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En rocas peliticas o semipeliticas deformadas en medios metamorficos de bajo grado
aparece frecuentemente un bandeado tecténico constituido por una alternancia de domi-
nios ricos en cuarzo y en filosilicatos. A escala microscopica, este bandeado tectdonico
aparece siempre en relacién con la esquistosidad de crenulacién desarrollada en rocas
metapeliticas de bajo grado. En este caso, las ldminas de esquistosidad coinciden con los
dominios ricos en filosilicatos que se sitGan sobre ambos flancos o flancos alternos de
micropliegues; los microlitones coinciden con los dominios ricos en cuarzo que ocupan las
zonas de charnela o los otros flancos respectivamente. Este bandeado tecténico se puede
observar también a escala mesoscopica, en relacion con pliegues menores de pequefio
tamafio desarrollados en materiales del mismo tipo. En todos los casos el bandeado
tecténico se manifiesta por una alternancia de dominios con marcadas diferencias en la
microestructura, composicién quimica y composicién mineralégica, que deben relacio-
narse con un proceso de diferenciacion controlado por el plegamiento (0 microplega-
miento). Todas las evidencias analiticas y microestructurales analizadas en el presente
trabajo sugieren que el mecanismo de disolucion por presion es el principal responsable de
los cambios quimico-mineraldgicos y microestructurales que dan lugar a la aparicién del
bandeado tecténico. El andlisis del mecanismo de disolucion por presion, desde el punto
de vista de la termodindmica no-hidrostdtica y de la cinética del proceso de deformacion,
permite discutir los factores que lo controlan y promueven, y el coémo y porqué da lugar a
una diferenciacién en bandas o dominios bajo las condiciones de bajo metamorfismo
existentes en el momento de la deformacién. Asi, el bandeado tectonico meso y micros-
copico debe originarse como consecuencia de las variaciones en el esfuerzo normal
actuando sobre los contactos cuarzo-filosilicatos a lo largo de la anisotropia previa
plegada. En los flancos de los pliegues se produce disolucién de los componentes mds
solubles, principalmente cuarzo, que migra hacia las zonas de esfuerzo normal mds bajo
(zonas de charnela) siguiendo los contactos cuarzo-filosilicatos que son los que proporcio-
nan la via de difusividad mds alta.

Tectonic banding constituted by an alternance of quartz-rich and phyllosillicate-rich do-
mains is a frequent feature in low grade pelitic and semipelitic deformed rocks. Under
microscopic scale, it appears always in relationship with the crenulation cleavage develo-
ped in those rocks. In this case, the cleavage lamella coincide with the phyllosillicate-rich
domains located in alternate or both limbs of microfolds; the microlithons coincide with
the quartz-rich domains that occupy the hinges or other limbs of microfolds respectively.
This tectonic banding can also be observed under mesoscopic scale, directly related with
minor folds of small size developed in the same type of materials. In all cases, the tectonic
banding shows a domain alternance with strong diferences in microstructure, chemical
and mineralogical composition that must be related with a process of diferentiation
controlled by folding (or microfolding). The analitical and microstructural evidences
showed in the present paper suggest that pressure solution was the main mechanism
responsible of the microstructural, chemical and mineralogical changes that gives place to
tectonic banding. The analysis of the pressure solution mechanism from the point of view
of the non-hydrostatic thermodynamics and the kinetics if the deformation process per-
mits to discuss the controlling and promoting factors and also how and why the diferentia-
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tion in bands or domains is made under the low metamorphic conditions existing during
deformation. So, the meso and microscopic tectonic banding must be originated as a
consecuence of the existing gradient in the normal stress acting on the phyllosillicate-
quartz contacts along the folded anisotropy. Dissolution of the more soluble components,
principally quartz, occurred on the limbs of the folds and a migration toward the areas of
lower normal stress (hinge zones) took place. This migration followed the phyllosillicate-
quartz contacts that were the via of more high diffusivity.

Javier A. Pulgar. Departamento de Geotectonica. Universidad de Oviedo. Manuscrito

recibido el 30 de marzo de 1981.

Los procesos de deformacion tecténica que
actian sobre las rocas en las zonas orogénicas
conducen a la aparicion de una serie muy va-
riada de estructuras tectonicas reflejo de la di-
versidad de condiciones y materiales en que
tiene lugar su desarrollo. En muchos casos, la
formacién de estas estructuras va acompafiada
de una deformacién de los constituyentes mine-
rales de las rocas, implicando una serie de cam-
bios microestructurales, y en muchos casos
quimico-mineralégicos, importantes que quedan
reflejados en la fdbrica final de las rocas defor-
madas. La naturaleza e importancia de estos
cambios depende de los mecanismos de defor-
macion que operan a la escala del grano durante
los procesos tecténicos que, a su vez, vienen
controlados por la naturaleza de los esfuerzos y
de la deformacidn, por las propiedades del ma-
terial (mineralogia, tamafio y forma de los gra-
nos, etc.) y por las condiciones fisico-quimicas
del medio deformacional. Asi pues, la investi-
gacion de los procesos naturales de deforma-
cién pasa necesariamente por la identificaciéon y
caracterizacion de estos mecanismos de defor-
macion a la escala del grano, y de los factores
que los controlan y promueven, a partir del
andlisis e interpretacién de los cambios qui-
mico-mineraldgicos y microestructurales que
acompafian el desarrollo de las fdbricas presen-
tes en las rocas después de la deformacion.

Los materiales de naturaleza pelitica o semi-
pelitica deformados en medios metamorficos de
bajo grado (pizarras y filitas) son muy abundan-

tes dentro de las zonas orogénicas y ofrecen
generalmente unas condiciones dptimas para
este tipo de estudios por cuanto presentan fi-
bricas finales que registran de un modo muy
completo la historia deformacional sufrida por
las rocas. Asi, en este tipo de materiales es
frecuente la presencia de varias esquistosidades
superpuestas, representando distintas genera-
ciones de estructuras originadas a lo largo de un
mismo proceso orogénico. En estos casos, la
primera esquistosidad que se origina toma inva-
riablemente Ia forma de un «slaty cleavage» que
aparece uniformemente desarrollado por toda la
roca, ya que viene definido por una orientacion
dimensional preferente de todos sus constitu-
yentes. El desarrollo de esta esquistosidad con-
fiere a estas rocas una anisotropia planar muy
marcada que ejerce una influencia decisiva so-
bre los tipos y caracteristicas de las estructuras
que se generan posteriormente. En efecto, el
desarrollo de una primera esquistosidad de tipo
«slaty cleavage» produce una anisotropia me-
cdnica en los materiales de naturaleza pelitica
que posibilita su plegamiento sin que sea nece-
saria la existencia de un contraste de competen-
cia para el desarrollo de los pliegues. Ello puede
conducir a la aparicion de pliegues, general-
mente de tipo «kink», en materiales homogé-
neamente peliticos, pero su efecto mds notable
es que, si la deformaciéon es suficientemente
intensa, se puede desarrollar una esquistosidad
que toma siempre la forma de una esquistosidad
de crenulacién.

Fig. 1.-Bandeado tectonico mesoscopico, caracterizado por una alternancia de bandas cuarzosas claras y bandas mds oscuras
ricas en filosilicatos, desarrollado en materiales peliticos con gran abundancia de venas de cuarzo. Estas venas son
concordantes con una esquistosidad de tipo «slaty cleavage» que se encuentra plegada conjuntamente con ellas. Se
puede observar como el bandeado tecténico guarda una relacion estrecha con el plegamiento ya que los dominios ricos
en filosilicatos coinciden siempre con los flancos subverticales de los pliegues, mientras que los dominios cuarzosos
claros ocupan sus zonas de charnela o sus flancos subhorizontales. Acantilado de la costa cantgbrica al W de Luarca,

Asturias.
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El desarrollo de una esquistosidad de crenu-
lacién implica siempre el microplegamiento o
crenulacion de una microfdbrica previa, junto
con la actuacién de algin otro mecanismo o
proceso de deformacion que produzca los pla-
nos o zonas de debilidad que definen las super-
ficies o ldminas de esquistosidad respectiva-
mente. En materiales peliticos, con metamor-
fismo de bajo grado, la esquistosidad de crenu-
lacién va siempre asociada a la aparicién de un
bandeado tecténico (De Sitter, 1964), consti-
tuido por una alternancia de dominios «micd-
ceos» y «cuarzosos», de tal manera que las
ldminas de esquistosidad coinciden con los do-
minios «micdceos» que se sitlian sobre ambos
flancos o flancos alternos de micropliegues, se-
parando cuerpos tabulares de roca o microlito-
nes que ocupan las zonas de charnela o los
otros flancos respectivamente.

Este bandeado tecténico a pequefia escala
implica marcadas diferencias en microestruc-
tura, composicion quimica y composicién mine-
raldgica entre los dominios y es una estructura
extraordinariamente frecuente, al igual que la
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esquistosidad de crenulaciéon a la que va aso-
ciada, en rocas de naturaleza pelitica o semipe-
litica deformadas en medios metamorficos de
grado bajo a medio. Pero ademds, esta estruc-
tura se puede observar también en ocasiones a
escala mesoscOpica, en relacion directa con
pliegues menores de pequefio tamafio, desarro-
llado en este mismo tipo de materiales y con
caracteristicas idénticas, salvadas las diferen-
cias de escala, a las del bandeado tecténico
microscopico.

La aparicion de este bandeado tecténico
meso y microscopico constituye, por su fre-
cuencia y por sus caracteristicas, la estructura
mds notable que se desarrolla durante la defor-
macion, en medios metamodrficos de bajo grado,
de rocas peliticas o semipeliticas dotadas de una
anisotropia estructural previa, y la estructura
responsable de gran parte del acortamiento tec-
ténico exhibido por estas rocas. El andlisis e
interpretacion del bandeado tecténico, de
acuerdo con los planteamientos expuestos ante-
riormente, constituye, por tanto, un requisito
fundamental para una perfecta comprension de

Fig. 2.-Diversos aspectos del bandeado tecténico mostrando como las diferencias composicionales y microestructurales entre
los dominios quedan perfectamente reflejadas en el afloramiento, donde esta estructura puede llegar a ser la mds
aparente. Acantilado de la costa cantdbrica en los alrededores de Luarca, Asturias.
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la naturaleza de los procesos de deformacion Con este fin, se ha realizado un estudio deta-
natural en este tipo de materiales, objetivo fun- llado de la composicién quimico-mineraldgica y
damental del presente trabajo. de la microestructura del bandeado tecténico

Fig. 3.-Detalles del bandeado tecténico
mesoscopico asociado a pliegues menores
desarrollados en venas de cuarzo embebi-
das en material pelitico con un «slaty clea-
vage» paralelo a las venas. Costa cantd-
brica al W de Luarca, Asturias.




152 J. A. Pulgar

meso y microscopico desarrollado en rocas peli-
ticas del occidente de Asturias, donde la fre-
cuencia y buen desarrollo de esta estructura,
junto con las excepcionales condiciones de aflo-
ramiento en el corte a lo largo del acantilado de
la costa cantdbrica, definen unas condiciones
Optimas para un trabajo como el planteado. Las
rocas estudiadas se sitian dentro del Macizo
Herciniano Ibérico, en la llamada Zona
Asturoccidental-leonesa (Lotze, 1945; Julivert
et al., 1974), caracterizada por la existencia de
una espesa secuencia de sedimentos del paleo-
zoico inferior que han sufrido una deformacién
polifdsica, acompafiada de metamorfismo y plu-
tonismo, durante la orogénesis herciniana
(Matte, 1968; Capdevila, 1969; Marcos, 1973;
Pérez-Estaun, 1978; Bastida y Pulgar, 1978;
Bastida, 1980; Pulgar, 1980). Todas las mues-
tras y datos de campo se han tomado en rocas
peliticas de edad Ordovicico medio y superior,
fundamentalmente en el corte a lo largo del
acantilado de la costa, en los alrededores de
Luarca (Asturias). Estas rocas muestran una
esquistosidad de tipo «slaty cleavage» muy bien
desarrollada que representa la estructura mds
caracteristica de las originadas durante la pri-
mera fase (F,) de la deformacién herciniana.
Esta esquistosidad primaria (S,) se encuentra
deformada por una amplia gama de estructuras,
incluyendo una esquistosidad de crenulacion
(S,), que se originarian en el transcurso de la
tercera fase (F ;) de la deformacién herciniana,
(Marcos, 1973; Pulgar, 1980). El bandeado tec-
tonico se origina en relacion con esta ultima
generacién de estructuras, siendo muy fre-
cuente a pequena escala ya que aparece siempre
en relacion con la esquistosidad de crenulacion
S ;. Pero ademds, en esta zona se puede obser-
var también un bandeado tectonico a escala
centimétrica, en relacion directa con pliegues
menores de pequefio tamarfio originados durante
esta tercera fase de deformacion (Figs. 1, 2 y 3).
En este caso se origina una «pseudoestratifica-
cién» muy marcada, en la que las diferencias
composicionales y microestructurales de cada
dominio se reflejan claramente en el aflora-
miento por la notable erosion diferencial que
presentan (Figs. 2 A y C). No obstante, su
origen tectonico resulta evidente al observar sus
relaciones geométricas con las estructuras F , y
ha sido puesto ya de manifiesto por Marcos
(1973) que lo identificé como un bandeado tec-
tonico.
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I. EL BANDEADO TECTONICO
EN ROCAS PELITICAS

Tanto en relacidn con los pliegues menores,
como con la esquistosidad de crenulacion, el
bandeado tectdnico se manifiesta en el aflora-
miento por una alternancia de bandas cuarzosas
claras (dominios Q) y bandas ricas en filosilica-
tos mds oscuras (dominios M) (Figs. 1, 2, 3 y 4).
La diferencia fundamental entre el bandeado
micro y mesoscopico es la anchura de los domi-
nios: en un caso, las bandas tienen anchuras
milimétricas o submilimétricas mientras que, en
el otro caso, las bandas poseen anchuras de
varios centimetros. Ademds, el bandeado tecto-
nico mesoscopico va siempre acompafiado de
un bandeado a pequefia escala, con la aparicion
de dominios micdceos menores dentro de las
bandas cuarzosas, o viceversa, como conse-
cuencia del desarrollo de la esquistosidad de
crenulacidon que acompana a los pliegues meno-
res (Figs. 1,2, 3y 4).

EL BANDEADO TECTONICO EN RELACION
CON LOS PLIEGUES MENORES

El bandeado tectdonico mesoscopico aparece
siempre en materiales peliticos y en estrecha
relacion con pliegues menores de pequefio ta-
maflo, y por tanto aparece solamente en las
zonas donde éstos estdn presentes, disponién-
dose paralelamente a sus superficies axiales
(Figs. 1, 2B y 3). La distribucién de los domi-
nios y su morfologia guarda una estrecha rela-
cioén con la geometria de los pliegues a los que
va asociado. El que los dominios ricos en filosi-
licatos o dominios M ocupen uno o ambos flan-
cos del pliegue depende del dngulo entre los
flancos y la superficie axial, situdndose siempre
estos dominios sobre los flancos que forman un
angulo bajo. Por el contrario, los dominios ricos
en cuarzo o dominios Q se sitGan sobre los
flancos que forman un dngulo alto o sobre las
zonas de charnela, si ambos flancos forman dn-
gulos bajos con la superficie axial; como los
valores de estos dngulos pueden variar a lo
largo de la traza axial de un mismo pliegue, se
puede llegar a observar el paso de una situacion
aotra (Figs. 1,2, 3y 5).

La anchura de los dominios depende de la
longitud de onda, asimetria y grado de apreta-
miento de los pliegues. En el caso de los ejem-
plos estudiados, la anchura de los dominios Q
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Fig. 4.-Aspecto en el afloramiento del bandeado tectonico asociado a la esquistosidad de crenulacion. Alrededores de Luarca,
Asturias.
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Fig. 5.—Esquema mostrando las relaciones geométricas entre
el bandeado tecténico y los pliegues. La distribucién, morfo-
logia y anchura de los dominios vienen controlados por la
morfologia y tamafio de los pliegues a los que va asociado el
bandeado tectonico. En punteado grueso se representa una
vena de cuarzo concordante con una esquistosidad previa
plegada marcada con lineas finas y continuas; en punteado
fino se destacan los dominios cuarzosos. Ver las fotos co-
rrespondientes en la Fig. 1 Ay B.

oscila entre 1 y 5 ¢m y la de los dominios M
entre 2 y 10 cm.

EL BANDEADO TECTONICO EN RELACION
CON LA ESQUISTOSIDAD DE CRENULACION

En rocas peliticas o semipeliticas, la esquis-
tosidad de crenulacion viene definida por zonas
0 dominios laminares de debilidad, que apare-
cen siempre en estrecha relacién con el micro-
plegamiento de una fdbrica mineral previa (ge-
neralmente con «slaty cleavage» anterior), ya
que las ldminas de esquistosidad coinciden
siempre con flancos de micropliegues. A pesar
de la amplia gama de tipos de micropliegues a
los que va asociada, esta esquistosidad presenta
siempre una caracteristica constante como es el
que su desarrollo va ligado a la aparicion de un
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bandeado composicional microscépico que se
manifiesta por una alternancia de dominios con
marcadas diferencias en la microestructura y en
la composicién quimico-mineralogica. Las ld-
minas de esquistosidad coinciden siempre con
los dominios mds oscuros ricos en filosilicatos o
dominios M, mientras que los cuerpos tabulares
de roca entre las ldminas de esquistosidad, o
microlitones, coinciden con los dominios cuar-
zosos claros, o dominios Q (Fig. 6). Como se
puede ver este bandeado es absolutamente
equiparable al bandeado tecténico mesoscé-
pico, con la Unica salvedad de la diferencia de
escalas, y puede ser observado perfectamente
en el afloramiento como una serie de lineas o
estrechas zonas tabulares oscuras, definiendo
las superficies o ldminas de esquistosidad, que
se alternan con zonas tabulares mds claras
coincidentes con los microlitones (Fig. 4).

Como en el caso del bandeado tecténico me-
soscopico, la distribucion de los dominios y su
morfologia guarda una estrecha relacién con la
geometria de los pliegues a los que van asocia-
dos, en este caso las crenulaciones. Asi, los
dominios M pueden ocupar uno o ambos flan-
cos de los micropliegues, coincidiendo siempre
con los flancos que forman gngulos mads bajos
con la superficie axial de las crenulaciones,
mientras que los dominios Q ocupan los flancos
que forman dngulos altos o las zonas de char-
nela (Figs. 6, 7, 8 y 9).

DIFERENCIAS EN LA COMPOSICION MINERALO-
GICA DE LOS DOMINIOS

Las diferencias en composicién mineralégica
entre ios diferentes dominios del bandeado tecto-
nico suelen ser patentes a simple vista, o en
todo caso con ayuda de una lupa, destacando
fundamentalmente las diferencias en el conte-
nido en componentes cuarzo-feldespdticos en
uno y otro dominio (Figs. 1, 2, 3 y 4). Por
supuesto, estas diferencias en las proporciones
mineraldgicas son perfectamente evidentes en la
observacion microscopica (Figs. 6,7, 8, 10, 11y
12). La naturaleza exacta de estas diferencias
composicionales puede aproximarse mediante la

Fig. 6.-Esquistosidad de crenulacion caracterizada por la aparicién de un bandeado tecténico microscopico, con una diferen-
ciacion en dominios alternativamente ricos en filosilicatos (dominios M) y en cuarzo (dominios Q); las ldminas de
esquistosidad coinciden con los dominios M que ocupan uno o ambos flancos de las crenulaciones (micropliegues Sy T
respectivamente). Obsérvense las marcadas diferencias en composicion y microestructura entre las kiminas de esquisto-
sidad (dominios mds oscuros) y los microlitones (dominios mds claros). (JP. 213A).
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utilizacion de algunas técnicas analiticas com-
plementarias.

Diagramas de difraccion de rayos-X de algu-
nos ejemplos representativos del bandeado tec-
tonico mesoscopico se muestran en la Fig. 13.
Los difractogramas muestran que la mineralogia
de las rocas es esencialmente la misma, lo cual
resulta normal dada la gran homogeneidad de
las muestras analizadas que estdn constituidas
esencialmente por cuarzo, moscovita y clorita,
con cantidades menores de otros componentes,
en general poco importantes cuantitativamente.
Ademds, dado que la altura de los picos de los
difractogramas nos proporciona una estimacioén
semicuantitativa de las proporciones relativas
de los componentes minerales presentes (p. e.
Schultz, 1964; Cosgrove & Sulaiman, 1973), la

TRABAJOS DE GEOLOGIA 11 (1981)

Fig. 7.-Detalles microestructurales de la esquistosidad de
crenulacién mostrando las diferencias existentes en la com-
posicion mineraldgica y en la forma y tamafo de los granos
entre las ldminas de esquistosidad (dominios oscuros ricos en
filosilicatos) y los microlitones (dominios ricos en cuarzo).
A pesar de ello, la microfdbrica previa (un «slaty cleavage»
anterior crenulado) puede seguirse de un modo continuo
desde las ldminas de esquistosidad a los microlitones. (JP.
213A y JP. 213B).

comparacion entre difractogramas de rayos-X
de muestras de uno y otro dominio nos permite
obtener algunos datos sobre la naturaleza de las
variaciones en la composicién mineralégica. En
la Fig. 13 se observa claramente que:

1) Los componentes minerales esenciales
son los mismos en ambos dominios: cuarzo,
moscovita y clorita.

2) La proporcién relativa de estos compo-
nentes varia notablemente de uno a otro domi-
nio. Los dominios M muestran una proporcién
mucho mds baja de cuarzo que los dominios Q,
mientras que la proporcion de filosilicatos es
sistemdticamente mds alta en los primeros que
en los segundos.

Para complementar y precisar mds los datos
anteriores se han realizado andlisis modales so-

Fig. 8.-Microestructura de la esquistosidad de crenulacion en fibricas micdceas. La microfdbrica original crenulada (un «slaty
cleavage» anterior) aparece frecuentemente truncada por las ldminas de esquistosidad que estdn constituidas mayorita-
riamente por minerales opacos y micas orientadas formando un dngulo bajo con el borde de la ldmina, donde los granos
de cuarzo y filosilicatos de los microlitones aparecen truncados con bordes planos o ligeramente festoneados (A y C).
Estas ldminas alternan con otras en las que la fibrica original puede seguirse de un modo continuo, pudiendo
observarse la transicién de un tipo a otro a lo largo de la misma limina de esquistosidad (A y C). En este caso, el
aparente «desplazamiento tipo falla» de la fibrica original truncada es aproximadamente equivalente a la longitud del
flanco sobre el que se sitda la ldmina de esquistosidad. En fibricas casi puras de moscovita y clorita, este dltimo
mineral se presenta en una concentracién mucho menor en las ldminas de esquistosidad que en los microlitones (B). (A:

SK. 5BB; B: JP. 610D; C: JP. 22EB).
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Fig. 9.-Relacion entre las Idminas de esquistosidad o domi-
nios M y la geometria de las crenulaciones. Se observa una
relacion clara entre la magnitud de la diferenciacién y el valor
del dngulo entre flancos de las crenulaciones. Las ldminas de
esquistosidad se sitian s6lo sobre flancos de micropliegues
que forman dngulos bajos con sus superficies axiales, de tal
manera que aquellas quedan aproximadamente delimitadas
por las isdgonas de 60° (las superficies axiales coinciden
aproximadamente con las iségonas de 0°). (SK. 5BB).
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bre una serie de muestras de bandeado tect6-
nico meso y microscépico consideradas como
representativas. En el caso del bandeado tect6-
nico mesoscopico, cada muestra estd consti-
tuida por un dominio M y el dominio Q adya-
cente que coinciden con el flanco largo y el
flanco corto de un pliegue respectivamente. Las
medidas se realizan por separado en cada uno
de los dominios, habiéndose contado al menos
2.500 puntos en cada uno de ellos. En el caso
del bandeado microscépico el contaje se realiza
para los dominios M y Q de una misma ldmina
delgada. Dado el pequefio tamafio de grano de
la roca, y en especial de los filosilicatos, s6lo se
tendrd en cuenta el porcentaje total de éstos
para evitar posibles errores en los porcentajes
relativos de moscovita y clorita.

En general las rocas analizadas estdn consti-
tuidas por cantidades variables de cuarzo y filo-
silicatos que constituyen generalmente mds del
97 % del total de la roca. Los resultados estdn
representados grdficamente en la Fig. 14 donde
se puede observar claramente la diferencia en el
contenido relativo de cuarzo vy filosilicatos en
uno y otro dominio. Asi, los dominios M estdn
constituidos por un 5 a 13 % de cuarzo y un 87
a 95 % de filosilicatos, mientras que en los do-
minios Q las proporciones pasan a ser del 43 al
62 % y del 38 al 57 % respectivamente.

En la Fig. 14 se representan los valores de
composicion de uno y otro dominio junto con
datos de composicién de las mismas pizarras en
una zona préxima sin bandeado mesoscépico ni
esquistosidad que, dada la gran homogeneidad
de estas rocas, deben aproximarse suficiente-
mente a la composicién de la roca original.
Como se puede apreciar en esta figura, la com-
posicion de ambos dominios difiere de la com-
posicién de la roca original, con un contenido
menor de cuarzo en los dominios M y un conte-
nido mucho mayor de este componente en los
dominios Q.

Logicamente, estos datos son solamente
ejemplificadores del tipo y magnitud de los
cambios composicionales, pudiendo observarse
toda la transicién desde la roca suavemente ple-
gada o crenulada y sin desarrollo de bandeado
tectonico mesoscopico o microscopico y, por
tanto con composicién homogénea, hasta el de-
sarrollo de un bandeado composicional muy
manifiesto con notables diferencias en las pro-
porciones mineraldgicas entre los dominios
como las descritas (Figs. 6, 7, 8, 10, 11y 12).
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Fig. 10.-A, pliegue de pequefo tamaiio, que deforma a una esquistosidad anterior y a una vena de cuarzo concordante con ella,
mostrando las marcadas diferencias en la composicion mineralégica y en la microestructura entre uno y otro flanco
como consecuencia de la diferenciacién en dominios cuarzosos claros (dominios Q) y en dominios oscuros ricos en
filosilicatos que da lugar al bandeado tectonico. B, C, D y G, detalles de la composicién mineralégica y microestruc-
tura del dominio Q. E, F y H, microfotografias de detalle correspondientes al dominio M. En el dominio Q, que
presenta un contenido en cuarzo mucho mds alto, se desarrolla una esquistosidad de crenulacion paralela al limite
entre los dominios (A, B) que no aparece en el dominio M, donde se localizan, sin embargo, una serie de «microkink-
bands» normales oblicuos respecto al borde del dominio (A, E, F). Las ldminas de esquistosidad truncan a la vena de
cuarzo crenulada (B) que, en contacto con ellas, aparece con bordes festoneados (C, D). Las notables diferencias en
composicion y tamafio y forma de los granos entre el dominio Q (G) y el dominio M (H) se refleja por el distinto grado
de orientacion dimensional de los constituyentes en uno y otro dominio. (JP. 3AB).
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Fig. 11.-Microestructura de las liminas de esquistosidad o dominios M (B, C, D) y de los microlitones o dominios Q (A). Las
diferencias composicionales entre ambos dominios son muy evidentes, sobre todo por lo que respecta al contenido en
cuarzo, que es mucho mayor en Jos microlitones que en las ldminas de esquistosidad (A, B, C). También son muy
notables las diferencias en el tamafio y forma de los granos entre uno y otro dominio (A, B). Los granos o venas de
cuarzo presentan frecuentemente bordes festoneados dentro de las ldminas de esquistosidad (D) que no aparecen
nunca en los microlitones. (A: JP. 3AA; B, C y D: JP. 3AB).
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SRR —

Fig. 12.-Microestructura de los dominios Q o microlitones (A, C) y de los dominios M o ldminas de esquistosidad (B, D) en una
esquistosidad de crenulacion. Las ldminas de esquistosidad estdn constituidas casi exclusivamente por filosilicatos y
minerales opacos, presentando un bajo contenido en cuarzo que aparece como granos muy alargados en la direccién
de la anisotropia previa. Por el contrario, los microlitones, coincidentes con los dominios Q, presentan un contenido
mucho mds alto en cuarzo, con granos mds equidimensionales y de formas frecuentemente irregulares. Todas las
diferencias microestructurales quedan perfectamente reflejadas por el grado de orientacién dimensional preferente de
los constituyentes siguiendo la esquistosidad previa crenulada, que es siempre mucho mayor dentro de las ldminas de
esquistosidad que en los microlitones. (A y B: JP. 22BA; C y D: JP. 213C).
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Fig. 13.-Diagramas de difraccién de rayos X mostrando las d1ferenc1as en composicidn mineralégica entre los dominios M

(diagramas inferiores) y los dominios Q (diagramas

superiores) del bandeado tecténico mesoscopico. Cada par de

diagramas corresponde a muestras adyacentes de uno y otro dominio. (Generador Philips PW 1011, tubo de cobre y
goniémetro vertical con monocromador de grafito, A Cu K, = 1,5418 A).

Aunque las diferencias en el contenido de
cuarzo son con mucho las mas aparentes y en-
mascaran en gran medida los posibles cambios
en la proporcion de filosilicatos entre uno y otro
dominio, en muchos casos, estos cambios son
evidentes. Asi en relacidon con la esquistosidad
de crenulacién y en fdbricas compuestas casi

FILOSILICATOS
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Fig. 14.-Representacion grdfica de la composicion modal de
los dominios M y Q del bandeado tecténico. Se representa
solamente el contenido relativo de cuarzo y filosilicatos que,
en todas las muestras analizadas, constituyen mds del 95 %
de la roca. Cada muestra analizada estd constituida por un
dominio M (puntos) y un dominio Q adyacente (circulos). Los
cuadrados representan la composicion de rocas del mismo
tipo pero sin bandeado tecténico, de tal manera que la zona
punteada representaria el probable intervalo de composicién
de la roca original.

exclusivamente por moscovita y clorita, se
puede observar una diferencia neta en el conte-
nido relativo de estgs minerales en cada domi-
nio, con una concentracién mayor de clorita en
los microlitones que contrastan con las ldminas
de esquistosidad compuestas casi exclusiva-
mente por moscovita (Fig. 8 A). En otras oca-
siones, se llega incluso a la desaparicion casi
total de las micas de las ldminas de esquistosi-
dad que, en estos casos, estan constitnidas ma-
yoritariamente por minerales opacos y materia
carbonosa (Figs. 8 y 9).

DIFERENCIAS EN LA COMPOSICION
QUIMICA DE LOS DOMINIOS

El bandeado tecténico se manifiesta también
por la existencia de importantes diferencias en
la composicion quimica de Jos dominios M y Q.
Estas diferencias deben relacionarse, en su ma-
yor parte, con las variaciones mineraldgicas
descritas anteriormente para uno y otro domi-
nio, aunque, cComo veremos posteriormente,
también pueden detectarse algunas variaciones
pequefias pero sistemdticas en la composicion
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quimica de determinados minerales individua-
les.

Para investigar la naturaleza de los cambios
quimicos que tienen lugar en relacién con el
bandeado tecténico mesoscépico se han reali-
zado una serie de andlisis quimicos de muestras
representativas conteniendo un dominio M y el
dominio Q adyacente. Los resultados de los
andlisis, realizados mediante espectrofotometria
de absorcién atdémica, se muestran en la Tabla
I. La mayoria de los resultados presentados re-
flejan la composicién quimica de los dominios
M (columnas L) y los dominios Q (columnas C)
para cada muestra, salvo la designada como JP.
605 que corresponde a una roca del mismo tipo
que la JP. 608, recolectada en una zona préxima
sin bandeado tecténico meso o microscépico.
La homogeneidad general de los materiales peli-
ticos de donde se han obtenido las muestras, la
cuidadosa preparacion de éstas y el hecho de
analizar siempre dominios adyacentes permiten
atribuir los cambios quimicos observados a la
formacién del bandeado tectdnico exclusiva-
mente, descartdndose totalmente la existencia
de cualquier efecto debido a posibles heteroge-
neidades en la composicién original de las
muestras. Debido a la ausencia de datos signifi-
cativos sobre la magnitud de] cambio de volu-
men durante el proceso de deformacion que da
lugar al bandeado tecténico, no es posible esta-
blecer un balance completo de los cambios
quimicos asociados a la formacién de esta es-
tructura. En estas condiciones, solo se pueden
obtener algunas conclusiones de tipo cualitativo
sobre la naturaleza y tendencia de la diferencia-
cién.

La observacion de la Tabla I permite consta-
tar que el contenido en SiO, es siempre consi-
derablemente menor en los dominios M que en
los dominios Q; por el contrario, la abundancia
de ALO,, Fe,0,, MgO y K,O es sistemdtica-
mente mayor en los primeros que en los segun-
dos. Los demds componentes se encuentran en
proporciones demasiado bajas para poder obte-
ner conclusiones definitivas, aunque, en gene-
ral, el contenido en TiO,, MnO y Na,O parece
aumentar en los dominios M. Las diferencias
entre los porcentajes totales y el 100 % que
representaria la pérdida al fuego (= H,O0 +
CO,), son sistemdticamente mayores en los
dominios M que en los Q, o cual podria sugerir
un enriguecimiento en voldtiles en los primeros
(Kerrich, Fyfe, Gorman y Allison, 1977).
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Estas variaciones en la composicién quimica
de los dominios pueden ser fdcilmente visuali-
zadas en diagramas triangulares de los compo-
nentes principales. En la Fig. 15 A se repre-
senta el correspondiente a SiO, - ALO, - K,O
donde se puede observar claramente las dife-
rencias en el porcentaje de estos componentes
en los dominios M y Q. La magnitud de los
cambios quimicos entre ambos dominios es di-
ferente seglin las muestras, siendo mdximo en
las muestras JP. 608, JP. 12 y JP. 3B y minimos
en las JP. 4-6 y JP. 7-8. No obstante, a pesar de
la distinta magnitud de la diferenciaciéon, las
lineas que unen los puntos correspondientes a la
composicion de uno y otro dominio para cada
muestra tienen la misma pendiente (Fig. 15A),
indicando una misma tendencia en la propor-
cion de los cambios quimicos en cada una de las
muestras. Este hecho debe ser consecuencia de
los importantes cambios en el contenido de
SiO, (relacionables en su mayor parte con los
cambios en el contenido de cuarzo) que enmas-
caran cualesquiera otros cambios de menor en-
tidad en la composicion quimica global de los
dominios por variaciones en los porcentajes re-
lativos de los otros dos componentes.

La muestra JP. 605 estd constituida por mate-
riales del mismo tipo que los de la muestra JP.
608, pero de una zona proxima sin bandeado
tectonico, y puede ser tomada como una apro-
ximacidn vdlida de la composicidon original de
esta Gltima. Como se puede ver en la Fig. 15A
la muestra JP. 605 cae sobre la recta que une los
puntos correspondientes a la composicidén de
uno y otro dominio de la muestra JP. 608, pre-
sentando una composicién intermedia respecto
a la de éstos. Estas relaciones son compatibles
con un origen del bandeado tectonico de la
muestra JP. 608 por un proceso de diferencia-
cién a partir de una roca original de composi-
cién igual o proxima a la de la muestra JP. 605.

Relaciones similares pueden observarse en un
diagrama triangular SiO, - Fe,0, - MgO (Fig.
15 B), aunque en este caso la magnitud de la
diferenciacién parece menor.

Los cambtos en los porcentajes relativos de
los componentes principales, aparte de la silice,
pueden ser visualizados en un diagrama triangu-
lar AL,O, - Fe, O, + MgO -~ K,O (Fig. 15 C).
Como se puede ver en este diagrama, los cam-
bios quimicos referidos a estos componentes
son en general poco importantes, ya que, en la
mayoria de las muestras, los puntos de compo-
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Si0;

Si0z

A0,

]
Fe,0y¢MgO K0

Fig. 15.-Diagramas triangulares mostrando la composicién
quimica de los dominios M (circulos) y de los dominios Q
(puntos) del bandeado tecténico mesoscopico. Los diagramas
estdn construidos a partir de los datos de los andlisis quimicos
contenidos en la Tabla L.
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sicién de uno y otro dominio caen muy proxi-
mos. Solamente las muestras con una diferen-
ciacion muy marcada (JP. 3B, JP. 12 y JP. 608)
muestran la existencia de cambios quimicos
significativos; en estos casos, se detecta siem-
pre un menor contenido de Fe,O, + MgO en los
dominios M. Las lineas que unen los puntos de
composicion de uno y otro dominio tienen la
misma pendiente en el caso de las muestras JP.
608 y JP. 12 (Fig. 15 C), sugiriendo la existencia
de cambios quimicos globales de proporciones
similares en ambas muestras. Por el contrario,
la linea que une los puntos de composicién de
los dos dominios de la muestra JP. 3B muestra
una pendiente distinta, sugiriendo una tendencia
diferente de los cambios quimicos durante el
proceso de diferenciacion, tal vez relacionable
en parte con diferencias en la composicién mi-
neralOgica original de ambos grupos de mues-
tras.

La exposicion anterior sobre la naturaleza y
tendencias de los cambios quimicos durante la
diferenciacion puede completarse mediante la
comparacion de las relaciones de componentes
(Gresens, 1967) obtenidas a partir de los andlisis
de la Tabla I (Fig. 16). Como se puede observar
en esta figura, las relaciones entre casi todos los
componentes principales presentan variaciones
de un dominio a otro que reflejan la existencia
de cambios en el contenido de todos los consti-
tuyentes de la roca durante el proceso de dife-
renciacién. La intensidad y tendencia de estos
cambios son diferentes en los distintos compo-
nentes, lo cual confirma el cardcter altamente
selectivo de estos cambios quimicos, necesario
para producir la diferenciacién, aunque estos
afectan en mayor o menor medida a todos los
componentes de la roca original.

De la observacion de la Fig. 16 se pueden
extraer una serie de hechos entre los que se
pueden destacar los siguientes:

a) Los cambios quimicos mds importantes
que se detectan se refieren al contenido en
Si0,, cuya proporcién en relacién con los de-
mds componentes es siempre menor en los do-
minios M que en los Q. No obstante, la intensi-
dad de estos cambios -reflejada en la diferencia
entre el valor de las relaciones SiO,/otros com-
ponentes— es diferente en las muestras analiza-
das, siendo mdxima en las muestras JP. 608 y
minima en las muestras JP. 46 y JP. 7-8. El
contenido en silice de la roca original aparece
como intermedio respecto al de uno y otro do-
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minio (comparar las relaciones SiO,/otros com-
ponentes para las muestras JP. 605 y JP. 608 en
la Fig. 16).

b) EIl contenido en Na,O aumenta respecto
al SiO, en los dominios M y disminuye respecto
a los otros componentes; en este @ltimo caso,
con la excepcion de una de las muestras.

c) Salvo en las muestras con los cambios en
el contenido de SiO, mds bajos, las proporcio-
nes de Fe,O, y MgO varian también en relacion
con los demds componentes, de tal manera que,
en los dominios M, su contenido aumenta en
relacién con SiO, y Na,O y disminuye en rela-
cion con el contenido en ALO, y K,O. En todas
las muestras analizadas, con la excepcién de la
JP. 12, la relacién Fe,0,/Mg0O se mantiene
constante, lo cual parece indicar que los cam-
bios en el contenido de estos dos componentes
tienen lugar en proporciones similares.

d) La proporcion de AL,O, disminuye en los
dominios M con respecto al K,O pero aumenta
respecto a Si0,, Fe,0,, MgO y Na,O (en este
Gltimo caso con una excepcion). La variacién
en la proporcién de Al,O, respecto a Fe,O,,
MgO y K,O es también pequefia en muestras
con poca variacion en el contenido en SiO,.

e) La proporcion de K,O en los dominios M

TRABAJOS DE GEOLOGIA 11 (1981)

aumenta siempre en relacién con todos los de-
mds componentes, aunque, como ya hemos ex-
presado anteriormente, en muestras con poca
diferenciacién, sus relaciones con AlLQ,,
Fe,0, y MgO permanecen aproximadamente
constantes.

Resumiendo, parece observarse una secuen-
cia en la intensidad de los cambios quimicos en
relacion con la formacién del bandeado tecté-
nico. En un primer estadio, los cambios en la
composicion quimica de los dominios parecen
limitarse exclusivamente a diferencias en el
contenido de SiO, y, en menor medida de
Na,O, mientras que las proporciones de
ALO,, Fe,0, y K,O se mantienen aproxima-
damente constantes. En un segundo estadio, los
cambios quimicos afectan a los otros compo-
nentes, de tal manera que los dominios M mues-
tran un menor contenido de Fe,O, y MgO y, en
menor grado, de Al Q,, con el consiguiente au-
mento en ¢l contenido relativo de K,O.

Como ya hemos mencionado anteriormente,
estos cambios quimicos deben relacionarse, en
su mayor parte, con los cambios mineralégicos
descritos previamente. Una aproximacién a la
relacién entre los cambios quimicos y los cam-
bios mineralégicos durante la formaciéon del
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Fig. 16.—Representacion gréfica de las relaciones de componentes en los dominios M (circulos) y en los dominios Q (puntos) del
bandeado tecténico mesoscopico. Las muestras JP. 608 y JP. 605 estdn constituidas por materiales de]l mismo tipo,
pero con y sin bandeado tecténico respectivamente. Las relaciones se han calculado a partir de los datos de la Tabla I.
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bandeado tecténico se puede obtener utilizando
el diagrama de variacién, en coordenadas rec-
tangulares, de (Al/3-K) en funcién de (Al/3-Na)
propuesto por La Roche (1968). Este diagrama
dispersa grandemente los silicatos de aluminio,
concentrando cerca del origen las otras fraccio-
nes principales de las rocas, como cuarzo y
oxidos de Fe, y es por ello un instrumento til
para contrastar y complementar algunos de los
datos discutidos anteriormente. Dado que las
muestras analizadas estdn constituidas en mds
de un 95 % por cuarzo, clorita y moscovita, la
representacion en este diagrama de los datos
correspondientes a la Tabla I (Fig. 17) nos per-
mite relacionar los cambios quimicos durante el
proceso de diferenciaciéon con los cambios en la
proporcién relativa de estos tres minerales
esenciales. Tal como se observa en la Fig. 17,
las diferencias, en composiciéon entre los domi-
nios M y Q son mds 0 menos importantes segiin
las muestras, llegando a ser en algunos casos
bastante marcadas. Los hechos mds destacables
de la observacion de esta figura son:
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a) Las lineas uniendo puntos correspondien-
tes a dominios M y Q adyacentes presentan
pendientes bastante similares, indicando una
misma tendencia en la proporcidén de los cam-
bios quimicos y mineralégicos, cifrados funda-
mentalmente en un enriquecimiento en cuarzo,
y en menor medida en clorita, en los dominios
Q.
b) En la muestra de diferenciacion mds acu-
sada se llega a la eliminacidn total del cuarzo de
los dominios M que pasan a estar constituidos
exclusivamente por clorita y moscovita.

¢) La muestra JP. 605, que corresponde a
materiales equivalentes a los de la muestra JP.
608 pero en una zona proxima sin bandeado
tectdnico, cae sobre la recta que une los puntos
correspondientes a la composicién de los domi-
nios M y Q de la muestra JP. 608 presentando
una composicién intermedia respecto a la de
éstos. Estas relaciones indican claramente un
origen del bandeado tecténico por un proceso
de diferenciacién a partir de una roca original
de composiciéon homogénea, implicando un en-

Aai/3-x
100 s
DOMINIOS M
S 46
B [‘B/
DOMINIOS Q
Al/3-Na
A =
“0]CUARZO %0 20 MOSCOVITA

MICAS BLANCAS

/

Fig. 17.-Diagrama (Al/3 — K) f (Al/3 ~ Na) de La Roche (1968) para muestras de dominios M (circulos) y dominios Q (puntos)
del bandeado tecténico mesoscopico. Las muestras JP. 608 y JP. 605 corresponden a materiales del mismo tipo, pero
con y sin bandeado tect6nico respectivamente. El diagrama ha sido construido a partir de los datos de la Tabla I.
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riquecimiento en cuarzo y clorita en los domi-
nios Q y el consiguiente empobrecimiento en
estos minerales en los dominios M.

DIFERENCIAS EN LA COMPOSICION QUIMICA
DE LOS MINERALES

Ademds de los cambios en la composicién
quimica total de un dominio a otro, se pueden
detectar también algunas variaciones en la
composicion quimica de determinados minera-
les individuales. Estas variaciones son siempre
pequefias y sélo producen cambios menores no
significativos cara a la composicién total de
cada dominio, controlada por las diferencias en

las proporciones mineraldgicas. Sin embargo es-.

tas pequefias variaciones en la composicién
quimica de algunos minerales de un dominio a
otro, pueden ser muy significativos a la hora de
discutir la naturaleza exacta de los procesos de
diferenciacion.

Una primera aproximacion para el caso de los
filosilicatos puede obtenerse a partir de los di-
fractogramas de rayos-X, ya que la intensidad
de determinadas reflexiones estd en relacién
con la composicién quimica de las micas y de
las cloritas (Esquevin, 1969; Dunoyer de Se-
gonzac, 1969, 1970).

Variaciones en la composicion quimica de las
moscovitas

Una estimacién de los cambios en la compo-
sicion quimica de las micas puede realizarse
mediante la técnica propuesta por Esquevin
(1969) y Dunoyer de Segonzac (1970). Estos
autores consideran que la relacién de intensidad
de los picos de S A y 10 A (I (002)/(001)) es
proporcional a la relacién Al/Fe + Mg en las
posiciones octaédricas. El valor de esta relaciéon
se representa para cada muestra frente a la cris-
talinidad, medida como la anchura del pico de
10 A (001) tomada en la mitad de su altura.

Los resultados obtenidos para muestras re-
presentativas de ambos dominios y de la misma
roca sin bandeado tectonico se muestran en la
Fig. 18. Todas las muestras presentan la misma
cristalinidad, con un valor tipico de metamor-
fismo epizonal. Por el contrario, la relacién
I (002)/(001) muestra una variacién sistemdtica de
tal manera que las moscovitas en los dominios
M muestran siempre un mayor contenido en Al
en relacion al Fe + Mg. Las muestras de roca
sin bandeado tect6énico contienen moscovitas
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con una relacién de intensidades del mismo or-
den que las de los dominios Q (Fig. 18).

anchura del pico 104
a le mitad de la altura
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AL/ Fet Mg
Fig. 18.-Caracterizacion de las moscovitas de los dominios
M (puntos) y de los dominios Q (circulos) del bandeado
tectonico mesoscopico por el método de Esquevin (1969).
Los cuadrados representan muestras del mismo tipo de roca
pero sin bandeado tectonico.

Variaciones en la composicion quimica de las
cloritas

Como en el caso anterior, una primera esti-
macién sobre la composicion de las cloritas en
cada dominio puede obtenerse mediante la rela-
cion de intensidades de las reflexiones (001) y
(002) que puede relacionarse con el contenido
relativo de Fe y Mg en las cloritas; cuanto ma-
yor es la relacién I (001)/1 (002) mayor es el
contenido en Mg con relacién al Fe (Dunoyer
de Segonzac, 1969).

La relacién de intensidades para dominios M
y Q de varias muestras se ha representado grd-
ficamente en la Fig. 19. Las cloritas de los do-
minios M son sistemdticamente mds férreas que
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Fig. 19.-Representacion grdfica de la relacién de intensida-
des I (001)/1 (002) en las cloritas de los dominios M (puntos) y
de los dominios Q (circulos) del bandeado tecténico mesos-
copico. Los cuadrados representan muestras del mismo tipo
de roca pero sin bandeado tecténico.



TRABAJOS DE GEOLOGIA 11 (1981)

las de los dominios Q que tienen un mayor
contenido en Mg. Las cloritas de la roca sin
bandeado tecténico muestran una relacién
Fe/Mg similar a las de los dominios M.

RELACION ENTRE LA DIFERENCIACION Y
LA GEOMETRIA DE LOS PLIEGUES

Como ya hemos visto anteriormente, las ca-
racteristicas del bandeado tecténico guardan
una relacién estrecha con la geometria de los
pliegues a los que siempre va asociado, ya sean
€stos pliegues menores, como en el caso del
bandeado mesoscOpico, o crenulaciones, como
en el caso del bandeado microscépico en rela-
cion con la esquistosidad de crenulacién. En
general, se observa una relacion directa entre la
magnitud y naturaleza de la diferenciacién qui-
mico-mineralégica que da lugar al bandeado tec-
ténico y el valor del dngulo que forma el flanco
correspondiente con la superficie axial del plie-
gue.

Estas relaciones son fdcilmente apreciables
en la Fig. 20, para el caso del bandeado tecto-
nico en relacién con la esquistosidad de crenu-
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lacién. Como se observa en esta figura, para
valores del dngulo flanco/superficie axial supe-
riores a los 35° aproximadamente, no se ob-
serva ningin tipo de diferenciacion mineral6-
gica en relaciéon con las crenulaciones que
muestran una composicién homogénea, con las
Unicas heterogeneidades derivadas de la fabrica
original microplegada (Figs. 9 y 20). Para valo-
res de este dngulo comprendidos entre 35 y 20°
aproximadamente (Fig. 20), se observa siempre
una diferenciacién apreciable puesta de mani-
fiesto principalmente por una disminucién en el
contenido de cuarzo a lo largo de estos flancos
que pasan a constituir los dominios M que defi-
nen las ldminas de esquistosidad. Para valores
del angulo entre los flancos y la superficie axial
inferiores a 20° (Fig. 20), se observa siempre
una diferenciacién importante cuya naturaleza
exacta varfa en funcién de la composicién de la
fdbrica original. En general, se produce una
elimiancién casi total del cuarzo y feldespatos
de las ldminas de esquistosidad que pasan a
estar constituidas casi exclusivamente por filosi-
licatos y minerales opacos (Figs. 6, 7 y 10); en
este estadio, la posible variaciéon en el conte-
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Fig. 20.-Relacién entre la magnitud de la diferenciacién y los dngulos que forman los flancos de las crenulaciones con sus
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nido en filosilicatos estd enmascarada por Ia
variacion mds importante en la proporcién de
cuarzo, no obstante, existen evidencias mi-
croestructurales claras de que los procesos de
diferenciacion afectan al menos a las cloritas
(Figs. 8B, C y 21A, B). Cuando los valores de
este dngulo son muy bajos (generalmente meno-
res de 5°), se puede llegar a la destruccidon de la
fabrica original por eliminacion de los filosilica-
tos de los dominios M que pasan a estar consti-
tuidos casi exclusivamente por una acumulacién
de minerales opacos (Figs. 8A, C y 9). Estos
estadios pueden observarse en relacion con di-
ferentes crenulaciones o incluso a lo largo del
mismo micropliegue (Figs. 8C y 9).

Conclusiones similares pueden obtenerse tra-
zando sobre los micropliegues las iségonas de
buzamiento (Fig. 9). Los limites de las Idminas
de esquistosidad coinciden aproximadamente
con la iségena de 60° (la superficie axial coin-
cide aproximadamente con la is6gona de 0°).
Este hecho es especialmente claro cuando, por
disminucién progresiva de la amplitud de los
pliegues a lo largo de su superficie axjal, se
obtienen isGgonas cerradas. En este caso, la
extensién longitudinal de las ldminas de esquis-
tosidad viene delimitada aproximadamente por
la is6gona de 60° (Fig. 9). De acuerdo con estas
relaciones, los micropliegues cuyos flancos
forman con la superficie axial dngulos superio-
res a lgs 35° aproximadamente, no presentan
diferenciacién, mientras que, por el contrario,
la aparicién de dominios M sobre uno o ambos
flancos de las crenulaciones tiene lugar siempre
que dicho dngulo sea menor de unos 35°, condi-
cion necesaria para que tenga lugar la diferen-
ciacion (Fig. 20).

Conclusiones semejantes pueden obtenerse
respecto a las relaciones entre el bandeado tec-
tonico mesoscdpico y los pliegues menores, al
menos para los primeros estadios de los descri-
tos anteriormente para la diferenciacion en rela-
cién con la esquistosidad de crenulacién.

DIFERENCIAS MICROESTRUCTURALES ENTRE
LOS DOMINIOS

El desarrollo del bandeado tecténico implica,
tal como hemos visto en apartados anteriores,
una redistribucion de los componentes de la
roca original plegada o crenulada. Estos cam-
bios en la composicién quimico-mineralégica,
responsables de la diferenciaciéon en dominios
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My Q, van acompafnados de importantes rea-
justes microestructurales, tales como cambios
en la forma, tamafio y disposicion de los granos
minerales, que conjuntamente con los primeros
son responsables de la formacién del bandeado
tectdnico meso y microscopico.

Como hemos visto anteriormente, el ban-
deado tectdonico aparece siempre asociado al
plegamiento o microplegamiento de una fibrica
mineral previa —concretamente una esquistosi-
dad anterior de tipo «slaty cleavage»— consti-
tuida por una proporcién variable de cuarzo,
filosilicatos y minerales opacos, fundamental-
mente, que se disponen con una orientacién
dimensional preferente generalmente muy mar-
cada. En la mayoria de los casos, esta fdbrica
original puede seguirse de un modo continuo a
través de los diferentes dominios del bandeado
tecténico, aunque su microestructura difiere no-
tablemente de los dominios M a los dominios Q.
Tanto los granos de cuarzo como los de filosili-
catos presentan una relacién longitud/anchura
mayor en los dominios M que en los dominjos
Q. En los primeros los granos de cuarzo presen-
tan formas muy elongadas, con bordes planos o
ligeramente festoneados y se disponen parale-
lamente a la orientacién dimensional preferente
de los filosilicatos; su tamafo suele ser menor
que el de los cuarzos contenidos en los domi-
nios Q que, ademds, suelen presentar formas
mds equidimensionales y frecuentemente irregu-
lares (Figs. 10, 11 y 12). Las moscovitas suelen
presentar menor tamaio en los dominios Q que
en los M y aparecen frecuentemente dobladas
en ¢l paso de un dominio a otro (Fig. 8), al
contrario de lo que sucede con el cuarzo que
aparece siempre truncado en el borde de los
mismos, ya sea en forma de granos individua-
les, venas, sombras de presion, etc. (Figs. 10B,
C, Dy 21C, D). Las cloritas pueden observarse
en ambas situaciones, aunque frecuentemente
aparecen también truncadas en los bordes de
los dominios Q (Figs. 8 y 21A, B).

Los granos de cuarzo no muestran, en gene-
ral, evidencias dpticas notables de deformaciéon
intracristalina en ninguno de los dominios. Es-
tas evidencias s6lo son apreciables en los gra-
nos de mayor tamafio que suelen presentar ex-
tincién ondulante y mds raramente un cierto
grado de recristalizacién, caracteristicas ya
apreciables ademds en zonas no plegadas ni
crenuladas de la misma roca y que, por ello,
deben ser interpretadas como total o parcial-



TRABAJOS DE GEOLOGIA 11 (1981)

mente heredadas de deformaciones anteriores.
Otro tanto puede decirse de los granos de filosi-
licatos, donde solamente algunos porfiroblastos
de clorita muestran una extincion ondulante
muy marcada (Fig. 11C).

Estos cambios microestructurales se reflejan
por la diferencia notable en el grado de orienta-
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cién dimensional preferente que muestran todos
los constituyentes siguiendo la esquistosidad
plegada, que es siempre mucho mds marcada en
los dominios M que en los dominios Q, donde
llega a ser muy baja (comparar p. e. Figs. 10H,
11G y 12B, D con Figs. 10G, 11A y 12A, C).
En algunos casos, y solamente en relacion

Fig. 21.-Granos de clorita (A, B) y cuarzo (D) y sombra de presién de cuarzo (C) que aparecen truncados en los bordes de los
microlitones o dominios Q. (A y B: JP. 6; C: JP. 610BA; D: JP. 22BB).
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con la esquistosidad de crenulacién, el desarro-
llo del bandeado tectonico puede conducir a una
destruccion casi completa de la fdbrica original
dentro de los dominios M que coinciden con las
ldminas de esquistosidad. Esto sucede sola-
mente cuando los micropliegues son muy apre-
tados o uno de sus flancos forma un dngulo bajo
con su superficie axial y los dominios M pasan
entonces a estar constituidos por un agregado
de minerales opacos y micas que se disponen
paralelos o formando gngulos muy bajos con los
limites de los dominios (Figs. 6, 7A, C y 9).
Como en casos anteriores, los minerales no
muestran evidencias de una deformacién intra-
cristalina significativa ni en los microlitones
(dominios Q) ni en las ldminas de esquistosidad
(dominios M). Se observa ademds que la fibrica
original crenulada es discontinua, apareciendo
truncada por las ldminas de esquistosidad con
un «desplazamiento aparente» a lo largo de és-
tas, que es especialmente notable cuando la es-
quistosidad trunca capas mds cuarzosas o venas
de cuarzo (Figs. 8C y 22). Sin embargo, no
existen evidencias de rotura o fracturacién a lo
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largo de las laminas de esquistosidad, ni en los
bordes truncados de los microlitones. Asi, tanto
dentro de estas ldminas como en sus bordes, no
se observa en ningtn caso fracturaciéon de gra-
nos, texturas catacldsticas, «fault gouge», u
otras estructuras indicadoras de un proceso de
deformacion fragil.

Estas ldminas de esquistosidad, que aparecen
como discontinuidades reales en la roca, alter-
nan generalmente con ldminas a través de las
cuales la fabrica original puede seguirse de un
modo continuo, pudiendo observarse ademds la
transiciéon de un tipo a otro a lo largo de la
misma ldmina (Figs. 6, 8A, C y 22). Cuando
esto sucede, el «desplazamiento aparente» es
aproximadamente equivalente a la longitud del
flanco sobre el que se sitda la ldimina de esquis-
tosidad o dominio M.

Microestructura de las venas de cuarzo
plegadas.

En las zonas donde aparece el bandeado
tectonico estudiado es frecuente la existencia de

Fig. 22.-Microfotografias mostrando las trazas de las liminas de la esquistosidad de crenulacién que aparecen como lineas o
bandas oscuras, de trazado irregular o suavemente curvado que se sitiian sobre flancos de micropliegues. Se observa
también que la fabrica original crenulada aparece en general truncada por las ldminas de esquistosidad (dominios My
con un «desplazamiento aparente» a lo largo de éstas; sin embargo, no existen evidencias de rotura o fracturacién a lo
largo de las ldminas de esquistosidad o en los bordes truncados de los microlitones. (JP. 15 N).
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venas de cuarzo aproximadamente concordan-
tes con la primera esquistosidad (S ;) y plegadas
conjuntamente con ella (Figs. 1, 3y 10A). Estas
venas tienen espesores variables desde varios
centimetros hasta menos de un milimetro. Estas
tltimas son las mds abundantes y las mds propi-
cias para su estudio microestructural, y a ellas
nos referiremos fundamentalmente en todo lo
que sigue.

Los granos de cuarzo en estas venas no
muestran ninglGn tipo de elongacidon, aunque
presentan evidencias claras de deformacién in-
tracristalina, como extincion ondulante, sub-
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granos y nuevos granos que en conjunto pare-
cen evidenciar una deformacién de una cierta
importancia (Fig. 23). Los subgranos y los nue-
vos granos se disponen frecuentemente ro-
deando un nticleo constituido por un grano de
mayor tamafio y muy deformado, con extincién
ondulante y bandas de deformacion (Fig. 23).
Los granos recristalizados presentan formas
bastante equidimensionales, a veces mds bien
irregulares, y con cierta frecuencia exhiben
también extincién ondulante. Como siempre
que existe una deformacion polifdsica, es dificil
separar los efectos de las distintas etapas de

Fig. 23.-A, vena de cuarzo en un dominio M mostrando bordes festoneados o suavemente curvados. Tanto en los dominios M
como en los Q, estas venas estdn constituidas por una serie de granos viejos de mayor tamafio y muy deformados,
rodeados por un agregado de subgranos y nuevos granos de pequefio tamafio y formas bastante equidimensionales que,
en conjunto, parecen evidenciar una deformacion intracristalina de una cierta importancia, acompanada de procesos
de «recovery» y recristalizacion dindmicos (A, B, C). (A: JP. 3AB; By C: JP. 15Q).
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Fig. 24.-Venas de cuarzo crenuladas que aparecen notablemente adelgazadas dentro de las ldminas de esquistosidad o
dominios M. Los segmentos adelgazados no muestran ninguna evidencia de deformacion fragil (p. e. fracturacion de
granos, texturas catacldsticas, etc.), ni una deformacidn intracristalina mayor que en los microlitones, como cabria
esperar si el adelgazamiento fuese debido a un estiramiento de estos flancos por un mecanismo de flujo pldstico. Por el
contrario, las partes adelgazadas dentro de las ldminas de esquistosidad muestran bordes festoneados muy marcados
que indican disolucién parcial de las venas en estos dominios. (A y B: JP. 3BB2; C: JP. 3BB1).
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deformacién superpuestas por la simple obser-
vacion al microscopio optico (White y Treagus,
1975; White, 1975). Sin embargo, los granos de
cuarzo en las venas crenuladas muestran una
orientacion preferente de ejes-C que es compa-
tible con una direccién de mdximo acortamiento
formando dngulos altos con las superficies axia-
les de los pliegues (Pulgar, 1980, pp. 274-75);
esto indicaria que esta orientacion preferente, y
por tanto la deformacién intracristalina que la
produce, guarda relacion con el proceso de de-
formacion que da lugar al plegamiento de las
venas de cuarzo y a la formacién del bandeado
tectonico.

En los dominios M, estas capas de cuarzo
muestran frecuentemente bordes festoneados
con puntas (cuspate boundaries, Spry, 1969)
(Figs. 11D y 23A) que contrastan con sus limi-
tes regulares en los dominios Q. Este hecho es
especialmente notable en las ldminas de esquis-
tosidad, donde las capas de cuarzo pueden lle-
gar a estar truncadas (Figs. 10B, C, Dy 24). En
efecto, en micropliegues que desarrollan ldmi-
nas de esquistosidad en sus flancos, las venas
de cuarzo pueden presentarse en tres situacio-
nes diferentes:

a) Se siguen de un modo continuo a través
de la esquistosidad sin ninglin cambio de espe-
sor 0 microestructura. Asi, aun cuando la f4-
brica original sea discontinua, las venas de
cuarzo no muestran ningln tipo de fracturacion
o estiramiento. Las ldminas de esquistosidad
terminan contra las capas de cuarzo.

b) Aparecen notablemente adelgazadas den-
tro de las ldminas de esquistosidad. Las partes
adelgazadas presentan limites planos, suave-
mente curvados o festoneados (Fig. 24).

¢) Estan truncadas en los limites de las l4-
minas de esquistosidad. En este caso, como en
los anteriores, las venas tampoco muestran evi-
dencias de fracturacion ni deformacion interna
adicional en sus terminaciones siendo los limi-
tes festoneados muy marcados (Fig. 10B, C, D).

II. ORIGEN DEL BANDEADO
TECTONICO

La existencia de un bandeado tecténico en
relacion con el microplegamiento de una fdbrica
preexistente es un hecho extraordinariamente
frecuente en rocas de composicion pelitica de-
formadas en medios metamérficos de bajo
grado. Asi las descripciones de esquistosidades
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de crenulacidn caracterizadas por la existencia
de dominios con diferente composicién y mi-
croestructura son bastante frecuentes en la lite-
ratura geoldgica (p. e. Voll, 1960; Rickard,
1961; Talbot, 1965; Talbot & Hobbs, 1968; Wi-
lliams, 1972; Durney, 1972; Trouw, 1973; Mar-
cos, 1973; Pérez-Estaun, 1975, 1978; Cosgrove,
1976; Marlow & Etheridge, 1977; Gray, 1977a y
b, 1978, 1979; Pulgar, 1980; etc.). Sin embargo,
las referencias a la existencia de un bandeado
tectonico en relaciéon con pliegues menores de
pequefio tamafno son muy escasas.

Para explicar la segregacion mineralégica que
acompaifia al bandeado tectdnico se han adelan-
tado diversas hipétesis que van desde un origen
puramente mecdnico para la segregacién mine-
ral (p. e. Heim, 1878; Bonney, 1886; Knopf,
1931; Schmidt, 1932; Gonzdlez Bonorino, 1960;
Rickard, 1961) a un origen por introduccién y
cristalizacion de filosilicatos, o recristalizacion
de los ya existentes, a lo largo de fracturas o
zonas de cizalla (Leith, 1905; Sander, 1930;
Harker, 1932; Turner & Weiss, 1963; De Sitter,
1964; Rast, 1965). Este tipo de ideas han estado
muy arraigadas hasta tiempos relativamente re-
cientes; sin embargo, el andlisis detallado de la
microestructura y composiciéon quimico-minera-
l6gica de las rocas con bandeado tectdnico
meso 0 microscopico permite poner en eviden-
cia que la segregacion mineraldgica es debida a
procesos de transferencia selectiva de masa por
difusidon intergranular, acompafiados o no por
reacciones metamorficas. Estos procesos de re-
distribucién de minerales son agrupados juntos
frecuentemente bajo la denominacién de «dife-
renciacion metamérfica» (Cosgrove, 1976; Wi-
lliams, 1977). La naturaleza y significado de
estos procesos de diferenciacion serdn discuti-
dos a continuacion, a la luz de los resultados
analiticos y de las evidencias microestructura-
les.

INTERPRETACION DE LOS CAMBIOS QUIMICOS
Y MINERALOGICOS

Como hemos visto anteriormente, la diferen-
ciacion que acompana el desarrollo del ban-
deado tecténico implica importantes reajustes
en la composicién quimica y mineraldgica de la
roca original. La diferenciaciéon mineralégica se
manifiesta, en primer lugar, por una disminu-
cién del cuarzo en los dominios M, con el con-
siguiente enriquecimiento pasivo en filosilica-
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tos. Esta diferenciacién mineraldgica se refleja
légicamente en la diferente composicién qui-
mica de los dominios, que presentan siempre un
contenido en SiO, mucho menor en los domi-
nios M que en los dominios Q. Esta diferencia-
cion quimica debe relacionarse casi en su totali-
dad con el menor contenido en cuarzo de estos
dominios, ya que las proporciones de los otros
componentes principales (Al,O,, Fe,O,, MgO y
K,0) permanecen prédcticamente inva-
riables. Asi pues, en estos primeros estadios, la
diferenciaciéon parece afectar solamente al
cuarzo cuya proporcién disminuye notable-
mente, llegando incluso a desaparecer, en los
dominios M, aunque los cambios quimicos ob-
servados parecen sugerir también una reduccién
comparativamente menor del contenido en
Na,O en los dominios M, presumiblemente re-
lacionable con una disminucién en el contenido
en feldespatos. El resultado es la aparicion de
una serie de dominios alternativamente ricos en
cuarzo y filosilicatos.

En estadios mds avanzados del proceso, la
diferenciacién afecta en mayor o menor medida
a todos los componentes de la roca, tal como
sugieren las evidencias analiticas y microestruc-
turales. Asi, aunque completamente subordina-
dos a la drdstica disminucion en el contenido en
Si0,, se detectan también cambios en el con-
tenido en Fe,O,, MgO y, en menor medida,
Al,O,, que pueden relacionarse con una re-
duccién en el contenido en filosilicatos y con
cambios simultdneos en su composicién qui-
mica. El origen y significado de una diferencia-
cion de este tipo es una cuestion largamente
debatida desde finales del siglo pasado. Las hi-
pOtesis de un origen puramente mecdnico para
la segregacion mineralégica observada son en
este caso insostenibles por cuanto, en general,
éstas tienen una base fisica nada clara y ademds
suponen una fuerte deformacion por cizalla en
los dominios M que es incompatible con la his-
toria de la deformacion deducida del estudio de
los pliegues y con las microestructuras obser-
vadas en estos dominios.

La existencia de una intensa cristalizaciéon o
recristalizacion mimética de filosilicatos en los
dominios M tampoco puede explicar satisfacto-
riamente las marcadas diferencias en las pro-
porciones mineraldgicas de cada dominio. La
adicion de filosilicatos a los dominios M no
puede explicar la diferenciacion observada
puesto que ambos dominios presentan una
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composicion diferente de la de la roca original,
aunque, como veremos mds adelante, existen
evidencias de un cierto grado de recristaliza-
cion.

La diferenciacién mineraldgica y quimica ob-
servada solo puede ser explicada por una redis-
tribucion de los componentes minerales, a partir
de una roca de composicién homogénea, me-
diante un proceso de transferencia selectiva de
masa por difusién, asistida por un fluido, en
respuesta a la existencia de gradientes de es-
fuerzos. Este fenémeno, conocido desde me-
diados del siglo pasado, aparece designado en la
literatura geolégica por el término «disolucién
por presion» (pressure-solution, Sorby, 1863,
1879, 1908) que, aunque mantiene cierta impre-
cisiéon, es el de uso mds corriente entre los
gedlogos actuales. Todo lo referente a las carac-
teristicas de este mecanismo de deformacion,
asi como a los factores que lo promueven y
controlan, serd analizado con detalle en un
apartado posterior.

Por este mecanismo tiene lugar la disolucién
y eliminacién selectiva del cuarzo de los domi-
nios M, con la consiguiente concentracién pa-
siva de los minerales menos solubles, princi-
palmente filosilicatos y minerales opacos, en
estos dominios. La progresiva eliminacion del
cuarzo y la forma francamente alargada que ad-
quieren los granos que atin permanecen en estos
dominios da lugar a un incremento del grado de
orientacion dimensional preferente de todos los
constituyentes siguiendo las superficies de la
esquistosidad previa plegada. La eliminacién
del cuarzo se realiza por migracion hacia los
dominios Q de al menos una parte importante
del cuarzo disuelto. Esto da lugar, en estos do-
minios, a una concentracion mucho mds baja de
filosilicatos y a una orientacion dimensional
preferente mucho menos marcada debido a la
mayor abundancia de cuarzo y a la forma gene-
ralmente equidimensional de sus granos.

Este proceso ha sido citado por diversos au-
tores como el que da lugar a la diferenciacion
mineraldgica que acompafa generalmente el de-
sarrollo de la esquistosidad de crenulacién en
rocas metamorficas de bajo grado (p. e. Voll,
1960; Dewey, 1965; Nicholson, 1966; Roberts,
1966; Durney, 1972; Williams, 1972; Trouw,
1973; Cosgrove, 1976; Gray y Durney, 1976,
1979; Kerrich, 1977; Marlow y Etheridge, 1977;
Pérez-Estaun, 1978; Gray, 1977a y b, 1979; Pul-
gar, 1980).
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Esta eliminacidn selectiva del cuarzo de los
dominios M se produce por la diferente veloci-
dad de deformacién por disolucion por presiéon
de cada uno de los minerales constituyentes de
la roca (Kerrich & Allison, 1978). Bajo unas
mismas condiciones, el cuarzo se deforma por
disolucién por presién mds rdpidamente que los
filosilicatos y es eliminado selectivamente de
los dominios M, con el consiguiente enriqueci-
miento en filosilicatos que son componentes
menos moviles. No obstante, estos dltimos
también pueden sufrir disolucién, aunque su
efecto sobre la diferenciacién quimico-mine-
ralogica estard siempre subordinado al proceso
de migracién del cuarzo que tiene lugar a una
velocidad mucho mayor.

INTERPRETACION DE LOS CAMBIOS EN
LA COMPOSICION QUIMICA DE LOS FILOSILICATOS

Los resultados analiticos expuestos anterior-
mente revelan que los filosilicatos muestran va-
riaciones en su composicién relacionables con
su localizacién en uno u otro dominio del ban-
deado tectdnico. Asi, las moscovitas de los do-
minios Q presentan relaciones Al/Fe + Mg simi-
lares a las de la misma roca sin bandeado tecto-
nico mientras que, en Jos dominios M, las mos-
covitas muestran siempre un mayor contenido
en Al en relacién al Fe + Mg. El aumento en el
valor de la relacion Al/Fe + Mg, es decir la
tendencia hacia composiciones mds proximas a
la de la moscovita ideal, ha sido observada en
relacién con el incremento del grado de meta-
morfismo (Dunoyer de Segonzac, 1970; Miyas-
hiro, 1973, p. 201). Por su parte, la clorita mues-
tra un mayor contenido en Mg con relacion al
Fe en los dominios Q mientras que, en los do-
minios M, éstas tienen relaciones Fe/Mg mds
alta y similar a la de las cloritas en la misma
roca sin bandeado tectonico. Las cloritas en
metapelitas muestran con cierta frecuencia una
disminucién de la relacion Fe/Mg al aumentar el
grado de metamorfismo (Miyashiro, 1973, p.
206), aunque en otros casos esta relaciéon au-
menta (Dunoyer de Segonzac, 1970).

La relacién entre los cambios quimicos y la
deformacién que acompafa al metamorfismo ha
recibido hasta ahora poca atencion, a pesar de
su gran importancia, tanto desde el punto de
vista estructural como petrolégico. En este sen-
tido, las relaciones exactas entre la generacion
de nuevas fases minerales y los procesos de
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deformaciéon que dan lugar a muchas estructu-
ras comunes en rocas deformadas son todavia
mal conocidas. En lo que sigue se tratard de
realizar un primer andlisis de la relaciéon entre
los procesos de deformaciéon que operan du-
rante el desarrollo del bandeado tecténico y los
cambios en la composicion quimica de los filosi-
licatos de uno a otro dominio.

En el caso que nos ocupa, estos cambios
quimicos parecen indicar que el desarrollo del
bandeado tectdnico viene acompafiado por la
generacion de fases metamérficas estables bajo
las nuevas condiciones impuestas por la defor-
macion que origina e] bandeado, ya que el grado
metamorfico es légicamente idéntico en ambos
dominios. Estas variaciones en la composiciéon
quimica de los filosilicatos, y por tanto la gene-
racion de nuevos granos, puede producirse por
dos procesos (Etheridge & Hobbs, 1974; Boulter
& Raheim, 1974; Etheridge, et al., 1974; Ver-
non, 1977; Knipe & White, 1977; Knipe, 1979),
que son:

I) Recristalizacién de granos viejos en zo-
nas muy deformadas, implicando reemplaza-
miento al estado sdlido de partes o todo el cris-
tal original deformado por un grano o granos
nuevos sin evidencias 6pticas de deformacién.

2) Cristalizacién implicando nucleacién y
crecimiento de granos nuevos, probablemente
en zonas de dilatacién generadas por flexion y
deslizamiento de granos adyacentes.

Larecristalizacién de la moscovita tiene lugar
en los dominios M, que es donde presenta una
composicién quimica diferente de las de la roca
original. Esta recristalizacién localizada de las
moscovitas puede producirse como consecuen-
cia de la mds alta energia interna de deforma-
cién acumulada por los granos de este mineral
en estos dominios que tenderdn a recristalizar
mads fdcilmente que los granos menos deforma-
dos de los dominios Q (Vernon, 1976, p. 202;
White & Knipe, 1978). La alta energia de de-
formacién acumulada por las micas en los do-
minios M debe relacionarse con la existencia de
una componente de acortamiento formando un
dngulo alto con la esquistosidad previa plegada
en estos dominios y por tanto formando un dn-
gulo alto con los planos (001) de las micas. Esto
viene confirmado por las evidencias microes-
tructurales, tal como veremos a continuacion, y
por la historia de deformacién que se puede
deducir para los pliegues a los que va asociado
el bandeado tectonico. El papel de la deforma-
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cién como promotor de determinadas reaccio-
nes metamorficas es realzado por Vernon (1976,
1977), Knipe & White (1977), White & Knipe
(1978), Knipe (1979) y Beach (1979).

En el caso de la clorita, por el contrario, los
cambios quimicos sugieren una cristalizacién de
estos filosilicatos en los dominios Q, donde la
orientacidn de la fabrica preexistente, formando
un dngulo bajo con la direccion de acorta-
miento, favorece la formaciéon de zonas de dila-
tacion (Knipe & White, 1977; Vernon, 1977;
White & Knipe, 1978). Esta cristalizacion de la
clorita podria relacionarse, al menos en parte,
con los procesos de disolucién por presién su-
fridos por este mineral en los dominios M, con
la consiguiente migracién de componentes qui-
micos hacia los dominios Q.

Como consecuencia de 10s procesos de crista-
lizacién y recristalizaciéon se producen cambios
en la forma y tamaito de los filosilicatos en uno
y otro dominio que contribuyen, junto con los
procesos de disolucién por presion, a definir los
cambios microestructurales que acompafian el
desarrollo del bandeado tectdnico.

INTERPRETACION DE LAS MICROESTRUCTURAS

Las variaciones microestructuras descritas
anteriormente, indican que el desarrollo del
bandeado tecténico va acompafiado por modifi-
caciones en la forma y tamafio de los granos de
una fabrica original homogénea. Estos cambios
conducen al establecimiento de una marcada
diferencia en el grado de orientacién dimensio-
nal preferente de los constituyentes de uno y
otro dominio, siendo éste siempre mucho mds
alto en los dominios M que en los dominios Q
(Figs. 6, 10, 11 y 12). La microfdbrica original
(el «slaty cleavage» anterior) presenta un grado
de orientacién dimensional preferente interme-
dio entre los exhibidos por ambos dominios.

La acentuacién del grado de orientaciéon de la
microfdbrica previa en los dominios M se pro-
duce principalmente por:

a) eliminacidn selectiva de] cuarzo de estos
dominios mediante los procesos de disolucién
por presidn descritos anteriormente, con el con-
siguiente enriquecimiento pasivo en filosilica-
tos,

b) progresivo adelgazamiento de los granos
de cuarzo que permanecen en estos dominios
que adquieren formas mds elongadas siguiendo
la microfdbrica preexistente. Las escasas o nu-
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las evidencias Opticas de deformacién intracris-
talina, junto con la existencia de limites de
grano formando arcos de circunferencia o caras
truncadas planares, indica que la disolucién por
presion es el principal mecanismo de deforma-
cién responsable de estos cambios de forma
(Durney, 1972; Williams, 1972; Cosgrove, 1976;
Gray, 1977b, 1978, 1979),

¢) recristalizacion de las moscovitas estre-
chamente controlada por la anisotropia estruc-
tural previa y por la naturaleza y orientacion de
los esfuerzos y/o de la deformacién, con un
crecimiento preferente en las direcciones de
menos limitaciones fisicas y mejor transporte de
componentes quimicos (Vernon 1976, 1977); en
este caso, se tenderd a un aumento en la rela-
cién longitud/anchura de las micas.

Estos mecanismos son los responsables de la
microestructura final, aunque con un grado de
participacidn desigual. La recristalizacién por si
sola no puede producir los cambios quimicos y
microestructurales observados y la mayor parte
de las evidencias sugieren que el mecanismo de
disolucién por presion es el principal responsa-
ble del incremento en el grado de orientacion
dimensional preferente de todos los constitu-
yentes dentro de los dominios M. Estos domi-
nios actdan como zonas de disolucién, dentro
de las cuales se produce la disolucién, y trans-
ferencia por difusién fuera de ellos, de los com-
ponentes mds solubles, principalmente del
cuarzo. Sin embargo, todas las evidencias pare-
cen indicar que la disolucién tiene lugar si-
guiendo las superficies de la esquistosidad pre-
via, de modo que dentro de estos dominios no
se forman lineas o superficies de disolucién
oblicuas a dicha fdbrica previa. Como veremos
mds adelante, este hecho guarda relacién con la
cinética del proceso, ya que los contactos mi-
ca-cuarzo proporcionan los canales de difusivi-
dad mds alta (Weyl, 1959; Voll, 1960; Trow,
1973; Durney, 1976; Rutter, 1976; Gray, 1978;
Gray & Durney, 1979).

Como ya hemos anticipado anteriormente, la
disolucién por presién puede actuar también
sobre los filosilicatos, aunque, en este caso, sus
efectos son mds dificiles de apreciar por estar
en gran medida enmascarados por el cambio en
el contenido en cuarzo. En el caso de la clorita,
las evidencias microscépicas son claras por la
frecuente presencia de porfiroblastos truncados
por la esquistosidad (Fig. 21A y B) y por la
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existencia de una diferenciacién en dominios
alternativamente ricos en clorita y en mosco-
vita, originados a partir de una filita compuesta
casi exclusivamente por estos minerales (Fig.
8B). El mismo tipo de diferenciacién minerald-
gica se puede observar en relaciéon con la es-
quistosidad de crenulacion y ha sido descrita
también por Helm (1969), Misch (1969, 1970) y
Cosgrove, 1976) en fdbricas puras de moscovita
y clorita; Misch describe también segregacion
mineralégica en esquistos con crossita plega-
dos, con enriquecimiento de crossita en los
flancos por migracién de la mica hacia la zona
de charnela de los pliegues.

En los casos extremos, se puede llegar a una
destruccion de la fdbrica original dentro de las
ldminas de esquistosidad, que pasan a estar
constituidas casi exclusivamente por una con-
centracion de minerales opacos y materia car-
bonosa, debido a la eliminacion casi total de las
micas (Figs. 8A, C, 9 y 21). Dada la mayor
complejidad de estos minerales, lo mds proba-
ble es que sufran una disolucién incongruente
en la que sélo una parte de su molécula entre en
la disolucion (p. e. Helgeson, 1971; Cosgrove,
1976; Fyfe, et al., 1978, pp. 76 y 79). Esto
puede tener lugar mediante la existencia de
reacciones metamdrficas acompanando a la di-
solucién por presién, de tal manera que este
mecanismo puede actuar eliminando la silice li-
berada por las reacciones, mas que por disolu-
cién directa de los granos minerales (Beach,
1979). En este caso, los productos menos solu-
bles de las reacciones pueden reajustarse para
producir fdbricas de micas recristalizadas o
permanecer como una acumulacién de residuos
inertes. Este proceso puede dar lugar a la for-
macion de moscovita a partir de albitas o clori-
tas o a la desestabilizacion de las micas dentro
de las ldminas de esquistosidad, con liberacién
de silice que puede ser eliminado por difusion
fuera de estos dominios (Helgeson, 1971;
Beach, 1979).

Los dominios Q muestran siempre un grado
de orientaciéon dimensional preferente de sus
constituyentes mucho mds bajo que los domi-
nios M y, generalmente, también mds bajo que
el de 1a roca original. Como ya hemos mencio-
nado, ello es consecuencia, en primer lugar, de
la mayor proporcidn de cuarzo en estos domi-
nios debido a la transferencia hacia ellos de al
menos una parte del cuarzo disuelto en los do-
minios M. En segundo lugar, el cuarzo que re-
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precipita en los dominios Q lo hace general-
mente como sobrecrecimientos de los granos
primitivos, u ocupando zonas de dilatacion,
dando lugar a granos de formas irregulares y
bastante equidimensionales, reduciendo, por
tanto, el grado de anisotropia de la fdbrica pre-
via.

Las venas de cuarzo y capas cuarzosas pre-
sentes en la fdbrica plegada aparecen frecuen-
temente adelgazadas dentro de los dominios M
e incluso truncadas en sus bordes (Figs. 10 y
24). El adelgazamiento de las capas ha sido
interpretado cldsicamente como originado por
un estiramiento diferencial de los flancos de los
pliegues o micropliegues que coincidirfan con
zonas de cizalla ductiles. Sin embargo, ain
cuando las capas de cuarzo muestran evidencias
opticas de una deformacién intracristalina de
una cierta importancia, no se observan diferen-
cias significativas en el tamafio, forma y estruc-
tura interna de los granos de cuarzo de los seg-
mentos del interior de los dominios M con res-
pecto a los de los dominios Q. Los cuarzos
presentan siempre formas bastante equidimen-
sionales, sin que se detecte ningin aumento en
la elongacion de los granos o en la formacion de
subgranos y nuevos granos dentro de los domi-
nios M, lo cual parece excluir cualquier tipo de
deformacién pldstica adicional de las venas de
cuarzo dentro de estos domonios. Por ¢l contra-
rio, las capas de cuarzo muestran bordes plana-
res o festoneados en contacto con la matriz
micdcea, (Figs. 11D y 24) caracteristicas que
han sido consideradas como indicadoras de di-
solucién por presién a lo largo de estos contac-
tos (Elliot, 1973; Gray, 1977a, 1978, 1979).

Si la disolucion es suficientemente intensa las
venas de cuarzo pueden perder su continuidad
dentro de los dominios M o incluso aparecer
truncadas en sus bordes, hecho especialmente
frecuente en relacién con la esquistosidad de
crenulacién. En este caso, la vena se verd des-
plazada a un lado y otro de la esquistosidad por
una distancia equivalente a la longitud del
flanco disuelto. En uno y otro caso, las venas
de cuarzo muestran terminaciones con bordes
festoneados de disolucién, en contacto con las
micas de las ldminas de esquistosidad, sin que
se observe ningin indicador de deformacién
frdgil (p. e. fracturaciéon de granos, texturas ca-
tacldsticas, «fault gouge», etc.) como cabria es-
perar si la fracturacién y deslizamiento fueran
responsables del desarrollo de la esquistosidad
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(Figs. 12 y 24). Caracteristicas microestructura-
les similares pueden observarse atn en aquellos
casos en que la esquistosidad trunca la fdbrica
original, que aparece desplazada a un lado y
otro de aquella (Figs. 7A, C y 21). Estos des-
plazamientos son consecuencia de la reducciéon
de volumen en las zonas de esquistosidad cau-
sada por la disolucion de los minerales que
puede llegar a eliminacién completa de los flan-
cos correspondientes de los micropliegues. Ca-
racteristicas similares han sido observadas en
relacién con esquistosidades tipo «slaty clea-
vage» y han sido utilizadas como indicadores de
un origen por disolucion (p. e. Plessman, 1964;
Durney, 1972; Geiser, 1974; Groshong, 1975a y
b, 1976).

III. LA DISOLUCION POR PRESION
COMO MECANISMO DE
DEFORMACION DOMINANTE
DURANTE EL DESARROLLO DEL
BANDEADO TECTONICO

El andlisis e interpretacion de las caracteristi-
cas morfoldgicas, composicionales y microes-
tructurales del bandeado tecténico realizado an-
teriormente ha permitido poner en evidencia
que la disolucién por presion es el mecanismo
de deformacién dominante durante los procesos
de deformacién que dan lugar a la aparicion del
bandeado tectdnico meso y microscopico en ro-
cas peliticas con metamorfismo de bajo grado.
No obstante, este mecanismo no es el nico
operativo y, en determinadas condiciones o ma-
teriales, otros mecanismos o procesos pueden
ser también cuantitativamente importantes. Tal
es el caso de las capas cuarzosas o venas de
cuarzo, donde la deformacién pldstica intracris-
talina de los granos de cuarzo puede llegar a
alcanzar una cierta importancia, pudiendo que-
dar la disolucién por presién limitada a los bor-
des de las capas o venas. Aiin en los materiales
peliticos, el papel dominante de la disolucién
por presion durante la formacién del bandeado
tectonico no excluye la intervencion subsidiaria
de otros mecanismos o procesos de deforma-
cion. Asi, la segregacién mineraldgica va acom-
panada de una cierta cristalizacién y/o recrista-
lizacién de filosilicatos, aunque estos procesos
no pueden producir por si solos, los cambios
mineralégicos y microestructurales observados.
Del mismo modo, otros mecanismos como la
rotacion y deslizamiento entre granos deben
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contribuir a la obtencién de la microestructura
final observada, aunque, en este caso, sus efec-
tos son dificiles de observar microscopica-
mente. La existencia, en los materiales peliticos
estudiados, de un régimen de deformaciéon do-
minado por la disolucién por presién durante la
formacion del bandeado tecténico es coherente
con las condiciones fisicas que se pueden dedu-
cir para el momento de la deformacién que en
ningiin caso deben sobrepasar la parte baja de la
facies de los esquistos verdes (Pulgar, 1980).

La transferencia de materia, consecuencia de
los procesos de disolucidon por presidon, puede
tener lugar alrededor de los granos individuales
o de una parte a otra de la roca. En el caso
concreto que nos ocupa, la disolucién por pre-
sion da lugar a una diferenciacién en bandas por
eliminaciéon selectiva de los componentes mads
solubles, fundamentalmente el cuarzo, a lo
largo de los flancos verticales de los pliegues
menores y las crenulaciones, con la consi-
guiente transferencia del material disuelto hacia
las zonas de charnela o flancos horizontales de
los pliegues, o hacia fuera de la roca. En lo que
sigue, se realizard una breve sintesis de las ba-
ses tedricas de la disolucién por presion, lo cual
nos permitird discutir los factores que la pro-
mueven y controlan, y el como y por qué este
mecanismo da lugar a una diferenciacidén en
bandas o dominios, bajo las condiciones de bajo
metamorfismo existentes en el momento de la
deformacion.

.

BASES TEORICAS DE LA
DISOLUCION POR PRESION

Desde que Sorby, a mediados del siglo pa-
sado, describié una serie de estructuras tecténi-
cas, que él interpreté como originadas por un
proceso de transferencia selectiva de masa,
acuflando el término «disolucién por presién»,
se ha acumulado una cantidad relativamente
grande de literatura geolégica ocupada en inter-
pretar las caracteristicas y significado de este
proceso de deformaciéon. Una gran parte de ésta
se ocupa de investigar los principios fisicos de
la disolucién por presion mediante una serie de
andlisis tedricos, realizados desde distintos pun-
tos de vista y que, por simplicidad, podriamos
dejar reducidos a dos grupos principales de teo-

_rias:

1.-Teorias termodindmicas de sélidos some-
tidos a esfuerzos no-hidrostdticos. La termodi-
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namica no-hidrostdtica se ha utilizado funda-
mentalmente para analizar los principios genera-
les que gobiernan los procesos de disolucién-
precipitacion.

2.-Teorias basadas en la fisica del estado s6-
lido. Este tipo de aproximacidn se centra sobre
todo en el estudio de la cinética del proceso de
deformacion, con el fin de obtener una ley de
flujo que permita la comparacion con las obte-
nidas para otros mecanismos de deformacion.
Esta via es, por tanto, mds adecuada para un
tratamiento unificado de los distintos mecanis-
mos de deformacién a escala cristalina.

LA TERMODINAMICA NO-HIDROSTATICA
APLICADA A LA DISOLUCION POR PRESION

El equilibrio termodindmico de sélidos some-
tidos a esfuerzos ha sido objeto de interés desde
la segunda mitad del siglo pasado, momento en
que ya se formularon, y se confirmaron experi-
mentalmente, muchos de los principios que
forman las bases esenciales de las teorias actua-
les. Esta primera etapa en el desarrollo de los
conceptos tedricos en relacién con la disolucion
por presion se cierra con el trabajo de Gibbs
(1906), quien obtiene relaciones completas para
el potencial quimico de sélidos sometidos a es-
fuerzos no-hidrostdticos. Una sintesis de las in-
vestigaciones tedricas en este campo, durante
esta primera etapa es realizada por Durney
(1978) y Kerrich (1977).

En los ultimos tiempos, los trabajos dedica-
dos a la aplicacién de la termodindmica no-hi-
drostdtica a sistemas geoldgicos en general, y a
la disolucidn por presion en particular, son bas-
tante numerosos. En esta linea se pueden des-
tacar algunos de los trabajos mds recientes,
como los de Kamb (1961), McLellan (1970), Pa-
terson (1973), Durney (1976) y De Boer (1977).
A pesar de las divergencias existentes entre los
diversos andlisis termodindmicos, se puede ex-
traer una prediccion tedrica comin, que tiene
especial importancia para la disolucién por pre-
sién, v que puede ser resumida en términos
cualitativos por el llamado teorema del esfuerzo
normal (McLellan, 1970; Paterson, 1973): «el
potencial quimico de un sélido sometido a es-
fuerzo, en una solucién que no estd sometida a
la misma presién, aumenta al aumentar el es-
fuerzo comprensivo normal a la superficie del
s6lido». Durney (1976) realiza una aproxima-
cién cuantitativa simplificada considerando el
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caso de un equilibrio reversible (es decir, equi-
librio de energia libre de Gibbs) entre un cristal
sometido a esfuerzo y una disolucién. Se asume
que: (1) el cristal y su soluto son un compo-
nente y el disolvente es un segundo compo-
nente; (2) el cristal no es una solucion sélida y
es aproximadamente incomprensible; y (3) la
temperatura es constante; entonces, el equili-
brio en cualquier parte del grano viene expre-
sado por:

(3p/dx) 1, dx= V, do-V,dp

donde p es el potencial quimico molar parcial, x
es la fraccion molar de soluto en la disolucién,
T es la temperatura absoluta, p es la presioén de
fluido, V, es el volumen molar de la fase del
cristal, V, es el volumen molar parcial del so-
luto en la disolucion y o es el esfuerzo normal.
Para las pequeiias distancias de difusién consi-
deradas normalmente, p puede ser tratada como
constante y uniforme y, por tanto, dp = 0. Esta
ecuacién implica que tanto el potencial quimico
() como la concentracién (x), y por tanto la
solubilidad de una fase mineral sometida a es-
fuerzo, en un punto cualquiera de su limite, es
directamente relacionable con la magnitud del
esfuerzo normal en ese punto. Relaciones simi-
lares han sido usadas por Weyl (1959), Green
(1970), Elliot (1973), Paterson (1973).

Como en un soélido policristalino sometido a
esfuerzo no-hidrostdtico, el esfuerzo normal va-
rfa con la orientacién de los limites de grano, la
solubilidad de caras del cristal con orientacién
diferente también serd variable. Este gradiente
de esfuerzo normal entre bordes de grano con
diferente orientacion produce un gradiente de
potencial quimico que da lugar a difusién de
materia, desde las caras sometidas a esfuerzo
mds alto, donde tiene lugar la disolucidn, hacia
las caras sometidas a esfuerzo mds bajo, donde
tiene lugar la precipitacién (Durney, 1972, 1976;
Atkinson & Rutter, 1975; McClay, 1977).

LA FISICA DEL ESTADO SOLIDO APLICADA
A LOS MECANISMOS DE DEFORMACION

Este tipo de andlisis nace de la aplicacion de
muchos de los desarrollos teéricos obtenidos en
el campo de las Ciencias de los Materiales, y
especialmente de la Metalurgia, al caso de las
rocas deformadas naturalmente. Esta via, a pe-
sar de que aidn se encuentra en pleno desarrollo,
ya ha permitido obtener avances significativos
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en la interpretacion del comportamiento defor-
macional de las rocas. Esta linea de investiga-
cién persigue la obtencion de leyes de flujo para
la deformacién de materiales policristalinos,
mediante el establecimiento de modelos que
describan los procesos de deformacion en tér-
minos de variables de estado (temperatura, ve-
locidad de deformacion y esfuerzo diferencial
aplicado), junto con las propiedades reoldgicas
de los materiales estudiados.

En la actualidad es bien conocido que la de-
formacion de las rocas en condiciones naturales
tiene lugar mediante la intervencién de diversos
mecanismos de deformaciéon independientes,
que pueden ser agrupados en tres amplias cate-
gorias (Stocker & Ashby, 1973; Rutter, 1976;
McClay, 1977; Kerrich, 1977; Kerrich & Allj-
son, 1978).

Estas son:

(1) Procesos catacldsticos, que implican
fracturacién dependiente de la presién normal y
deslizamiento friccional entre particulas de
roca.

(2) Procesos de deformacion por disloca-
ciones, implicando movimiento de dislocaciones
(incluyendo «dislocation glide» y «dislocation
creep»).

(3) Procesos de transferencia de masa por
difusion, que puede tener lugar a lo largo de los
limites de grano (grain boundary diffusion) o a
través del grano (volume o lattice diffusion), y
va acompafiada por una componente de desli-
zamiento a lo largo de los limites de grano.

De estos tres grupos de mecanismos nosotros
estamos ahora interesados en el tercer grupo,
dentro del cual se integraria la disolucién por
presion.

Procesos de transferencia de masa
por difusion

Si la difusién de materia tiene lugar esen-
cialmente a través del grano, el proceso se de-
nomina Nabarro-Herring creep (Nabarro, 1948;
Herring, 1950), mientras que si la difusién tiene
lugar predominantemente a lo largo de los limi-
tes de grano, el proceso es denominado Coble
creep (Coble, 1963). En ambos casos, la trans-
ferencia de masa tiene lugar al estado sélido,
por difusién de vacantes. El Nabarro-Herring
creep es importante en metales a altas tempera-
turas, y tal vez en el manto terrestre (Stocker &
Ashby, 1973), mientras que el Coble creep
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puede tener lugar a temperaturas mds bajas. Sin
embargo las difusividades al estado sélido no
pueden explicar el grado de difusién observado
en rocas de bajo grado metamérfico, ni siquiera
para periodos de tiempo geoldgicos. De ello se
infiere la necesidad de una fina pelicula de
fluido intergranular que proporcione una via de
difusividad relativamente alta, y de ahi el tér-
mino disolucién por presién. El Coble creep y
la disolucién por presién son procesos geomé-
tricamente equivalentes (Elliot, 1973; Rutter,
1976; McClay, 1977; Kerrich, 1977; Kerrich,
Beckinsale & Durham, 1977; Kerrich & Allison,
1978; Rutter & Mainprice 1978) y, hasta el pre-
sente, no hay criterios microestructurales vdli-
dos que permitan separar estos dos tipos de
difusion. La naturaleza exacta de esta pelicula
de fluido intergranular es atn tema de contro-
versia; en general, es considerada como una
fase dispersa de impureza de iones, atrapada en
los espacios interatomicos, vacantes de la red,
canales, etc., que existen en la zona desorde-
nada entre dos cristales adyacentes (Weyl,
1959; Gresens, 1966; Durney, 1976). Esta fase
puede no tener todas las propiedades de un
verdadero fluido pero se asume que el esfuerzo
en ella es igual a la presion hidrostdtica del
fluido.

Ley de flujo para la disolucién
Dor presion

La importancia relativa de cada uno de
los mecanismos de deformacién en los procesos
tectonicos depende de las propiedades reolégi-
cas de los materiales y de Ias condiciones fisicas
durante la deformacién (p. e., temperatura, pre-
sion de confinamiento, esfuerzo desviatorio, ve-
locidad de deformacién). Una clara confirma-
cion de lo dicho se ha podido obtener por estu-
dios experimentales de deformacién de rocas
(p- e. Price, 1970; Heard & Raleigh, 1972; Rut-
ter, 1972, 1974; Heard, 1976; Fyfe et al., 1978,
etc.).

Para cada uno de estos mecanismos se han
podido obtener leyes de flujo que relacionan
velocidad de deformacion con esfuerzo diferen-
cial, energia de activacion y temperatura. Para
el caso de la disoluciéon por presién, Rutter
(1976) ha establecido un modelo tedrico, para
esfuerzos bajos (oa < 300 bares), con una ley de
flujo dada por:

€= 320,V Co Db W/RTpd3
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siendo 9a = esfuerzo aplicado, V = volumen
molar del sélido, Co = concentracién de una
disolucién saturada en equilibrio con el sélido
no sometido a esfuerzos, Db = difusividad a lo
largo del limite de grano, W = la anchura del
limite de grano efectivo, R = constante de los
gases, T = temperatura absoluta, p = densidad
del sélido y d = didmetro del grano. De esta
relacién se pueden extraer algunas conclusiones
geoldgicamente interesantes sobre las caracte-
risticas de este mecanismo de deformacién. Asi:

a) existe una relacion linear entre esfuerzo y
velocidad de deformacidn, es decir, este meca-
nismo darfa lugar a un comportamiento reol6-
gico linear del material que se deforma;

b) la efectividad de este mecanismo guarda
relacion directa con la solubilidad del material y
con las caracteristicas de la via de difusion;

¢) este mecanismo de deformacion pierde
efectividad al aumentar la temperatura y/o el
tamafio de los granos del agregado que se de-
forma.

Relaciones entre la disolucion por presion
vy los demds mecanismos de deformacion:
los mapas de mecanismos de deformacion

Las relaciones anteriores pueden ser visuali-
zadas mejor mediante los mapas de mecanismos
de deformacién introducidos por Ashby (1972).
En ellos, el mecanismo de deformacién domi-
nante (es decir, el que contribuye a dar una
velocidad de deformacién mds alta) ocupa un
campo determinado en el espacio esfuerzo-tem-
peratura (Fig. 25). Cada mapa representa el
comportamiento de un material policristalino
dado con un tamafio de grano especifico, y se
construyen igualando las relaciones de flujo de
cada mecanismo de deformacioén (Rutter, 1976;
White, 1967a; Atkinson, 1976a y b, 1977).

Evaluar las leyes de flujo para los materiales
geologicos entrafia muchas dificultades por la
complejidad de los minerales silicatados, y los
cambios estructurales durante la deformacion,
junto con la dificultad de determinar sistemadti-
camente la influencia de algunos factores, como
el agua, sobre las propiedades reoldgicas de los
materiales (Griggs, 1974; Rutter, 1974; Rutter &
Schmid, 1975). Los Gnicos materiales de interés
geologico para los cuales se han construido ma-
pas de mecanismos de deformacién son el oli-
vino (Stocker & Ashby, 1973), el cuarzo y la
calcita (Rutter, 1976; White, 1976). Mapas de
mecanismos de deformacién para el caso del
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cuarzo se muestran en la Fig. 25; en ella, se
puede ver que la introduccién de la disolucion
por presién aumenta el campo de flujo por
transferencia de masa por difusién intercrista-
lina, a expensas del campo de flujo por disloca-
ciones y del correspondiente al Nabarro-He-
rring creep. Estos mapas indican que, asu-
miendo velocidades de deformacion geoldgicas
(entre 1070y 10 seg™'; Price, 1975; Fyfe, et
al., 1978), la disolucidn por presion es el meca-
nismo de deformacién dominante en condicio-
nes de baja temperatura, mientras que los pro-
cesos de deformacion por dislocaciones predo-
minan en condiciones de temperatura mds alta
(Fig. 25B). Los mapas de esta figura fueron
calculados para un tamafio de grano de 100 pm.
Tal como vimos anteriormente, la velocidad de
deformaciéon por disolucién por presién es in-
versamente proporcional al cubo del didmetro
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de los granos. Esto quiere decir, por ejemplo,
que reducir el tamafio a 10 daria lugar a aumen-
tar 1.000 veces la velocidad de deformaciéon por
disolucién por presién. Asi, como consecuencia
de la reduccion en el tamano de grano se pro-
duce un aumento en el tamano de los campos
correspondientes a deformacion por transferen-
cia difusiva de masa. tal como se puede apreciar
claramente en la Fig. 26. Estas predicciones
tedricas parecen corresponderse adecuada-
mente con las observaciones en el caso de pro-
cesos tectdnicos, donde la disolucién por pre-
sion es un mecanismo dominante en rocas de-
formadas en condiciones de baja temperatura y
especialmente en rocas de grano fino (Voll,
1960; Ramsay, 1967; Durney, 1972; Stocker &
Ashby, 1973; Elliot, 1973; Rutter, 1976; White,
1976; Mitra, 1976, 1978, 1979; Kerrich, 1977;
McClay, 1977; Kerrich & Allison, 1978; Gray &
Durney, 1979), y son perfectamente concordan-
tes con todas las evidencias analiticas y mi-
croestructurales de disolucién por presion des-
critas anteriormente en relacién con el desarro-
llo del bandeado tecténico.
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FACTORES QUE CONTROLAN LA
DISOLUCION POR PRESION
DURANTE LA FORMACION DEL
BANDEADO TECTONICO

De las descripciones del bandeado tecténico,
tanto a escala microscépica como mesoscopica,
se pueden extraer una serie de hechos que son
criticos para la correcta interpretacion de los
mecanismos de deformacion a escala del grano
y para la evaluacién de los factores que los
controlan. Estos hechos podrian resumirse a Jos
siguientes:

1.-Todas las evidencias analiticas y microes-
tructurales sugieren que el mecanismo de diso-
lucién por presion es el principal responsable de
los cambios mineraldgicos y microestructurales
que dan lugar a la apariciéon del bandeado tecté-
nico. Este mecanismo da lugar a la disolucién y
eliminacién selectiva de¢l cuarzo en los dominios
M, con la consiguiente concentracién pasiva de
filosilicatos en estos dominios.

2.-El bandeado tecténico estd estrechamente
relacionado con el plegamiento (0 microplega-
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miento) de un «slaty cleavage» anterior. La di-
solucidn tiene lugar sobre ambos flancos de los
pliegues, en el caso de pliegues simétricos, o
sobre flancos alternos (generalmente los flancos
largos, vy en cualquier caso siempre los flancos
que forman dngulos mds bajos con la superficie
axial) en el caso de pliegues (o crenulaciones)
asimétricos.

3.-Durante la formacién del bandeado tecto-
nico no se crean nuevas lineas de disolucion por
presion, sino que, por el contrario, todas las
evidencias microestructurales parecen indicar
una reactivacion de las superficies de anisotro-
pia previa. Estas evidencias muestran una diso-
lucién muy importante a lo largo de los contac-
tos mica-cuarzo o en los contactos entre capas
ricas en cuarzo y la matriz micdcea, mientras
que la disolucidon a lo largo de los contactos
cuarzo-cuarzo parece escasa. Ademds, el andli-
sis de los pliegues —en relacion con los cuales
aparece siempre el bandeado tectdnico— y sus
estructuras asociadas parecen indicar una di-
recciéon de compresién subhorizontal, formando
angulos altos con las superficies axiales de los
pliegues (Pulgar, 1980).

Teniendo en cuenta estos hechos, y con base
a los principales teéricos sintetizados anterior-
mente, vamos a discutir brevemente los facto-
res que controlan y promueven la disolucion
por presion y codmo este mecanismo interviene
en el proceso de diferenciacién que da lugar al
bandeado tectdnico.

LA CINETICA DEL PROCESO DE DIFUSION
INTERGRANUIL.AR: LA NATURALEZA
DE 1.OS CONTACTOS ENTRE GRANOS

De un modo preciso, el mecanismo de disolu-
cion por presion implica la actuacidn de tres
procesos diferentes, que son:

a) transferencia de la fase sélida a una fase
movil en la zona del limite de grano sometida a
esfuerzo (disolucion en sentido amplio),

b) transferencia de masa por difusién a lo
largo de los limites de grano, a través de una
fase fluida intergranular,

¢) reprecipitacion, para formar la fase origi-
nal o posiblemente una nueva fase.

En un mecanismo que, como el que nos
ocupa, implica la actuactén de varios procesos
dependientes que forman una secuencia desde
el punto de vista cinético, la velocidad final del
proceso global viene controlada por la veloci-
dad del mds lento de los procesos secuenciales,
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en este caso, la transferencia de masa por difu-
sion intergranular (Elliot, 1973; Durney, 1976;
Kerrich, 1977; McClay, 1977; Rutter & Main-
price, 1978). Esto quiere decir que la efectivi-
dad de este mecanismo viene controlada, en
primer lugar, por aquellos factores que inciden
sobre el proceso de difusion de materia a través
de una fina pelicula de fluido intergranular, que
es la via de difusidon que se asume en el caso de
la disolucién por presiéon. Bajo unas condicio-
nes fisicas dadas, la cinética de tal difusién estd
controlada por el tipo de iones que migran y la
naturaleza de Jos limites entre granos. Cuanto
menor es ¢l encaje atdomico entre granos adya-
centes mds ancho es el limite de grano efectivo
de cara ala difusion. En este sentido, los limites
entre fases minerales diferentes tienen el encaje
atdmico mds bajo y, por tanto, el mayor poten-
cial para el transporte de masa por difusion. En
rocas peliticas y semi-peliticas son muy fre-
cuentes los contactos entre cuarzo y filosilica-
tos, que pueden tener una especial importancia
pues las micas en contacto con el cuarzo incre-
mentan grandemente la anchura de las vias de
difusién (Weyl, 1959; Voll, 1960; Elliot, 1973;
Rutter, 1976; Durney, 1976; Mitra, 1978; Gray &
Durney, 1979). La influencia de otros factores
como temperatura, tamafio de grano, etc., ha
sido discutida en apartados anteriores.

Como la disolucion depende de la subsatura-
cién en soluto del medio fluido, la velocidad de
difusidon influencia la velocidad de disolucidn.
Asi, la disolucion es mdxima en los contactos
mica-cuarzo debido a la menor concentracién
de soluto en estos puntos como consecuencia
de [a mayor velocidad de difusion a lo largo de
los mismos.

SOLUBILIDAD INICIAL DE LOS MINERALES

Otro factor que influye sobre la velocidad de
difusion, y por tanto sobre la efectividad de este
mecanismo, es la solubilidad inicial de los dife-
rentes minerales, aunque la solubilidad no se
usa aqui en el sentido de disolucién en grandes
volimenes de fluido, sino en términos de una
fina pelicula de fluido intergranular o fase dis-
persa de impureza de iones. Bajo unas condi-
ciones fisicas dadas (P, T, etc.), los minerales
con solubilidad mds alta, por ejemplo el cuarzo;
producen gradientes de concentracién mds altos
y, por tanto, tienden a migrar mds rdpidamente
que los minerales con solubilidad mds baja,
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como las micas. Como consecuencia de ello, se
producird una eliminacidn selectiva de los com-
ponentes mds solubles, lo cual puede dar lugar a
una diferenciacién en la roca deformada. Los
datos cuantitativos de solubilidad de minerales
metamorficos son escasos (ver p. e. Fyfe, et al.,
1978); sin embargo, se han podido establecer
series de solubilidad de los minerales mds fre-
cuentes mediante observaciones petrogrificas
basadas en la suposicién de que los minerales
en las superficies o zonas de disolucién por
presion son residuos de disolucion y por tanto
menos soluble que otros minerales presentes en
laroca. Estas series agrupan a los minerales por
orden de decreciente susceptibilidad a ta disolu-
cién por presion tal como sigue: (1) calcita, (2)
dolomita, (3) cuarzo, (4) feldespatos, (5) clorita,
(6) biotita, (7) moscovita y (8) minerales opacos
y materia carbonosa (Heald, 1955; Trurnit,
1968; Gray & Durney, 1979). Esto quiere decir
que, en rocas peliticas o psammiticas, todos los
minerales que caen despues del cuarzo pueden
formar parte del residuo de disolucién de una
zona de disolucién por presion, lo cual explica
la diferenciacién mineraldgica observada.

GRADIENTES DE ESFUERZOS

El sentido de la migracion de las especies
disueltas guarda relacion directa con las causas
de la disolucién, ya que la difusién es causada
por gradientes de potencial quimico (y por tanto
gradientes de concentracién de soluto) que,
como vimos en un apartado anterior, pueden
ser producidos por gradientes de esfuerzos en-
tre distintas caras de los granos individuales o
entre distintas zonas de la roca que se deforma.
En este caso, si por las razones expuestas ante-
riormente, la disolucién tiene lugar preferente-
mente en los contactos mica-cuarzo, la migra-
cion tendrd lugar desde la zona con los contac-
tos mica-cuarzo sometidos a un esfuerzo normal
mds alto —donde tiene lugar la disolucién— hacia
las zonas con un esfuerzo normal sobre estos
contactos mds bajo —donde puede tener lugar la
recristalizacién: de las especies minerales pre-
viamente disueltas o de otras diferentes. La
aparicion de los gradientes de esfuerzos a lo
largo de los contactos mica-cuarzo, necesaria
para la diferenciacién, debe guardar relacion
con el plegamientp de una fdbrica previa, tal
como perece sugerir la estrecha vinculacion en-
tre bandeado tecténico y plegamiento de una
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esquistosidad anterior. Si los pliegues se origi-
nan por un esfuerzo comprensivo principal md-
ximo actuando subperpendicularmente a su su-
perficie axial, tal como parecen indicar todas las
evidencias (origen por «buckling», estructuras
asociadas, microfgbrica de las capas de cuarzo
deformadas, etc., Pulgar, 1980), el esfuerzo
normal actuando sobre las superficies de aniso-
tropia previa variard a lo largo del pliegue. Si
consideramos unos esfuerzos bidimensionales y
homogéneos a través del pliegue, la compo-
nente de esfuerzo normal que actia sobre cual-
quier punto de la superficie plegada depende del
valor de los esfuerzos principales y del dngulo
de inclinacién de la superficie, en ese punto,
respecto a la direccion de los esfuerzos princi-
pales (Fig. 27A, Ramsay, 1967; Gray & Durney,
1979). Estas relaciones vienen expresadas por la
ecuacién siguiente:

0=0,¢082 @ +0, 5en2 @

siendo o = esfuerzo normal,o, y o, = esfuerzos
principales mdaximo y minimo respectivamente
y @ = dngulo entre la normal al plano en el
punto considerado y la direccion del esfuerzo
principal mdximo. De acuerdo con esta rela-
cién, el esfuerzo normal es mdximo en los flan-
cos (@ minimo) y minimo en la charnela (¢
maximo); la variacién del esfuerzo normal al
variar ¢ se encuentra representada en la Fig.
27B.

i

estuerzo
\/Q

Q
0 45 90°
o angulo &
{a) (b)

Fig. 27.~(a) Esfuerzos actuando sobre un plano cuya normal
forma un dngulo ¢ con el eje principal. (b) Varaciéon del
esfuerzo normal al cambiar el valor del dngulo @ .o, yo, son
los esfuerzos compresivos principales mdximo y minimo res-
pectivamente. Basada en Ramsay (1967) y Gray & Durney
(1979).
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DiSCUSION SOBRE EL MODELO DE
DIFERENCIACION EN EL CASO DEL
BANDEADO TECTONICO

Las implicaciones de este modelo simplifi-
cado en el caso del bandeado tecténico aqui
analizado se pueden visualizar en la Fig. 28,
donde se han representado esquemadticamente
los dos tipos de pliegues a los que suele ir
asociado este bandeado. En ambos casos se
origina una marcada variacién en la magnitud
del esfuerzo normal actuando sobre las superfi-
cies de anisotropia previa plegadas (y, por con-

T

q.'Z Q’z —

Fig. 28.-Modelo bidimensional simplificado de variacién del
esfuerzo normal a través de los dos tipos mds comunes de
pliegues a los que va asociado el bandeado tecténico meso y
microscépico. Se asume que los esfuerzos son homogéneos a
través de los pliegues y que el esfuerzo compresivo mdximo
o, actia perpendicularmente a sus planos axiales.

siguiente, a lo largo de los contactos mica-
cuarzo que las dibujan), entre los flancos y la
zona de charnela, o entre flanco vertical y
flanco horizontal de los pliegues. Sila magnitud
del esfuerzo normal sobre estas superficies es
suficientemente alta puede tener lugar disolu-
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cion a lo largo de los flancos o flanco vertical de
los pliegues o micropliegues, con la consi-
guiente migracién y redepdsito en las zonas de
charnela o flanco horizontal respectivamente, o
incluso fuera de la roca.

Este es un modelo simplificado, ya que se
supone que los esfuerzos son homogéneos a
través del pliegue. El conocimiento de la distri-
bucion de la magnitud y orientaciéon de los es-
fuerzos a través de los pliegues es aln bastante
imperfecto, aunque la utilizacién de modelos
analdgicos con computadoras, principalmente
por el método del elemento finito, ha permitido
obtener algunos datos importantes al respecto.
Asi, modelos de una sola capa, y mds raramente
de varias capas plegadas, con distintas propie-
dades, han sido analizados por Dieterich & Car-
ter (1969), Stephansson & Berner (1971), Ste-
phansson (1974, 1976), Shimamoto & Hara
(1976) y Anthony & Wickham (1978) mostrando
variaciones en la orientacién y magnitud de los
esfuerzos a través de los pliegues. No obstante,
aunque los modelos analizados no cubren todas
las posibilidades, las variaciones detectadas
sélo producirian ligeras desviaciones del mo-
delo idealizado con esfuerzos homogéneos des-
critos anteriormente y las conclusiones genera-
les deducidas a partir de él siguen siendo esen-
cialmente vdlidas.

Resumiendo, el bandeado tecténico se origina
como consecuencia de las variaciones en el es-
fuerzo normal actuando sobre los contactos mi-
ca-cuarzo a lo largo de la anisotropia plegada.
En los flancos verticales de los pliegues, donde
el esfuerzo normal es mds alto, se produce la
disoluciéon de los componentes mds solubles,
principalmente el cuarzo, que migran hacia las
zonas de esfuerzo normal mds bajo (zonas de
charnela o flancos horizontales), siguiendo los
contactos mica-cuarzo que con los que propor-
cionan la via de difusidad mds alta. Este modelo
de origen del bandeado tecténico es similar al
propuesto por Gray & Durney (1979), aunque
aqui se hace especial énfasis en el papel de la
naturaleza de los contactos entre granos, y di-
fiere en lo fundamental de los ofrecidos por
Cosgrove (1976), Fletcher (1977) y Marlow &
Etheridge (1977).
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