicas varfan en funcién de los materiales en que aparecen.
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En «multilayers» con predominio de materiales competentes se desarrollan
pliegues mediante un proceso de «buckling» cuyo grado de evolucién es bajo, ya
que la amplificacion que presentan es pequeiia.

Cuando se trata de «multilayers» constituidos por una alternancia de
laminas de material competente e incompetente o con predominio de material
incompetente se forman pliegues con geometria de tipo «kink». En la formacion
de estos pliegues intervienen diversos factores, tales como:

1.-La existencia de una anisotropia muy marcada. El «buckling» de un
material fuertemente anisétropo da lugar a pliegues inicialmente asimétricos y
con superficies axiales oblicuas a la direccion de compresiéon (COBBOLD et alt.
1971).

2.—La orientacién de la anisotropia con relacién a la direccion de compre-
sion. El hecho de que sélo excepcionalmente aparezcan pliegues conjugados
significa que la direccién de compresién fue oblicua a los planos de anisotropia
de la roca (WEIss 1968; CoBBOLD et alt. 1971).

3.-Las condiciones del medio deformacional. La ausencia casi total de
aplastamiento en estos pliegues junto con la presencia de fracturas en relacién
con ellos indica que la deformacién se llevé a cabo en condiciones mas superficia-
les que las fases anteriores.

Estos pliegues muestran una evolucién diferente en uno y otro flanco,
como lo demuestra el hecho de que solo los flancos cortos tengan estructuras
menores asociadas. En los flancos largos el acortamiento se llevaria a cabo
mediante una rotacién por un mecanismo de deslizamiento entre capas. Por el
contrario, en los flancos cortos la rotacién va acompanada por un acortamiento
longitudinal a las capas que da lugar a la aparicién de pliegues de pequeio
tamaiio dentro de dichos flancos. Estos pequefios pliegues presentan una periodi-
cidad acusada y una longitud de onda relacionada con el espesor de las capas del
«multilayer» (Lam. XV), lo que evidencia claramente un proceso de «buckling».
Este acortamiento por pliegues del flanco corto podria producirse cuando dichos
flancos, en su rotacién, se orientasen subparalelamente a la direccién de com-
presién, o bien podria producirse por una cizalla paralela a las superficies
axiales de los pliegues inducida por una compresiéon oblicua a dichas superficies.
De acuerdo con esta ultima alternativa estd el hecho de que a veces aparezcan
pequeias fallas inversas a lo largo de las superficies axiales (Lam. XIV B).

ESQUISTOSIDAD S,

En relacién con los pliegues menores F, se desarrolla una esquistosidad de
crenulacién en aquellos materiales en los que existe una anisotropia anterior bien
desarrollada. En el campo, esta esquistosidad se observa como un microplega-
miento intenso limitado a los flancos cortos de los pliegues menores F,.

Microscépicamente se manifiesta por un microplegamiento de una esquis-
tosidad anterior, generalmente la S,, aunque se pueden observar también micro-
pliegues F, replegando a la S, (Lam. XVI). En este iltimo caso, se pueden

111



observar modelos de interferencia del tipo 3 de RaMsAY como resultado de la
superposicién de los micropliegues correspondientes a la S; sobre los de la S,
(Lam. XVI B y C). En lo que se refiere a la morfologia de los micropliegues, se
trata de formas redondeadas o angulosas, simétricas en la zona de charnela y
asimétricas en los flancos de pliegues de mayor tamafio (Lam. XVI). La longitud
de onda de los micropliegues varia en funcién de la naturaleza de la «fabric»
plegada desde milimétrica hasta de més de un centimetro. Las superficies de
esquistosidad no suelen estar muy bien definidas, viniendo marcadas frecuente-
mente por fracturas en los flancos o zonas de charnela de los micropliegues.

DEFORMACIONES TARDIAS

Bajo esta denominacién se agrupan una serie de estructuras de naturaleza
y caracteristicas diversas, cuyo significado y cronologia pueden ser a veces
dificiles de establecer. :

Se trata de estructuras que modifican poco la estructura general ya esta-
blecida a lo largo de las fases anteriores ya que, salvo algunas fallas y flexiones
suaves, solo son observables a escala de afloramiento, donde localmente pueden
llegar a alcanzar cierto desarrollo. Dentro de estas estructuras se pueden distin-
guir los siguientes tipos:

1.—«kink-bands» y crenulaciones horizontales.

2.—«kink-bands» y crenulaciones transversales.

3.-Pliegues transversales.

4.—Fallas.

5.—Diaclasas.

l-«kink-bands» y crenulaciones horizonta-
l e s .—Estas estructuras aparecen solamente en el sector comprendido entre la
ria del Eo y el limite E del corte, donde la anisotropia de la roca se dispone
fuertemente inclinada al W. Dentro de este sector, estas estructuras solo apare-
cen donde los materiales presentan una anisotropia bien desarrollada, general-
mente la esquistosidad S,. Se trata de «kink-bands» inversos y crenulaciones con
superficies axiales subhorizontales o suavemente inclinadas al SE. Por su geome-
tria y posiciéon parecen haberse generado por una compresién en direccién sub-
vertical (MATTE 1969).

2—«kink-bands» y c¢crenulaciones transvers a-
le s .—Se trata de «kink-bands» normales o inversos con anchura de banda
variable desde unos pocos centimetros hasta mas de 50 cms (Lam. XVII A y B).
En relacién con ellos se desarrollan frecuentemente grietas de tensién «en eche-
lon» (Lam. XVII C). Las superficies axiales de los «kink-bands» se disponen
subverticalmente o fuertemente inclinadas y con direccion NW-SE (Fig. 19). En
relacién con estos «kink-bands» se desarrolla a veces una crenulacién que local-
mente puede llegar a ser bastante peneirativa. Estas estructuras deforman a los
«kink-bands» y crenulaciones horizontales.

3-Pliegues transversales.—Se trata de flexiones suaves de
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» EJES DE PLIEGUES TRANSVERSALES

ESQUISTOSIDAD DE CRENULACION TRANSVERSAL
Y PLANOS AXIALES DE KINK-BANDS TRANSVERSALES

Fig. 19.—Proyeccion estereogrifica mostrando la posicién de algunos de los tipos de estructuras
tardias presentes en el corte.

ejes NW-SE (Fig. 20) y de plano axial subvertical que adquieren cierta importan-
cia en el sector comprendido entre la playa de Reinante y Ribadeo, donde se
observa un antiforme mayor con esta orientacién (Fig. 3). Esta estructura se hace
bien patente por la modificacién que produce en los ejes y planos axiales de los
pliegues F, (compdrense los estereogramas b y ¢ de las Figs. 5y 6, correspondien-
tes a secciones situadas sobre flancos opuestos del citado antiforme). Estos
pliegues pueden observarse también a escala del afloramiento, fundamentalmente
en el sector citado.

4.-Fallas.—A lo largo del corte existen numerosas fallas de plano
fuertemente inclinado y de importancia desigual. Sus orientaciones pueden verse
en el diagrama de la Fig. 20, en el que se destacan dos grupos principales de
direcciones NNE-SSW y WNW-ESE. En su mayoria se trata de fallas normales,
algunas de las cuales adquieren cierta importancia (ver Fig. 4). Estas fallas llevan
asociadas frecuentemente brechas poco consolidadas y/o «fault gouges».

5-Diaclasas .~Entre las estructuras tardias las diaclasas son las que
presentan una distribucién mas uniforme a lo largo del corte, pudiendo distin-
guirse varios grupos. En la Fig. 21 se han representado mediante proyeccién
estereografica las medidas de los grupos mas sistematicos realizadas en diversas
localidades a lo largo del corte. En dicha figura se destaca la existencia de un
grupo principal cuya orientacién oscila de W a E entre NW-SE y E-W. Este grupo
de diaclasas muestra frecuentemente superficies ornamentadas, principalmente
estructuras plumosas (Hopcson 1961 (Lam. XVII Dj. Las diaclasas en que
aparecen este tipo de estructuras se ha interpretado generalmente como diaclasas
de cizalla (PRICE 1966). Ademas de este grupo principal existen otros secundarios
entre los que destaca un grupo de orientacion NE-SW (Fig. 21).

En resumen, dentro de estas estructuras tardias se pueden distinguir dos
grupos. Por una parte, los «kink-bands» y crenulaciones horizontales que parecen
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Fig. 20.-Diagrama en rosa que muestra la orientacién de las fallas existentes en el corte.

estar en relaciéon con fallas directas de trazado NNE-SSW Yy que en conjunto
sugieren una compresién maxima vertical. Por otra, un grupo de estructuras
transversales, que incluye «kink-bands» y crenulaciones, diaclasas, pliegues y
fallas, que se encuentra ampliamente generalizada por toda la Zona Asturocciden-
tal-leonesa y que ha sido interpretados como originado por una compresién
postuma en relacién con un agudizamiento del cierre del arco asturiano (MARCOS
1973; PErez-EsTAUN 1978).

METAMORFISMO

Durante la Orogénesis Herciniana, las rocas presentes en el corte estu-
-diado han sufrido un metamorfismo regional que varia en intensidad de E a W,
desde la facies de los esquistos verdes hasta la facies anfibolitica. En lo que sigue
se discutirdn brevemente las caracteristicas generales de este metamorfismo
haciendo especial énfasis en lo que se refiere a las relaciones entre cristalizacién
y deformacién. Ademas del metamorfismo regional, en relacién con los «stocks»
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de Porcia, Salave y Represas se desarrolla una aureola de metamorfismo de
contacto que llega a alcanzar la facies de las corneanas piroxénicas.

Z.0NAS DE METAMORFISMO

A lo largo del corte se pueden distinguir cuatro zonas de metamorfismo
que en orden progrado son:

— Zona de la clorita (isograda clorita +)

= Zona de la biotita (isograda biotita +)

— Zona del granate (isograda granate +)

— Zona de la andalucita (isograda andalucita +)

El inicio de cada zona se corresponde aproximadamente con la primera
aparicién del mineral indice que caracteriza la zona. No obstante, la isograda
biotita (+) se sitiia arbitrariamente donde la abundancia de este mineral es
patente, ya que la biotita aparece atn de forma erratica en algunas areas dentro de
la zona de la clorita. La distribucién espacial de estas zonas se muestra en la Fig.
22, donde se puede observar que los materiales con metamorfismo por encima de
la isograda de la biotita ocupan la mitad oriental del corte, quedando limitadas las
zonas de mas alto grado de metamorfismo a su parte mas occidental.

+
+ 4

+ 4
4
-

ZONA DE LA CLORITA
ZONA DE LA BIOTITA

ZONA DEL GRANATE

ZONA DE LA ANDALUCITA o

1+3+%] eRaNITOS

Fig. 22.~Esquema cartografico de la distribucion de las zonas de metamorfismo regional.

Las asociaciones estables de minerales progrados en que aparece el mayor
nimero de fases son en cada zona:
— Zona de la clorita:
cuarzo + clorita + moscovita * albita * feldespato potdsico

~ Zona de la biotita:
cuarzo + biotita + moscovita + clorita * albita * feldespato potdsico
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— Zona del granate:
cuarzo + biotita + moscovita + granate * clorita * albita-oligoclasa * feldespato
potasico
— Zona de la andalucita:
cuarzo + biotita + moscovita + granate + andalucita (* estaurolita + sillimanita)
*+ oligoclasa = feldespato potasico

La formacién de biotita estd fuertemente influenciada por la composicién
original de la roca, apareciendo siempre primero en las rocas psamiticas y
posteriormente en las peliticas. El granate esta presente como porfiroblastos en
los metasedimentos peliticos o psamiticos y debe tratarse de una piralspita con
predominio del término almandinico. El granate presenta frecuentemente retro-
morfosis a clorita que en ocasiones casi pseudomorfiza completamente al primi-
tivo granate. La andalucita se presenta como porfiroblastos desde milimétricos
hasta de varios centimetros de longitud. La zona de la andalucita se sobreimpone
en parte sobre una zona preexistente con estaurolita estable, ya que este dltimo
mineral se encuentra actualmente como relicto, en ocasiones junto con biotita,
dentro de los porfiroblastos de andalucita. Estas relaciones entre estaurolita y
andalucita son frecuentes en otras adreas metamérficas del herciniano de la Zona
Centro-ibérica (MARTINEZ 1974). La existencia de un primer episodio metamérfico
con granate y estaurolita viene apoyado por la existencia de granate junto con la
andalucita. Tanto el granate como la estaurolita son previos a la andalucita como
se deduce de sus relaciones texturales y de sus relaciones con los episodios de
deformacion. La presencia, en ocasiones, de prismas de sillimanita incluidos en
la andalucita indica que el solapamiento pudo haberse realizado en algin lugar
dentro del dominio de estabilidad de la sillimanita. '

De lo dicho anteriormente se desprende el caracter plurifacial del meta-
morfismo, en el que a unas asociaciones de facies anfibolitica con granate y
estaurolita, tipicas de un metamorfismo tipo «Barrow», se superponen paragéne--
sis con andalucita, desestabilizandose la estaurolita. Este hecho debe correspon-
derse con un aumento del gradiente geotérmico, sin que necesariamente haya una
disminucién de la presion. El tipo de metamorfismo resultante seria uno interme-
dio de baja presidn, lo cual estd de acuerdo con lo establecido por otros autores
para el metamorfismo regional de la Zona Asturoccidental-leonesa (CAPDEVILA

1968, 1969).

RELACIONES CRONOLOGICAS ENTRE DEFORMACION Y CRISTALIZACION

El anilisis microscépico de las relaciones entre los minerales metamérficos
y las estructuras menores, principalmente esquistosidades, originadas durante las
distintas fases de la deformacién permite realizar una discusién en torno a la
relacién entre cristalizaciéon mineral y los distintos episodios de deformacién.
Dado que a lo largo del corte se observa un metamorfismo creciente desde la zona
de la clorita hasta la zona de la andalucita las relaciones temporales cristali-
zacién-deformacion deben ser consideradas en cada una de las zonas, siendo
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estas relaciones mas facilmente observables en las zonas de metamorfismo mas
alto. En la Fig. 23 se muestra, de un modo esquematico, estas relaciones para
cada una de las zonas metamdrficas diferenciadas.

En la zona de la clorita el climax metamérfico se alcanza durante la ¥, con
la cristalizacion de cuarzo, moscovita y clorita que muestran siempre una orienta-
cion preferente definiendo el «slaty cleavage» S,. La clorita aparece frecuente-
mente como porfiroblastos con sombras de presién y su cristalizacién parece en
general sintecténica, aunque en algunos casos pudo comenzar con anterioridad a
la F,. En la zona de la biotita las relaciones son parecidas a las de la zona anterior
y cuarzo, moscovita y biotita tienden a orientarse siguiendo la esquistosidad S,,
aunque a veces es posible observar ldminas de biotita cristalizadas mimética-
mente sobre S;. En estas dos zonas las relaciones precisas son dificiles de
establecer debido principalmente a la ausencia de estructuras I,. En todo caso,
las estructuras F, parecen ser esencialmente postmetamérficas en ambas zonas.

En las zonas del granate y andalucita el climax metamoérfico se alcanza
durante la interfase 1-2 6 durante los momentos iniciales de la F,. Asi, los
granates son siempre pretecténicos con respecto a la S, que se incurva en torno a
ellos y postectonicos o sintecténicos tardios con respecto a la F,. La andalucita se
presenta como porfiroblastos, que incluyen a veces estaurolita y sillimanita relic-
tas, y que estdn aplastados por la esquistosidad S, que los rodea. Estos minerales

FASES DE DEFORMACION
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Fig. 23.-Representacion esquemadtica de las relaciones cronolégicas entre la cristalizacién metamér-
fica y las fases principales de deformacion en cada una de las zonas metamdrficas.
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son pre- a sintecténicos con respecto a la F,. La biotita y la moscovita cristalizan
durante y después de la F, ya que forman arcos poligonales sobre la esquistosidad
de crenulacién S,. La F, es esencialmente post-metamérfica aunque en las
charnelas de los micropliegues S, es posible observar micas plegadas junto con
cristales de moscovita y biotita de nueva cristalizacién, es decir que en algunos
puntos las condiciones de presién y temperatura permitian adn la recristalizacién
de estos minerales micdceos.

En resumen, el metamorfismo comienza durante o inmediatamente antes
de la F, durante la cual el grado de metamorfismo sélo alcanzé la zona del granate
en las zonas mas profundas, no superando en el resto la facies de los esquistos
verdes. El climax metamérfico se alcanza al final de la interfase 1-2 o al comienzo
de la F,. A partir de la F, tiene lugar una retromorfosis, fundamentalmente de los
porfiroblastos de granate y andalucita, y la F, es esencialmente postmetamoérfica
aunque las condiciones ambientales permitian en algunos puntos la recristaliza-
cién de moscovita, biotita o clorita durante o después de esta fase.

LA ESTRUCTURA DEL CORTE EN EL. CONTEXTO GEOLOGICO
DE LA ZONA ASTUROCCIDENTAL-LEONESA

Como ya se expuso al comienzo del presente trabajo, sus objetivos princi-
pales desde el punto de vista regional han consistido en completar, por un lado, la
estructura del Manto de Mondonedo mediante el andlisis estructural de esta
unidad en la costa cantdbrica y, por otro lado, en estudiar con cierto detalle las
estructuras correspondientes a cada fase de deformacién herciniana para tratar
de aclarar en lo posible los problemas de correlacién de fases que ain existen en
la Zona Asturoccidental-leonesa. A continuacién trataremos de sintetizar los
resultados obtenidos a este respecto y de encajar, en consecuencia, la estructura
del corte estudiado en el contexto geolégico regional.

LA ESTRUCTURA DEL MANTO DE MONDONEDO

La estructura del Manto de Mondofiedo como un apilamiento de grandes
pliegues acostados deformados por pliegues suaves de plano axial subvertical fue
puesta de manifiesto por MATTE (1964, 1966, 1968) y WALTER (1965, 1966, 1968). El
primero de estos autores consideraba al sinclinal de Villaodrid (Fig. 24) como el
pliegue situado a nivel mds bajo de los que forman el Manto de Mondonedo
(MatTE 1968, Fig. 10); en consecuencia, los materiales situados por debajo de este
gran sinclinal constituian el autéctono no plegado del manto, de forma que en la
costa cantdbrica dicho autéctono se situaba en la region de Foz (MATTE 1968, pp.
67-68). Por su parte WALTER termina sus cortes inmediatamente al E del anticlinal
del Eo y, en consecuencia, no interpreta la estructura ni al E ni por debajo del
citado anticlinal (véase p. e., WALTER 1966, Fig. 3).

Con posterioridad a los autores mencionados, MARCos (1973) observé que
la estructura del manto de Mondonedo quedaba cortada al E por un importante
cabalgamiento, que él denominé cabalgamiento basal del manto de Mondofiedo,
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Fig. 24.-Corte esquematico interpretativo de la estructura completa del manto de Mondofiedo. 1.
Precambrico; 2. Cambrico inferior; 3. Cambrico medio-Ordovicico inferior; 4. Granitos; 5.
Zona de cizalla. AM y AFT anticlinales de Mondofiedo y Foz-Tapia respectivamente; SV y
SNM sinclinales de Villaodrid y Nois-Méntaras; GV granito de Vivero.

cuyo trazado puede proseguirse hacia el S durante decenas de kilémetros hasta
quedar oculto bajo el Terciario de la Meseta (MaRrcos 1973, pp. 67-69, Fig. 26).
Por dltimo, MARTINEZ-CATALAN et. alt. (1977) analizan la estructura del manto de
Mondofiedo en la regién del domo de Lugo, pero sin abarcar en sus cortes mas
que la estructura por encima del sinclinal de Villaodrid (ver MARTINEZ-CATALAN et
alt. (1977, Fig. 4).

En el presente trabajo se ha constatado que, entre el sinclinal de Villaodrid
y el cabalgamiento basal del manto de Mondofiedo, existen dos grandes pliegues
acostados, el anticlinal de Foz-Tapia y el sinclinal de Nois-Mantaras, entre los
cuales existe un flanco inverso del orden de los 15 Km de longitud. En la Fig. 24
aparece un corte esquematico de la estructura completa del manto de Mondofiedo
en el sector de la costa; dicha figura es, evidentemente, una interpretacién que
resulta de extrapolar a este sector la estructura del manto de Mondonedo dedu-
cida por MATTE y WALTER mds al Sur. No obstante, da una idea bastante clara de
la envergadura e importancia del manto.

Las FASES DE LA DEFORMACION HERCINIANA EN LA ZONA ASTUROCCIDENTAL-LEONESA

La existencia de una deformacién herciniana polifdsica en la Zona Astur-
occidental-leonesa fue puesta de manifiesto por MATTE (1964, 1966, 1968), quien
admitié la existencia de dos fases principales de deformacién. Segin MATTE la
primera fase seria la mds importante y daria lugar a pliegues, a veces tumbados
(dominio del manto de Mondoiiedo) y a veces de plano axial subvertical (parte
oriental de la Zona Asturoccidental-leonesa), de gran amplitud, vergentes al E o
NE, con ejes subhorizontales y cuyas direcciones dibujan el arco asturiano; estos
pliegues estarian acompanados de esquistosidad y de metamorfismo regional y
coincidirian, segin el citado autor, con las condiciones de presién y temperatura
méximas. La segunda fase seria, segin dicho autor, menos importante y daria
lugar a pliegues menos apretados, de plano axial subvertical y con ejes paralelos a
los de la primera fase. Segin MATTE, esta fase solo daria lugar a estructuras bien
individualizadas en las zonas mas internas. Finalmente, MATTE admite la existen-
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cia de estructuras tardfas tales como «kink-bands» subhorizontales y microplie-
gues de tipo «chevron».

Posteriormente, MARCOs (1971 a, 1971 b, 1973) en su estudio del occidente
de Asturias realizé importantes modificaciones en el modelo de MATTE, exten-
diendo su segunda fase a zonas mds externas y poniendo de manifiesto la existen-
cia de una nueva fase de deformacion entre la 1.2 y 2.2 fases de MATTE, la cual
daria lugar, en la zona occidental de Asturias, a cabalgamientos vergentes al E
con estructuras menores asociadas. Con posterioridad, PEREz-EsTauN (1978) ha
prolongado el modelo de MARCOS a la rama S de la Zona Asturoccidental-leonesa.

Siguiendo estos modelos, se ha correlacionado frecuentemente la 2.2 fase
de MATTE con la 3.2 fase de MARCoS. No obstante, el problema de establecimiento
y correlacion de las fases hercinianas de deformacion no estd del todo claro para
el conjunto de la Zona Asturoccidental-leonesa. Por un lado, en el presente
trabajo se ha comprobado que la 2.2 fase de MARCOS también se presenta en zonas
mds internas aunque con caracteristicas diferentes; en este sentido, algunos de
los pliegues que fueron asignados por MATTE a la 1.2 fase de deformacion corres-
ponden realmente a esta 2.2 fase (ver MATTE 1968, Fig. 45). Por otro lado, a partir
de observaciones propias realizadas en el antiforme del «Ollo de Sapo», situado al
W de la zona estudiada, se evidencia también alli la existencia de tres fases
principales de deformacion y no dos como se viene admitiendo hasta la fecha por
la mayoria de los autores. Por ello, las correlaciones realizadas anteriormente
entre las estructuras de este antiforme y las del dominio del manto de Mondonedo
son demasiado simples y distan mucho de estar claras.

Teniendo en cuenta los datos aportados por los autores mencionados en los
parrafos anteriores y las conclusiones obtenidas en el presente trabajo, admitire-
mos que en la Zona Asturoccidental-leonesa la deformacion se ha llevado a cabo
mediante tres fases principales, cuyas caracteristicas generales son las siguien-
tes:

1.2 fase.—Dalugar a pliegues de todas las dimensiones. Son pliegues
cilindricos, apretados y fuertemente vergentes hacia las zonas externas de la
cadena. Sus ejes son subhorizontales y longitudinales al arco asturiano. En el
momento de su formacién, sus planos axiales estaban siempre suavemente incli-
nados hacia las zonas internas. A su formacién se asocié el desarrollo de un «slaty
cleavage» o una «schistosity». El apretamiento, amplitud y grado de aplasta-
miento de estos pliegues aumentan progresivamente hacia las zonas internas.

2.2 fase.~Durante esta fase se producen en la parte oriental de la
Zona Asturoccidental-leonesa cabalgamientos vergentes al E, que llevan frecuen-
temente asociados esquistosidades de crenulacién y pequefios pliegues de charne-
las curvas. En la parte occidental (dominio del manto de Mondofiedo) la 2.2 fase
se encuentra representada por amplias zonas de cizalla dictiles, en cuyo interior
se origina una intensa deformaciéon que lleva consigo la formacion de numerosos
pliegues menores, marcadamente asimétricos, apretados, tumbados, con charne-
las curvas y llevando asociados una esquistosidad de crenulacién o una «schisto-
sity».
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3.2 fase.—A escala cartogréfica, esta fase se manifiesta por grandes
ondulaciones asimétricas, relativamente suaves, de plano axial subvertical y que
modifican la posicion original de los pliegues y esquistosidades originados durante
las fases anteriores. Su superposicién con los pliegues de la 1.2 fase da lugar a
figuras de interferencia del tipo 3 de RaMsAY. Los pliegues menores de esta fase
presentan una geometria variable segin el tipo de material y su posicién con
respecto a los pliegues mayores; en general, son pliegues relativamente abiertos,
asimétricos, de plano axial subvertical o fuertemente inclinado y que llevan
asociada generalmente una esquistosidad de crenulacién.

Con posterioridad a la 3.2 fase de deformacion aiin tiene lugar la formacién
de nuevas estructuras que modifican ya poco la estructura anterior y que se han
denominado estructuras tardias. Entre éstas estan: «kink-bands», crenulaciones,
diaclasas, pliegues suaves E-W y fallas.

Simultdneamente con el proceso de deformacién tiene lugar en la Zona
Asturoccidental-leonesa un metamorfismo regional progresivo cuyo grado au-
menta en lineas generales hacia el W. Con relacién a la deformacion, el climax
metamérfico varia de un dominio a otro; asi, en la parte oriental de la zona, este
climax es aproximadamente sincrénico con la 1.2 fase de deformacién, mientras
que en las partes mds occidentales lo es con el inicio de la 2.2 fase.
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LAMINAS



LAMINA I

Pliegues F, desarrollados en la Serie de los Cabos de la Seccién de Tapia de Casariego.

A) Pliegue «chevron» aplastado con espacios de dilatacién en las zonas de charnela.

B) Pliegue similar fuertemente aplastado.

C) Pliegues F, localizados en el Puerto de Tapia. Obsérvese como el anticlinal de la izquierda
progresa desde un pliegue similar en el nicleo hasta un pliegue «chevron» hacia el arco externo.
Asimismo, se pueden observar algunas fallas de flanco.






LAMINA 11

Pliegues F, desarrollados en la Formacién Cdndana de la Seccién de la playa de Benquerencia.

A) Pliegue «chevron» aplastado mostrando estructuras de acomodacién propias de este tipo de
pliegues.

B) Pliegue con charnela estrecha y flancos rectos cortado por un dique de felsita.

C) Pliegue con geometria préxima al tipo «chevron» mostrando espacios de dilatacién en la charnela
rellenos por material incompetente y un colapso de charnela.






LAMINA III

Pliegues F, desarrollados en la Formacién Cindana de la seccién de Burela.
A) Pliegues tipo «chevron» en los cuales el aplastamiento ha dado lugar a un proceso de «boudinage»

y a fracturas de tensién subperpendiculares al plano axial. A la izquierda se observan algunos pliegues
con morfologia tipo «pinch».

B) Detalle de la fotografia anterior.






LAMINA IV

Pliegues F, desarrollados en la Formacién Candana de la seccién de Burela.

A) Pliegue con nicleo similar que hacia la periferia se agudiza tendiendo al tipo «chevron». En la
transicién entre ambos tipos se observa un importante espacio de dilatacién relleno de material
incompetente.

B) Pliegue desarrollado en una gruesa capa competente cuya morfologia conserva rasgos del pliegue
concéntrico.






LAMINA V

Distintos aspectos del «boudinage» sufrido por los Pliegues F, de la seccién de Burela durante el
proceso de aplastamiento.






LAMINA VI

Pliegues F, desarrollados en la Formacién Candana de la Seccién de Burela.
A) Pliegues con morfologia tipo «pinch».
By C) Espacios de dilacién en las zonas de charnela rellenos por material incompetente.






LAMINA VIL

Pliegues F, desarrollados en Serie de los Cabos de la Seccién de Rio.

A) Zona de charnela de un pliegue mayor de 2.° orden en relacién en el cual se desarrollan los
pliegues menores analizados en esta seccion. Obsérvese el claro predominio del material incompe-
tente.

B) Pliegues angulosos, préximos al tipo «chevron» desarrollados en una capa competente (arenisca)
que evoluciona a formas redondeadas en el material incompetente (alternancia de pelitas y siltitas).






LAMINA VIII

Microfotografias mostrando diversos aspectos de la esquistosidad S,.

Ay By «Schistosity» definida por la orientacién dimensional preferente de los filosilicatos, principal-
mente moscovita y biotita, y en menor grado del cuarzo; esquistos de la Formacién Céndana (70X).
C y D) «Slaty cleavage» desarrollado en los niveles peliticos de la Serie de los Cabos de la zona de
Tapia de Casariego (290X).

E, Fy G) Slaty cleavage» desarrollado en materiales de la Serie de los Cabos. Se pueden observar
abundantes sefiales de disolucién por presién (28X).






LAMINA IX

Aspecto que presentan los pliegues F, donde se destaca su marcado cardcter asimétrico. Punta del
Preverso, al E de la playa de Areoura.






LAMINA X

A) Pliegues F, con charnelas curvas mostrando una disposicién sigmoidal. Punta Riomar.
B) Formas cerradas obtenidas por la erosién de pliegues F, con charnelas curvas. Punta dos Cabras,
al E de la playa de Areoura.






LAMINA XI

A) Pliegues F, con charnelas curvas que se atentian longitudinalmente y que presentan localmente
una disposicién «en echelon». Punta das Cabras, al E de la playa de Areoura.
B) Pliegues F, asimétricos y fuertemente apretados. Acantilado de la costa cerca de Cangas de Foz.






LAMINA XI11

A) Morfologia que presentan los pliegues F,. Obsérvese como la longitud de onda est4 influida por el
espesor de las capas del «multilayer». Punta del Preverso, al E de la playa de Areoura.

B) Aspecto de campo de la crenulacién S, desarrollada en esquistos micdceos, con abundancia de
micropliegues tipo «chevron». Punta Riomar.






LAMINA XIII

Microfotografias mostrando algunos aspectos de la esquistosidad de crenulacién S,. Los micropliegues
presentan una geometria variable desde micropliegues tipo «chevron» muy apretados (Fotos By C) a
micropliegues con geometria tipo «kink» (Foto A). Todos los micropliegues evidencian una recristali-
zacién importante de las micas que aparecen poligonizadas sobre los micropliegues. En la foto C la
recristalizacién de las micas es lan intensa que casi llega a destruir parcialmente los micropliegues.

Fotos A, E y D, X290; Fotos C y B, X70.






LAMINA X1V

Pliegues menores F, desarrollados en la Formacion Candana del sector Foz-Burela. Se puede observar
su caricter marcadamente asimétrico, con desarrollo de pliegues de pequefio tamafio en los flancos
cortos. En relacién con estos pliegues se observan fallas paralelas a los planos axiales (B), fracturas
radiales en los materiales competentes (C) y figuras de interferencia por la superposicién de F, y F,

(D).






LAMINA XV

Detalle de los pliegues de pequefio tamaiio desarrollados en los flancos cortos de los pliegues menores
F,. Se observa como la longitud de onda varia en funcién de las caracteristicas del «multilayer».






LAMINA XVI

Microfotografias mostrando algunos aspectos de la crenulacién S,. Se trata de micropliegues redon-
deados, bastante abiertos y que pliegan la esquistosidad S, vla crenulacnon S, (ver micropliegues S,
plegados en fotos B y C). Foto A, X100; Fotos By C, X80."






LAMINA XVII

A y B) Kink-bands transversales de diferentes tamafios desarrollados en la Serie de los Cabos.
Alrededores de la playa de los Castros.

C) Detalle de kink-bands transversales mostrando grietas de tensién «en echelon». Inmediaciones
playa de los Castros.

D) Detalle de la superficie de una diaclasa del grupo transversal mostrando estructuras plumosas.
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