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~— Resumen

RESUMEN

La cadena Varisca surgi6 de la colision entre Gondwana y Laurrusia durante el Paleozoico
Superior. El basamento del Macizo Ibérico preserva en su cuadrante noroccidental un conjunto de
unidades aldctonas, a partir de las cuales puede estudiarse la evolucidon pre-varisca y varisca del
margen externo de Gondwana. Este trabajo se centra en la parte mas externa de este continente,
que en Espafia esta representada por las unidades basales de los complejos aloctonos de Galicia. De
hecho, estas unidades ofrecen una excelente oportunidad para estudiar la evolucion tectonica de las
zonas mas internas de un orégeno colisional relacionado con el ensamblaje de un supercontinente, un
evento global bien establecido, que ocurre cada cientos de millones de afos.

El andlisis del registro sedimentario de la Unidad de Malpica-Tui y parte de las unidades
basales del Complejo de Ordenes, basado en datos de campo, petrogréficos, e isotopicos (U-Pb
en circones detriticos) ha permitido distinguir dos secuencias estratigraficas. La integracion de la
informacion previa disponible ha permitido entender la evolucion geodindmica del margen norte de
Gondwana durante el Neoproterozoico Superior y el Paleozoico Inferior.

A partir de la elaboracion de cartografia estructural, el analisis microestructural y el estudio
de la evolucion metamorfica, se ha elaborado un modelo para la evolucion varisca de las unidades
basales, que incluye la subduccion del margen continental de Gondwana, seguida de su exhumacion
y emplazamiento sobre sectores mas internos de su margen mediante cabalgamientos dictiles
acompaniados del desarrollo de pliegues recumbentes. Estos cabalgamientos fueron seguidos por
otros que transfirieron los terrenos perigondwanicos mas exoticos desde Laurrusia y hacia Gondwana
y después, por el colapso gravitacional de la cufia de colisién, que fue asistido por despegues
extensionales y la formacion de domos migmatiticos, seguidos del desarrollo de zonas de cizalla
transcurrentes y grandes fracturas subverticales.

Se ha prestado atencion especial a las lineaciones de estiramiento desarrolladas durante todo
el proceso, poniendo de manifiesto como las sucesivas fases de deformacion pueden controlar los
patrones macro- y microestructurales finales en las zonas internas de un cinturdn orégénico. Basandose
en ese analisis, los criterios cinematicos, la evolucién macroestructural y las poblaciones de edad de
circones detriticos usadas para deducir la paleoposicién de los principales bloques continentales
implicados en la colision, se sugiere una componente de convergencia en direccion, dextra, entre
Gondwana y Laurrusia durante todo el Paleozoico Superior.



Abstract _—

ABSTRACT

The Variscan belt rose from the collision between Gondwana and Laurussia during the
Upper Paleozoic. The basement of the NW Iberian Massif preserves a set of allochthonous units,
from which the pre-Variscan evolution of the external margin of Gondwana can be studied and the
Variscan history and evolution established. This work is focussed on the outer edge of the Gondwana
continent, which in Spain is represented by the basal units of the Galician allochthonous complexes.
These units bring an excellent scenario to study the tectonic evolution of the more internal zones of a
collisional orogen related to the assembly of a supercontinent, a well-known global event occurring
once every several hundred million years.

The analysis of the sedimentary record of the Malpica-Tui Unit and part of the basal units of
the Ordenes Complex, based on field, petrographic and isotopic (U-Pb in detrital zircons) data has
shown the existence of two different stratigraphic sequences. Integrating the new information with
the regional background permits to understand the geodynamic evolution of the northern margin of
Gondwana during the Late Neoproterozoic and Lower Paleozoic.

A model based on structural mapping, combined with microstructural and metamorphic
analysis has been developed for the Variscan evolution of the basal units. It includes the subduction
of the continental margin of Gondwana, and the subsequent exhumation and emplacement over more
internal parts of the margin via ductile thrusts accompanied by recumbent folding. These thrusts
were followed by others that transferred the more exotic perigondwanan terranes from Laurussia to
Gondwana and then, by the gravitational collapse of the collisional wedge, assisted by extensional
detachments and the formation of migmatitic domes which preceded the development of strike-slip
shear zones and sub-vertical faulting.

Special attention has been paid to the stretching lineations developed during the whole
process, which show how the successive deformation phases may control the final macro- and
microstructural patterns in the internal zones of an orogenic belt. Based on this analysis, plus the
kinematic criteria, the macrostructural evolution and the age populations of detrital zircons used
to constrain the paleoposition of the main continental blocks involved in the collision, a protracted
component of dextral convergence is suggested for the whole Upper Paleozoic between Gondwana
and Laurussia.
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Introduccion

1.- INTRODUCCION

En este primer capitulo se enmarca el area de estudio en su contexto geografico y sobre todo
geologico a partir de los antecedentes disponibles. Ellos servirdn como punto de partida para la
formulacion de los objetivos planteados al comienzo de esta tesis doctoral. Finalmente, se expone la
metodologia empleada para alcanzarlos.

1.1- Situacion geografica

La zona de estudio se localiza en el NO de la Peninsula Ibérica, ocupando una franja de 15
a 20 Km de anchura que se dispone a lo largo de las provincias de Pontevedra y A Coruia, en el
margen occidental de la comunidad auténoma de Galicia. La franja discurre paralelamente a su costa
O y proxima a ella, y estd interrumpida por las rias de Vigo, Pontevedra, Arousa y Muros-Noia. En
su extremo meridional se ubica la reserva natural del Monte Aloia y la Serra do Galifieiro, al SO
de la localidad de Porrifio (Pontevedra), pasando en su zona central por los margenes del embalse
de Fervenza y Terras da Soneira (A Corufia). En su extremo septentrional se encuentra la Costa da
Morte, en la comarca de Bergantifios.

1.2- Contexto geoldgico

La region se localiza en el Macizo Ibérico, al O de la cadena varisca europea (Fig. 1.1a). La
Orogenia Varisca afectd durante el Paleozoico Superior a los margenes continentales de Laurrusia y
Gondwana y a terrenos intermedios (perigondwanicos), los cuales fueron apilados finalmente sobre
Gondwana, creando asi una gruesa cufla orogénica implicada y a la vez responsable de la dindmica
extensional posterior (Martinez Catalan et al., 2009). En el curso de la orogenia, la deformacion
migré espacial y temporalmente hacia el interior de Gondwana (Dallmeyer et al., 1997). La colisién
continental varisca supuso el cierre del Océano Réico, producto de una dinamica de placas divergente
que provoco la individualizacion de los terrenos perigondwanicos que, posteriormente, volvieron a
reunirse en la Pangea durante la colision varisca en el Paleozoico Superior.

En Espafia, la cadena varisca presenta una distribucion de grandes dominios geotectonicos
comparable a la que se reconoce en el resto de Europa (Matte, 1986, 1991, 2001; Franke, 1989, 2000;
Martinez Catalan, 1990), fuertemente condicionada por grandes accidentes tectonicos con marcado
caracter transcurrente (Martinez Catalan et al., 2007), que trazan, al igual que los limites de los
grandes dominios, varias estructuras oroclinales (Fig. 1.1b).
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Fig. 1.1- (a) Posicion de Iberia en relacion con las principales cadenas paleozoicas al final de la convergencia varisca
y (b) zonacion de la cadena varisca europea. Abreviaturas: La zona rayada en (a) representa aproximadamente el
microcontinente Avalonia. B, Bugaco; C, Crozon; CCC, Cordilleras Costero-Catalanas; CE, Cerdefia; CO, Coércega;
CL, Complejo de Lizard; CM, Cabalgamiento Moldantubico; COBA, Complejo Ofiolitico de Beja-Acebuches; CTS,
Conjunto de Terrenos de Silesia; FLL, Falla de Layale-Lubine; FM, Falla de Midi; FNE, Falla de Nort-sur-Erdre; FNP,
Falla Norpirenaica; FV, Frente varisco; MCE, Macizos Cristalinos Externos; MM, Macizo de Maures; MN, Montagne
Noire; MV, Macizo de los Vosgos; PI, Pirineos; SH, Sillon Houillier; SN, Selva Negra; ZAOL, Zona Asturoccidental-
Leonesa; ZC, Zona Cantabrica; ZCBC, Zona de Cizalla de Badajoz-Cérdoba; ZCCA, Zona Cristalina Centro-Alemana;
ZCI, Zona Centro-Ibérica; ZCJP, Zona de Cizalla de Juzbado-Penalva; ZCNA, Zona de Cizalla Norarmoricana; ZCPT,
Zona de Cizalla de Porto-Tomar; ZCSA, Zona de Cizalla Surarmoricana (N y S, ramas Norte y Sur); ZGTM, Zona de
Galicia-Tras-os-Montes; ZM, Zona Moldanubica; ZOM, Zona de Ossa-Morena; ZRH, Zona Renohercinica; ZSP, Zona
Sudportuguesa; ZST, Zona Saxoturingica; ZTB, Zona de Tepla-Barrande. Segin Martinez Catalan et al. (2007).
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1.2.1- Macizo Ibérico

El Macizo Ibérico se ha subdividido en zonas en funcion de sus caracteristicas estratigraficas,
estructurales, magmaticas y metamorficas. Son varias las divisiones que se han propuesto a lo largo
del tiempo y varias también las modificaciones que han sufrido en funcién de los nuevos datos y
conocimientos adquiridos.

La subdivision original en seis zonas, propuesta por Lotze (1945), fue modificada
posteriormente por Julivert et al. (1972), Farias et al. (1987) y Arenas et al. (1988), resultando
finalmente las zonas Cantabrica, Asturoccidental-leonesa, Centroibérica, de Galicia-Tras-os-Montes,
Ossa-Morena y Sudportuguesa (Fig. 1.2). Se trata de una subdivision general, y dentro de cada
una de estas zonas pueden establecerse subzonas o dominios atendiendo a diversos criterios. Los
limites entre zonas son accidentes tectdnicos variscos, aunque en muchos casos reflejan cambios
paleogeograficos.

El area de estudio se encuentra en la Zona de Galicia-Tras-os-Montes, por lo que se prestara
especial atencion en las subdivisiones y limites dentro de ella.

0 100 200 Km

—
ZONA CANTABRICA ZONA DE GALICIA-TRAS-OS-MONTES
a: Precambrico a: Complejos aléctonos
a a b b:Dominio esquistoso (Parautéctono)
ZONA ASTUROCCIDENTAL-LEONESA ZONA DE OSSA-MORENA
a: Precambrico a: Precambrico
a b c b:Dominiodel Manto de Mondoiiedo a b b: Unidad Central
c: Dominio del Navia y Alto Sil
. ZONA SUDPORTUGUESA
ZONA CENTROIBERICA a: Faja Piritica
a: Formacién “Ollo de Sapo” a

abc d b:Dominiodel“Ollode Sapo”
c: Dominio del Complejo Esquisto-grauvaquico
d: Unidad Aléctona Meridional

Fig. 1.2- Zonacion del Macizo Ibérico segun la subdivision de Julivert et al. (1972), modificada segun Farias et al.
(1987) y con datos de Diez Balda et al. (1990), Azor (1994) y Martinez Poyatos (2002).
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1.2.2- Zona de Galicia-Tras-os-Montes

Se trata de una zona definida recientemente, puesto que no fue hasta finales de la década de los
80 que se individualiz6. Inicialmente se integraba en la Zona Centroibérica (Julivert et al., 1972), pero
Farias et al. (1987) y Arenas et al. (1988) propusieron la existencia de una nueva zona con caracteres
tectonicos, estructurales y metamorficos radicalmente distintos a los que pueden observarse en la
actual Zona Centroibérica. El contacto entre ambas zonas es un gran cabalgamiento que superpone la
Zona de Galicia-Tras-os-Montes sobre la Centroibérica. Los autores citados propusieron ademas una
subdivision de la nueva zona en dos dominios superpuestos estructuralmente: Dominio Esquistoso de
Galicia-Tras-os-Montes en la parte inferior y Dominio de los Complejos Aldctonos en la superior.

El Dominio Esquistoso se interpreta actualmente como parte del margen distal de Gondwana
transportado tectonicamente hacia zonas mas internas del continente (4Arenas et al., 1986; Farias et
al., 1987; Martinez Catalan et al., 1999). En base a la distalidad dentro del margen que este dominio
debio ocupar y comparandola con su posicion actual dentro de la cadena, puede considerarse como
un auténtico aloctono, que en este caso ocuparia la posicion inferior dentro de la pila aléctona que la
Zona de Galicia-Tras-os-Montes representa.

1.2.3- Complejos aloctonos

Estructuralmente cabalgantes sobre el Dominio Esquistoso y a su vez ambos sobre la Zona
Centroibérica, ocupan la posicion estructural mas alta en el NO del Macizo Ibérico (Fig. 1.3). Sus
afloramientos se encuentran limitados al O de la Peninsula Ibérica y repartidos entre Espafia y
Portugal.

Estan formados por una superposicion de unidades aloctonas que han sufrido grandes
desplazamientos y formaron parte de un apilamiento de mantos ligado a la colision continental varisca.
Los complejos aloctonos representan en la actualidad mega-klippen residuales del apilamiento inicial,
preservado en sinformes tardios, después de experimentar una evolucion tectonotermal compleja y
polifasica. Esta evolucion culminé con su exhumacion, concomitante con un fuerte adelgazamiento
de la pila original acompafiada del desmembramiento de muchas de sus unidades (Martinez Catalan
et al.,2009).

La denominacién de complejos se basa en el hecho de que las unidades aloctonas reconocibles
exhiben historias metamorficas y estructurales diferentes, que permiten integrar a cada una de ellas
en un modelo de evolucidon geodindmica mas amplio, que explica la complejidad de la orogenia
varisca en el O del Macizo Ibérico. Los complejos aloctonos incluyen vestigios de distintas litosferas
ocednicas consumidas antes de la colision Varisca, asi como partes de los margenes de los principales
elementos colisionantes y de otros terrenos de diferente naturaleza situados en una posicion intermedia
entre ambos (4renas et al., 2004c).

Los complejos aloctonos del NO peninsular son cinco. Cabo Ortegal, Ordenes y Malpica-Tui
en Galicia y Braganga y Morais en Portugal. Malpica — Tui suele integrarse en el grupo, aunque su
evolucion tectonotermal es mas simple, por lo que se la suele denominar Unidad de Malpica-Tui.

Estructuralmente, tienen en comun el caracter mecanico de los contactos entre sus diferentes
unidades. Estos contactos pueden ser de dos tipos (Martinez Catalan et al., 2002): grandes
cabalgamientos que superponen unidades inicialmente distantes, responsables de la creacién y
engrosamiento de la cufia orogénica, y despegues extensionales ligados al colapso orogénico, que con
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Fig. 1.3- Mapa sintético y corte geologico compuesto del NO del Mazico Ibérico incluyendo la ubicacion de la zona de
estudio, la subdivision efectuada para abordar el analisis macroestructural y el area cubierta por cada mapa geoldgico

adjunto en el Anexo 2.
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frecuencia aprovechan los cabalgamientos preexistentes, y que se encargan del desmantelamiento de
la pila tectonica formada durante los estadios de acrecion de terrenos y de colision.

La evolucion metamorfica tiene caracteristicas que la diferencian de otras zonas del Macizo
Ibérico, siendo la mas notable el metamorfismo de alta presion en varias de sus unidades. No
obstante, dentro de cada complejo las unidades aldctonas presentan un amplio abanico de condiciones
y evoluciones metamorficas, que permiten identificar eventos pre-, sin- y post-colisionales e
interpretarlos en el marco de la evolucion de los limites de placas paleozoica.

Las unidades que forman los complejos aloctonos pueden agruparse en tres conjuntos
apilados tectonicamente y separados originalmente por cabalgamientos, aunque en muchos casos sus
relaciones de contacto fueron modificadas posteriormente (Gomez-Barreiro, 2007). De muro a techo
de la pila estructural son: las unidades basales, ofioliticas y superiores.

Las unidades basales derivan de una corteza continental (Martinez Catalan et al., 1996), y las
superiores han sido asimiladas a un arco de islas (Arenas et al., 1986; Abati et al., 1999; Andonaegui
et al., 2002). Las unidades ofioliticas contienen asociaciones litologicas y rasgos geoquimicos
caracteristicos de dominios oceanicos en sentido amplio, incluyendo en ellos una gran variedad de
ambientes geodinamicos (Arenas et al., 2004b; Arenas et al., 2004d; Arenas et al., 2007a; Arenas et
al., 2007b; Sanchez Martinez, 2009; Sanchez Martinez et al., 2009).

Desde el punto de vista tectonotermal, las unidades basales y ofioliticas coinciden en una
evolucion varisca ligada a una unica convergencia de placas y colision continental, mientras que las
unidades superiores son conjuntos polimetamorficos en los que se identifican eventos pre-variscos,
fruto de la acrecidon de un terreno de procedencia continental pero con magmatismo de arco volcanico,
a un continente situado mas al N (Martinez Catalan et al., 1996; Martinez Catalan et al., 1997,
2004a; Matte, 2001; Arenas et al., , 2004a; Gonzalez Cuadra, 2007; Gomez-Barreiro, 2007).

1.2.4- Las unidades basales de los complejos aloctonos

En los complejos gallegos son unidades basales todas las que constituyen la Unidad de
Malpica-Tui y, ademas, las de Agualada, Santiago, Forcarei, Lalin y Cercio en el de Ordenes, y la
de Espasante en el de Cabo Ortegal (Martinez Catalan et al., 2004b). La ausencia de ofiolitas entre
ellas y su autoctono relativo, el Dominio Esquistoso, y el emplazamiento de unidades de afinidad
ofiolitica por encima sugieren que en conjunto las unidades basales representan una lamina de corteza
continental ligada al margen mas externo de Gondwana, y que fue transportada hacia el interior del
propio margen durante la colision varisca.

Las unidades basales estan constituidas por una monoétona sucesion de metasedimentos
terrigenos alternantes con abundantes ortogneises y metabasitas.

Los metasedimentos incluyen metagrauvacas, esquistos peliticos y semipeliticos con granate
y porfiroblastos de albita-oligoclasa, paragneises, paragneises migmatiticos y escasos niveles de
ampelitas, cherts, rocas calcosilicatadas, carbonatos y cuarcitas. La deformacion que muestran
es muy variable, y aunque dominan los términos fuertemente deformados e incluso miloniticos,
también se encuentran tramos con escasa deformacion en los cuales pueden reconocerse estructuras
sedimentarias asi como secuencias turbiditicas (Llana-Funez, 2001). En los niveles peliticos de uno
de estos tramos (Serie de Xareira) Fombella Blanco (1984) ha descrito palinomorfos que indican una
edad minima de Ordovicico Medio-Superior.

Las metabasitas son esquistos verdes, anfibolitas con o sin granate, anfibolitas con porfiroblastos
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de plagioclasa o eclogitas, y pueden aparecer incluidas tanto en los ortogneises como en la serie
metasedimentaria encajante.

Los ortogneises incluyen gneises graniticos, granodioriticos y tonaliticos de afinidad
calcoalcalina, asi como gneises pertenecientes a una asociacion moderadamente alcalina a peralcalina.
Esta ultima variedad se encuentra en todas las unidades basales (Ribeiro y Floor, 1987; Corretgé y
Montero, 1992), pero ha sido en la Unidad de Malpica-Tui donde ha sido estudiada con mayor detalle,
en especial los ortogneises peralcalinos (Floor, 1966; Montero, 1993, 2009a; Rodriguez Aller, 2005),
ya que es en el S de esta unidad donde se encuentran su mejores afloramientos (Serra do Galifieiro).

Dataciones isotopicas realizadas en facies gnéisicas de distintos tipos han suministrado
edades de cristalizacion de los protolitos comprendida entre 460 y 495 Ma (Priem et al., 1966; Van
Calsteren et al., 1979; Garcia Garzon et al., 1981; Montero et al., 1998, 2009a; Santos Zalduegui et
al., 1995; Rodriguez et al., 2003; Abati et al., 2010). Los protolitos de los gneises peralcalinos fueron
aparentemente los mas jovenes, ya que esta tipologia no incluye intercalaciones de metabasitas,
interpretadas como diques y muy frecuentes en los gneises calcoalcalinos (Floor, 1966; Gil Ibarguchi
v Ortega Gironés, 1985; Rodriguez Aller, 2005). Los tipos alcalinos y peralcalinos tienen afinidades
geoquimicas con granitoides de tipo A (Whalen et al., 1987), y llevan asociadas metabasitas con
composiciones de basaltos alcalinos (van der Wegen, 1978; Pin et al., 1992; Rodriguez Aller, 2005).
El magmatismo alcalino, de edad ordovicica, parece ligado a un episodio de rifting continental
(Priem et al., 1970; Arps et al., 1977) que afectd al margen de Gondwana. Adicionalmente, existe
una segunda tipologia de rocas basicas que tiene una composicion de tipo N-MORB (Rodriguez
Aller, 2005) y toleitico (Marquinez Garcia, 1984).

Las unidades basales registraron un primer episodio metamorfico de alta presion, desarrollado
durante su subduccion bajo los dominios oceanicos adyacentes y el margen de Laurrusia al comienzo
de la colision varisca (Arenas et al., 1995; Martinez Catalan et al., 1996; Rubio Pascual et al., 2002;
Abati et al., 2010). La edad de este evento ha sido estimada en 360-370 Ma por Santos Zalduegui et
al. (1995) y Rodriguez et al. (2003) analizando Rb-Sr y “°Ar/*°Ar respectivamente en mica blanca
fengitica. Recientemente, Abati et al. (2010) corroboran dicha edad mediante U-Pb en bordes
metamorficos de circones. Estas edades concuerdan con las obtenidas en otras zonas del cinturén
Varisco europeo en terrenos equivalentes (Ballevre et al., 2000; Bosse et al., 2000).

La polaridad de la subduccion ha sido deducida a partir del reconocimiento de un gradiente
de presion ligado al evento de alta presion. El gradiente se distribuye a lo largo de un gran pliegue
tumbado, el anticlinal del Carrio, el cual, una vez restituido, permite deducir una polaridad de
enterramiento hacia el O en coordenadas actuales (Martinez Catalan et al., 1996).

Tras la subduccion, estas unidades fueron acrecionadas a la cufia orogénica comenzando asi
su exhumacion, la cual fue llevada a cabo mediante cabalgamientos a escala cortical, formacion de
grandes trenes de pliegues tumbados y la denudacion tectonica de las unidades suprayacentes.

Desde un punto de vista metamérfico, las unidades basales del Complejo de Ordenes se
han subdividido en dos conjuntos principales: inferior (unidades de Lalin, Forcarei y Santiago), de
temperatura baja a media y otro conjunto superior (Unidad de Agualada en Ordenes y Unidad de
Espasante en Cabo Ortegal) de alta temperatura (Arenas et al., 1995, Martinez Catalan et al., 1996;
Arenas et al., 1997; Gomez-Barreiro et al., en prensa). Esta subdivision no se ha identificado en la
Unidad de Malpica — Tui, en la que no se ha reconocido una evolucion térmica equiparable a la del
grupo de alta temperatura, y por lo tanto debe integrarse en el conjunto inferior. En definitiva, esta
clasificacion establece la existencia de dos grandes dominios térmicos a escala cortical distribuidos
en una lamina tectonica, representada por las unidades basales en su conjunto. La zonacion térmica
ha sido interpretada, junto con el reconocimiento de un gradiente metamorfico invertido a techo de la
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Unidad de Santiago y Lalin, y la existencia de rocas ultramaficas, como efecto de la superposicion de
un fragmento de manto durante la exhumacion de estas unidades (Arenas et al., 1995).

1.2.5- La Unidad de Malpica-Tui (UMT)

La zona de estudio abarca la Unidad de Malpica-Tui (en adelante UMT), el extremo NO del
Complejo de Ordenes y su autoctono relativo adyacente. La UMT aflora en el niicleo de una estructura
sinformal ligada al plegamiento tardio que configur6 el mega-klippen donde hoy se preserva. El eje
del sinforme se inclina suavemente hacia el N, aunque el andlisis estructural muestra la existencia de
cambios en su inmersion a media y gran escala.

Estructuralmente, el sinforme se sitia en el flanco O del antiforme de Padron (Fig. 1.3), un
domo migmatitico formado durante el colapso extensional de la cuia orogénica (Martinez Catalan
et al., 2009), que deja en su flanco E al Complejo de Ordenes, en cuya base afloran unidades con una
litoestratigrafia y evolucion tectonometamorfica comparables.

La UMT se presenta como una franja alargada con orientaciéon N165° en su mitad S, que
describe un arco a la altura del embalse de Fervenza, donde cambia a direccion N15° y N30°,
manteniendo estas directrices estructurales en la mitad N. Su longitud y anchura media aproximadas
son de 150 Km y 10 Km respectivamente, encontrandose variaciones significativas en su anchura de
afloramiento.

La UMT esta limitada por una zona de cizalla basal que la pone en contacto mecanico con
el Parautoctono o Dominio Esquistoso de Galicia-Tras-os-Montes (Gil Ibarguchi y Ortega Gironés,
1985; Llana-Funez y Marcos, 2002) y que aflora de forma discontinua en su limite oriental, y un
desgarre dextro subvertical por el O (Coke y Ribeiro, 2000; Llana-Funez, 2001).

La UMT ha recibido varios nombres en la literatura geoldgica, cada uno de ellos fruto de los
conocimientos e interpretaciones en cada momento. Algunos no han llegado a cuajar en el vocabulario
geologico regional, pero otros han tenido tanta aceptacion que todavia se emplean. El primero fue
propuesto por Carlé (1945), quien la denomind “banda de gneis-anfibolita entre Malpica y Vigo”.
El segundo, “Complejo Antiguo”, fue propuesto por Parga Pondal (1956, 1963), que la reconocio
como un dominio con una mayor intensidad en la deformacion y grado metamorfico respecto de los
sectores adyacentes. El tercero, “Fosa Blastomilonitica” (Blastomylonitic Graben), fue propuesto
por den Tex y Floor (1967) de la escuela de Leiden, y es sin género de dudas el mas popular. Se basa
en la interpretacion de esta unidad como un graben o fosa tectonica polimetamorfica que inicialmente
ocupaba niveles corticales superiores al de las rocas circundantes, y que posteriormente sufrio un
hundimiento por extension tras su migmatizacion (den Tex y Floor, 1967; den Tex, 1981a'y 1981Db).
Esta interpretacion mantiene cierta validez, como se expondra a lo largo de este manuscrito. Por
ultimo, el nombre de “Unidad de Malpica-Tui” (Ortega Gironés y Gil Ibarguchi, 1983), es el que ha
sido adoptado en este manuscrito, por su ausencia de connotaciones genéticas.

Durante la década de los 80, dentro del plan MAGNA, el IGME llevo6 a cabo la elaboracion
de las hojas 1:50.000 de esta unidad. Las hojas de Lage (43), Sisargas-Carballo (44), Camarifias
(68), Outes (93), Noya (119), Padrén (120), Puebla de Caraminal (151), Villagarcia de Arosa (152),
Pontevedra (185), Vigo (223) y Tui (261) cubren la totalidad de la UMT. Esta informacion, junto con
las tesis y tesinas de la escuela holandesa (Collée, 1964; Avé Lallemant, 1965; Floor, 1966; den Tex
v Floor, 1967; Arps, 1970; van Calsteren, 1977; van der Wegen, 1978 y las conclusiones finales de
den Tex, 1981a) y los mapas estructurales de Llana-Funez (2001) y petrologicos de Rodriguez Aller
(2005) han sido los referentes para el establecimiento de los objetivos.
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En un trabajo reciente, Rodriguez Aller (2005) distingue en la mitad septentrional una unidad
de afinidad continental y otra de afinidad oceanica. En esta memoria no se adoptara esa nomenclatura
porque aunque launidad ocednica incluye rocas basicas con una afinidad geoquimica de dorsal oceanica
(MORB, Rodriguez Aller, 2005), éstas no representan una asociacion ofiolitica comparable a la del
resto de unidades ofioliticas de Galicia (Sanchez Martinez, 2009; Sanchez Martinez et al., 2009). En
ella, la afinidad MORB de las anfibolitas (Anfibolitas de Cambre) sugiere un contexto transicional
hacia una corteza oceanica, pero el registro sedimentario intercalado parece continental.

Ambos (rocas basicas y metasedimentos) representan a la vez dominios intermedios entre
dos términos paleogeograficos bien definidos, oceanico y continental respectivamente, y aunque
uno de ellos esté mas cerca del oceanico, optamos por una nomenclatura basada en criterios
tectonometamorficos, reforzados con el analisis de las poblaciones de edad en circones detriticos y el
analisis del registro litoestratigrafico.

Denominaremos Lamina Superior a la escama que ocupa la posicion estructural mas alta
dentro de la UMT, y que preserva evidencias de un metamorfismo inicial en facies de los esquistos
azules. Esta escama incluye en la UMT a los Esquistos de Cean y a las Anfibolitas de Cambre.
Estructuralmente por debajo y con evidencias de un metamorfismo inicial en facies de las eclogitas
definiremos la Lamina Inferior, que incluye el resto de la UMT. Ambas ldminas también se han
identificado en el Complejo de Ordenes.

1.3- Objetivos

Las zonas de subduccion continental fosiles ofrecen una oportunidad tnica para estudiar los
procesos que actuan a escala litosférica en un canal de subduccion y permiten analizar los mecanismos
relacionados con su exhumacion hacia niveles corticales medios y superiores.

La exhumacion de laminas continentales previamente subducidas requiere mecanismos que
operen a escala cortical, y se manifiesten a escala regional. Un estudio que persiga desentranar tales
procesos debe incluir una sintesis de datos regionales y locales.

El primer objetivo es selecionar la zona de estudio, en este caso la Unidad de Malpica-Tui. Una
vez elegida, se trata de evaluar, con la informacion disponible, los conocimientos y las carencias.

En primer lugar, se pretende caracterizar el registro sedimentario de las unidades basales
mediante el estudio de sus poblaciones de edad de circones detriticos. Con ellas se puede obtener
un perfil de las areas fuente y una edad maxima de sedimentacion, que sera cotejada con datos
geocronoldgicos independientes, como la edad de los protolitos intrusivos. La caracterizacion de las
areas fuente implicadas permitird delimitar el marco paleogeografico global durante su deposito. A su
vez, el andlisis del registro de edades podra ser utilizado para la caracterizacion de diferentes unidades
sedimentarias dentro de las propias unidades basales, y como indicador del grado de aloctonia al ser
comparado con el registro de su autoctono relativo.

Desde el punto de vista de las grandes estructuras, en la UMT so6lo se habian caracterizado
hasta ahora, y de forma incompleta, sus limites, los cuales, resultan ser de caracter tardio. Asi, Llana-
Funez (2001) interpreta el limite occidental de la unidad como un desgarre dextro subvertical con
una evolucion tectdonica compleja, que condiciona fuertemente la estructuracion actual de la unidad.

Se sabe que la UMT representa un dominio aloctono transportado tectonicamente sobre el
Dominio Esquistoso (Llana-Funez, 2001; Rodriguez Aller, 2005). Pero se desconoce su relacion con
los dominios migmatiticos contiguos, que nunca han sido integrados en el modelo de deformacion
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tangencial. Es imprescindible un analisis detallado de la estructuracion interna de la unidad previa a
la tectonica transcurrente y una reinterpretacion de las relaciones de contacto respecto del autdctono
relativo.

Otro de los problemas pendientes de explicacion es la distribucion de las eclogitas y su
abundancia relativa dentro de la UMT, asi como la presencia o ausencia de un gradiente de alta presion.
Desde los trabajos de la escuela de Leiden, se puso de manifiesto la ausencia de eclogitas o rocas
eclogiticas en la mitad meridional, en claro contraste con su abundancia en la mitad septentrional.

Como elemento de referencia regional tenemos al Complejo de Ordenes, con el que la
correlacion resulta sencilla desde un punto de vista litoestratigrafico (sus unidades basales son
similares a las de la UMT), metamorfico (ambas registran una evolucion metamorfica comparable) y
estructural (ambas afloran en sendos flancos del antiforme de Padron).

Intentaremos alcanzar un conocimiento estructural comparable al de las unidades basales
de Ordenes, en las que se ha descrito un gran pliegue tumbado, el anticlinal del Carrio, cuyo flanco
inverso evoluciona a un cabalgamiento ductil, de Lalin-Forcarei, que superpone las unidades basales
sobre el Dominio Esquistoso. Cabe destacar también la identificacion de un sistema de despegues
extensionales (Bembibre-Pico Sacro) que corta oblicuamente a las unidades basales dentro de Ordenes
y se superpone a contactos tectonicos con un registro tectonometamorfico dilatado (Gomez-Barreiro,
2007; Gomez-Barreiro et al., en prensa). Ninguna de las estructuras mencionadas ha sido descrita
hasta ahora en la UMT. Tampoco se han reconocido gneises migmatizados como los de las unidades
de Agualada y Espasante, ni litotipos ultrabasicos dentro de Malpica-Tui. Estas ausencias habran de
ser explicadas teniendo en cuenta su gran proximidad geografica y correlacion estructural.

Por otro lado, no existe una interpretacion convincente de las fabricas regionales (foliacion
y lineacion) de la UMT. Este tipo de informacion soélo puede obtenerse a partir del conocimiento
de las estructuras mayores. Por ello, a la vez que se realiza el analisis estructural, se estudiaran las
relaciones entre las estructuras y las fabricas deformativas asociadas.

Este trabajo servird también para discutir la termobarometria asociada a cada evento
deformativo, basandonos en datos cualitativos propios y en datos cuantitativos disponibles. Se trata
de acotar los niveles corticales en los que se formaron las estructuras que se describen, pero también
servird como elemento de apoyo para reconstruir la evolucion térmica de este sector de la cuna
orogénica.

Elobjetivo mas ambicioso, dadas las excelentes condiciones de preservacion del metamorfismo
de alta presion en ciertos sectores de la UMT, es caracterizar la cinematica de la subduccion. Para
ello es necesario obtener un grado de control estructural que permita la interpretacion de sus criterios
cinematicos. La consecucion de este objetivo permitira constreiir la dindmica de placas tectonicas
en los albores de la colision varisca.

Con toda la informacion obtenida, y considerando los antecedentes publicados hasta la fecha,
se tratard de elaborar un modelo sencillo e integrador de evolucion geoldgica de las unidades basales
del NO del Macizo Ibérico.

1.4- Metodologia

La principal herramienta ha sido la elaboracién de una cartografia geoldgica a escala 1:25.000,
aunque aqui se ofrece a escala 1:60.000 (Anexo 2). La base topografica ha sido delineada a partir de
las hojas 1:25.000 del Instituto Geografico Nacional.
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Durante su elaboracion se recogieron numerosos datos de caracter estructural (orientaciones
y cinematica de todo tipo de microestructuras planares y lineares) y metamorficos de campo, a la
vez que se recogieron 712 muestras para su estudio petrografico. De ellas, 107 se tomaron orientadas
para caracterizar la cinemadtica ligada al desarrollo de sus fabricas tectonicas. Simultaneamente se
realizaron cortes geologicos en aquellas zonas con mejor calidad y cantidad de afloramientos (Anexo
3), normalmente en las intersecciones de la zona de estudio con la linea de costa, la cual es con
frecuencia perpendicular a las directrices generales de la UMT. Asociadas a estos cortes también se
realizaron cartografias de detalle a escala 1:5.000. El trazado de los contactos y la identificacion de
fracturas fueron completadas con fotografias aéreas a escala 1:33.000 del Servicio Geografico del
Ejército.

En combinacién con el trabajo cartografico se realizé un analisis petrografico de las muestras,
en secciones delgadas perpendiculares a las fabricas planares y paralelas a las lineares, completandose
con secciones perpendiculares a las fabricas lineares. Las muestras con microestructuras como
micropliegues y bandas de deformacion oblicuas a la foliacion y lineacion fueron cortadas para
obtener la mejor vision posible de dichas estructuras. El andlisis petrografico incluye, ademas de
la identificacion mineral, el establecimiento de la secuencia microestructural, que se realiz6 en
combinacion con la caracterizacion estructural de los sectores donde las muestras fueron recogidas.

El analisis cinematico para cada evento deformativo se llevd a cabo tan s6lo en zonas y
muestras orientadas en las que las paragénesis metamorficas que definen la fabrica corresponden al
evento a caracterizar. Se han evitado las zonas con una fuerte superposicion de eventos, lo que en la
UMT descarta a muchos sectores para las fases de deformacion previas a la tectonica de desgarre.
Aun mas criptica resulta la caracterizacion cinematica de los eventos de alta presion, ya que ademas
de la deformacion transcurrente es necesario evitar todas las fabricas relacionadas con la exhumacion
tangencial posterior, las cuales estan generalizadas para toda la UMT.

A efectos descriptivos, la direccion y sentido de cizallamiento se expresan a partir de la
orientacion actual de las lineaciones de estiramiento desarrolladas durante el evento tectonico
a caracterizar, medidas sobre el plano de foliacion, y combinadas con indicadores cinematicos
microscopicos (fabricas de forma y asimetrias internas de la mineralogia), mesoscopicos (asimetrias
de pliegues en zonas de cizalla discretas, flanking structures, bandas extensionales C’ métricas, etc.),
y de escala regional (arrastre de marcadores planos o lineares). Sin embargo, la interpretacion de las
direcciones de cizallamiento y transporte tectonico sera discutida en un capitulo especifico.

Los marcadores cinematicos empleados (Etchecopar, 1977; Trépied et al., 1980; Lister y
Snoke; 1984; Wheeler, 1987; Hudleston, 1989; Hanmer y Passchier, 1991; Simpson y de Paor, 1993;
Passchier y Trouw, 1996; Passchier, 1997; Samanta et al., 2002; Goscombe y Passchier, 2003;
Coelo et al., 2005), son los utilizados en estudios de caracter regional, y han sido referidos a la
fabrica tectdnica a la cual se asocian para obtener en cada caso la cinematica local.

Para el analisis de poblaciones de edad de circones detriticos se recogieron 12 muestras,
compuestas de 8-10 kilogramos de rocas y una muestra de mano representativa, con la que se realizo
un estudio petrografico para comprobar su idoneidad. El muestreo se llevé a cabo en los litotipos mas
representativos, y en diferentes niveles estructurales y estratigraficos para obtener una vision lo mas
completa posible del registro sedimentario. Se procesaron 10 de las muestras, y de ellas tan solo 8
suministraron circones en numero estadisticamente representativo.

El estudio de las poblaciones de edad en circones detriticos requiere de una técnica analitica
rapida, por el elevado numero de analisis puntuales necesarios, y a la vez con resolucion espacial,
puesto que la configuracion interna compleja de los circones asi lo aconseja. La ablacion laser satisface
hoy en dia ambos requerimientos, ademas de ser una técnica accesible. Los andlisis isotopicos se
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llevaron a cabo mediante ablacion laser acoplada a una antorcha de plasma y a un espectrometro
de masas en el Institut fiir Geowisshenschaften de la Goethe Universitidt de Frankfurt am Main
(Alemania), bajo la supervision del Dr. Axel Gerdes, donde también se obtuvieron las imagenes de
catodo-luminiscencia que sirvieron de guia durante la adquisicion de los datos.
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The sediments of the basal allochthonous units: stratigraphy and zircon age populations

The data of this chapter have been published in
Gondwana Research (Diez Fernandez et al., 2010)

2.- THE SEDIMENTS OF THE BASAL ALLOCHTHONOUS UNITS:
STRATIGRAPHY AND ZIRCON AGE POPULATIONS

2.1- Geological setting for pre-Variscan sediments in Northwest Iberia

The allochthonous complexes of NW Iberia are a stack of nappes thrust over the sequences
of the Iberian autochthon (Fig. 2.1), which formed part of the northern margin of Gondwana for the
entire Paleozoic (Martinez Catalan et al., 2007, 2009).

Three groups of allochthonous units have been distinguished (Fig. 2.1b). The upper units,
on top of the nappe pile, are pieces of a Cambro-Ordovician ensialic island arc (4bati et al., 1999,
2003; Andonaegui et al., 2002; Santos et al., 2002) inferred to have been detached from northern
Gondwana by roll-back of the subducting slab of the Iapetus-Tornquist ocean, to leave a new oceanic
realm, the Rheic Ocean, in its wake (Stampfli and Borel, 2002; Stampfli et al., 2002; Winchester et
al., 2002; von Raumer et al., 2003; Abati et al., 2010).

Relicts of oceanic floor form the middle allochthonous units, known as the ophiolitic units,
represent the suture of the Rheic Ocean (Diaz Garcia et al., 1999; Pin et al., 2002, 2006; Arenas et
al., 2007a; Sanchez Martinez et al., 2007) and possibly remnants of older oceanic domains (Sdnchez
Martinez et al., 2006, 2009).

The basal units, at the base of the nappe stack, represent distal parts of the Gondwana
continental margin. They preserve calc-alkaline igneous rocks roughly coeval with the Cambro-
Ordovician suite of the upper units (4bati et al., 2010), and experienced extension and rift-related
magmatism during the Ordovician (Floor, 1966; Ribeiro and Floor, 1987; Pin et al., 1992), while the
Rheic oceanic lithosphere was being created. Subsequently, the basal units were subducted beneath
Laurussia at the onset of Variscan collision (4renas et al., 1995, 1997; Santos Zalduegui et al., 1995;
Rodriguez et al., 2003; Abati et al., 2010), and exhumed by crustal-scale thrusting accompanied by
recumbent folding and tectonic denudation during the Variscan Orogeny (Martinez Catalan et al.,
1996, 1997, 2002).

An imbricate thrust sheet, composed of siliciclastic sedimentary and volcanic rocks known as
the Schistose Domain, Parautochthon or Lower allochthon, separates the allochthonous complexes
from the autochthon. The latter consists of a thick metasedimentary sequence which, as with the
Schistose Domain and the basal units, was deposited along the northern margin of Gondwana.
The autochthonous sedimentary sequences of NW Iberia record the late Neoproterozoic and early
Paleozoic evolution of the northern Gondwana margin, including the Avalonian-Cadomian active
margin in the Neoproterozoic (Rodriguez Alonso et al., 2004), the development of a passive-margin
during the Cambrian, the Cambro-Ordovician opening of the Rheic Ocean, and the return to passive-
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margin conditions until the onset of the Variscan collision in Late Devonian times (Martinez Catalan
et al., 2007, 2009; von Raumer and Stampfli, 2008).
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Fig. 2.1- (a) Map showing the allochthonous complexes of Ordenes, Cabo Ortegal and northern half of Malpica-Tui
in Galicia (NW Spain), and the location of samples analyzed. (b) Representative cross section showing the general
structure. Note the nappe stacking and the position of the Lower and Upper sequences. Top-to-the-ESE kinematics often
represents thrusting, whereas top-to-the-WNW movement is related to extensional collapse and reactivation of previous
structures.

2.2- The stratigraphic succession of the basal units

The basal allochthonous units comprise two tectonically juxtaposed metasedimentary
sequences (Fig. 2.1b), the Upper sequence representing a paleogeographic domain distinct from
that of the Lower sequence. Both sequences were involved in the initial subduction that preceded
Variscan collision, but the Lower sequence developed eclogite facies metamorphism (Gil Ibarguchi
and Ortega Gironés, 1985) whereas the Upper sequence reached only blueschist facies conditions
(Lopez Carmona et al., 2010). The upper limit of the Upper sequence is a partly reworked thrust, and
the original thrust contact between both sequences was also reworked during the Variscan orogenic
collapse (Gomez-Barreiro et al., en prensa). However, differences between the two sequences occur
not only in their metamorphic evolution but also in their lithostratigraphy.

Their distribution has been mapped and summarized in Fig. 2.1. The southern half of the
Malpica-Tui Unit is exclusively composed by rocks belonging to the Lower sequence, and has not
been represented in the map-sketch. For more detail in their distribution see the enlarged geological
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maps attached to this memoir.

The subdivision in stratigraphic sequences mostly fits the tectonometamorphic sheets in which
the basal units have been divided. It gives a first idea about the relative position between them before
the Variscan collision, since general top-to-the-autochthon kinematics is well-known and responsible
for nappe superposition in NW Iberia. Taking into account this, and the West-directed component
of subduction (Martinez Cataldn et al., 1996), the Upper sequence would occupy an oceanward
position compared to the Lower sequence. This general assumption does not discard that the Upper
sequence occupied also an original position on top of the Lower, especially towards the mainland.

2.2.1- The Lower sequence

The strong heterogeneity of deformation in this sequence during the subduction and
exhumation processes allows the original sedimentary stratigraphy to be characterized in the less
deformed domains. These are preserved as meso- to macro-scale boudins that frequently reach map-
scale size.

The Lower sedimentary sequence consists of a monotonous pile of immature sandstones
(greywackes) alternating with minor layers or lenses of pelites, graphitic schists, calc-silicate layers
and quartzites (Fig. 2.2a). The sandstones preserve Bouma sequences, crossed bedding, erosive
contacts and normal graded bedding and often show greyish to brownish colours. They are clast-
supported sedimentary rocks containing angular fragments of feldspars (the most abundant clasts),
quartz and detrital micas in a clay-rich matrix with carbonaceous material. Pelitic horizons are
common among the sandstones, and carbonaceous matter within them may become so abundant as
to form graphitic horizons.

The sandstones form sequences up to 50 meters thick. The normal thickness of the layers
ranges from less than one decimeter to more than one meter and often occur as a monotonous
alternation of thin-bedded sandstones. The thicker the layers, the more massive the internal structure.
No conglomeratic levels have been found, but it is possible to find grains bigger than 2 mm in the
less deformed domains.

The quartzites (Portela Quartzites of Marquinez Garcia, 1984) occur relatively high in the
sequence, and according to the restoration of Variscan structures made by Martinez Catalan et al.
(1996), they lie in a paleogeographic position relatively close to the Gondwanan mainland.

In the moderately to highly deformed and metamorphosed areas, the sequence consists of
albite-bearing schists and paragneisses alternating with centimetre-thick lenses of mica schists,
graphite-bearing schists, and calc-silicate lenses, in which the sedimentary layering can still be
seen.

Intruding the sediments are mafic dykes (alkali basalts; Marquinez Garcia, 1984; Rodriguez
Aller,2005), calc-alkaline granitoids (tonalites and granodiorites), and rift-related granitoids (alkaline
to peralkaline and alkali-feldspar granites; Floor, 1966; Ribeiro and Floor, 1987; Pin et al., 1992), all
transformed during the Variscan Orogeny into eclogites, amphibolites and orthogneisses (Rodriguez
Aller, 2005). The age of the oldest calc-alkaline orthogneisses (495-500 Ma; Abati et al., 2010)
establishes a minimum depositional age for the Lower sequence.

The original thickness of the Lower sequence cannot be calculated because of the ductile
deformation accompanying subduction, thrusting, recumbent folding and tectonic denudation. A
minimum present thickness of 4 km can be estimated, but this value probably represents less than
half of the original thickness.
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Fig. 2.2- Idealized stratigraphic columns summarizing
the main sedimentological features observed in the
Lower (a) and Upper (b) sequences. The position of the
analyzed samples is shown.
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2.2.2- The Upper sequence

No significant deformation partitioning
is visible during the subduction-exhumation
process in the Upper sequence and all rocks
have been strongly deformed. The following
description is based on the characteristics of the
metamorphic rocks.

The Upper sequence consists of a
monotonous pile of mica schists alternating with
minor lenses of amphibolites, graphite schists,
metacherts, calc-silicate lenses, limestones,
greywackes and quartzites (Fig. 2.2b). A layer of
amphibolites tens of meters thick occurs at the
base of the sequence in the Malpica-Tui Unit,
although the tectonic and subtractive character of
the contact, marked by an ultramylonite mainly
developed on rocks of the Lower sequence
(ortho- and paragneisses), hides the true basal
part of the Upper sequence. The amphibolites
represent N-MORB basalts (Rodriguez Aller,
2005) and also occur intercalated throughout
the sequence, but are only abundant and of
significant size in the lower levels. The decrease
in amphibolitic rocks toward the top of the
sequence coincides with an increase in graphite-
bearing schists and metacherts. At the same time,
the thickness and abundance of albite-bearing
paragneisses representing the more arenaceous
facies decrease rapidly towards the top.

2.2.3- Significance of the sedimentary record

Thesedimentary record ofboth sequences
has been heavily deformed and partly obliterated
by Variscan subduction and collision, but their
stratigraphic and petrologic characteristics
permit a general overview of the sedimentary
sequences deposited along the outermost part
of the northern margin of Gondwana. The fact
that the preserved record may represent only a
small part of a much thicker sequence cannot be
ruled out, but the monotonous character of the
two sequences is assumed to be representative
of the entire record.
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Qualitative comparison of the two sequences shows fundamental differences between them.

The Upper sequence represents a dominantly pelitic deposit with minor arenaceous levels
at the base, progressive enrichment in organic material towards the top, and an important influx of
basaltic material synchronous with sedimentation.

The Lower sequence is dominantly a greywacke deposit, several thousand meters thick, with
scattered pelitic and graphitic levels. No volcanic rocks have been identified, but intrusive rocks
postdating sedimentation are abundant, and include calc-alkaline granitoids and a bimodal alkaline
suite that includes peralkaline units.

These differences in stratigraphic record permit these sequences to be broadly placed in
different paleogeographic settings.

The sediments of the Lower sequence were deposited close to the source area, probably in an
active geodynamic setting that provided large amounts of detrital material derived from the erosion
of relief created by tectonic activity. A strongly subsiding basin adjacent to this topographic relief is
inferred to have accommodated the detrital supply. The sedimentological features point to a turbiditic
setting, with the thick greywacke layers representing pulses of tectonic activity. The quartzites close
to the top of the record may represent the transition to a continental platform on the coastal side of
the basin once the major tectonic activity in the source area declined.

On the other hand, the sediments of the Upper sequence represent a distal, perhaps deeper
depositional regime, still connected to an active setting that provided the volcanic (and probably the
arenaceous material) during episodes of activity. The enrichment in organic material and presence
of cherts, and the upward decrease in the arenaceous content, point to a progressive widening of the
basin and/or its progressive separation of the main source area.

2.3- U-PD detrital zircon ages. Sample description

Eight samples of the most representative lithologies were collected (Fig. 2.1a), five in the
Lower sequence (BA-4, BA-5, BA-6, BA-7 and BA-8) and three in the Upper sequence (BA-1, BA-9
and BA-12). Their position in the idealized stratigraphic columns is shown in Fig. 2.2.

Samples B4 to B8 are representative of the Lower sequence. BA-4, 5 and 6 are greywackes
from the lower part of the sequence, BA-5 representing a more deformed and metamorphosed
greywacke than the massive BA-4 and BA-6. Sample BA-7 corresponds to the quartzites in the upper
part of the sequence, and BA-8 represents the more pelitic facies in the Lower sequence.

Petrographic annotations given here refer to the microstructural analysis in Chapter 4, where
a more detailed description of the main foliations can be seen. For even more detail, see Arenas et al.
(1995), Rodriguez Aller (2005), Lopez Carmona (2007) and Lopez Carmona et al. (2007, 2010).

BA-4 is a mildly deformed metagreywacke sampled from a massive layer 40 cm thick, in
which irregular clasts of feldspar, quartz and mica are surrounded by a partly recrystallized pelitic
matrix. Small albite porphyroblasts include tiny crystals of garnet, white mica and chlorite, although
their metamorphic growth does not disturb the massive internal structure of the sandstone. The
detrital grains show undulose extinction. Their relationship to the Variscan deformation cannot be
clearly established but assumed.

Sample BA-5 is an albite-bearing paragneiss with a crenulation cleavage (S,) folding a
previous amphibolite facies fabric that represents the main foliation (S,). The latter is related to
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tangential exhumation during Variscan collision following early Variscan subduction (Martinez
Catalan et al., 1996; Llana-Funez, 2001; Rodriguez Aller, 2005). The paragneiss is composed of the
stable assemblage quartz + white mica + biotite + albite + garnet & ilmenite. Albite porphyroblasts
include an internal schistosity defined by quartz + phengite + garnet + rutile + epidote (S,), which
represents a high-pressure, medium temperature assemblage that records the initial subduction event
(Gil Ibarguchi and Ortega Gironés, 1985). The main foliation is bent by microfolds with vertical
axial planes and gently plunging axes associated with the development of a late crenulation cleavage
defined by the reorientation of the plagioclase, biotite, quartz, and white mica of the main foliation,
and the growth of new biotite, white mica, and quartz defining a tectonic banding (S,).

BA-6 is a massive metagreywacke transformed into an albite-bearing paragneiss with a
poorly developed planar foliation defined by quartz, biotite, and white mica (S,). The main foliation
is oblique to the compositional layering (S ), which can be recognized at the layer boundary where
the sample was collected. The albite porphyroblasts also include the same high-pressure assemblage
described in BA-5.

BA-7 is a fine-grained quartzite with small amounts of white mica. The main foliation is
formed by the statistical orientation of quartz grains, micas and minor quantities of opaque minerals
(S,). Quartz grains show internal deformation features, but the white mica does not define a true
tectonic banding. The sample was collected from a homogeneous layer surrounded by mica-rich
quartzites.

BA-8 is an albite-bearing mica schist with a foliation typical of the chlorite-biotite zone,
composed of chlorite + quartz + albite + white mica + biotite + opaque minerals (S,). The albite
porphyroblasts include an internal fabric with folded patterns strongly oblique to the external foliation.
The latter is formed by phengite, chlorite, quartz, rutile and rare garnet (S,), and is comparable to the
high-pressure internal foliation described in other samples (see BA-5).

The samples from the Upper sequence are pelitic rocks (BA-1 and BA-12) that occasionally
include more arenaceous horizons (BA-9). The three samples are garnet-bearing mica schists with
a main foliation whose stable mineral assemblage varies (S,). For BA-1, the foliation is defined by
garnet + white mica + biotite + albite + quartz + illmenite, whereas in BA-9 and BA-12, it consists
of garnet + quartz + white mica + albite + chloritoid + epidote =+ rutile. In all of the samples the
albite porphyroblasts contain an internal fabric defined by garnet + phengite + rutile + quartz +
glaucophane (S,), which is also preserved as helicitic or straight inclusions in porphyroblastic garnet
(BA-9 and BA-12) and chloritoid (BA-9). C’ extensional shear bands composed of quartz + white
mica + chlorite crosscut and retrograde the main foliation in all samples (S,). The main foliation
in each sample represents a different stage of exhumation from blueschist facies (preserved in the
internal fabric) to greenschist facies conditions (extensional shear bands).

2.4- Analytical methodology: U-Pb zircon dating

Zircon was recovered at the Departamento de Petrologia y Geoquimica of the Universidad
Complutense de Madrid by the usual procedure of separation of heavy minerals: crushing, sieving
and concentration of the heavy fraction using a Wilfley table, followed by magnetic and density
separation. The final mineral fractions were hand-picked under a binocular microscope, mounted in
Epoxy resin, and polished to an equatorial section of the grains.

All samples contain subidiomorphic zircons with rounded rims and variable shape and size.
Their colour varies from clear and colourless to pinkish and almost opaque. The poorest sorting and
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less rounded shapes are in the greywackes, whereas grains from the mica schists and quartzites are
more homogeneous, of smaller size (smaller for the mica schists) and more rounded shapes.

Prior to the analysis, the internal structure, inclusions, fractures and physical defects were
identified using cathodoluminiscence imagery (CL). Characterizing the internal structure allows
layers of zircon that grew during different events to be identified and linked to different processes.
The CL study shows that most of the zircons have a similar core-rim internal texture. The cores
usually exhibit concentric oscillatory zoning, typical of zircon grains crystallized in granitic magmas
(Hoskin, 2000). Small metamorphic rims were detected in a few grains, but they were always too
small to be analyzed. Only the more homogeneous part of the grain cores, free of defects, cracks
and inclusions were analyzed. Some grains exhibit multiple and concentric layers of growth. No
significant variation in the age of crystallization along each analyzed grain was detected.

2.4.1- LA-ICP-MS U-Pb dating

Uranium and lead isotopes were analyzed using a ThermoScientific Element 2 sector field
ICP-MS coupled to a New Wave Research UP-213 ultraviolet laser system at Goethe-University
Frankfurt following the method described by Gerdes and Zeh (2006, 2009).

Data were acquired in time resolved-peak jumping-pulse counting mode over 670 mass scans
during a 19 s background measurement followed by a 25 s sample ablation. Laser spot-sizes varied
from 30 to 40 um with a typical penetration depth of ~15-20 pm. Signal was tuned to maximum
sensitivity for Pb and U while keeping oxide production, monitored as >*UO/?**U, well below 1 %. A
teardrop-shaped, low volume (< 2.5 cm?®) laser cell with a fast response (< 1 s) and low wash-out time
was used (Janousek et al., 2006; Frei and Gerdes, 2009). With a depth penetration of ~0.6 ums™ and
a 0.9 s integration time (= 15 mass scans = 1 ratio) any significant variation of the Pb/Pb and U/Pb in
the micrometer scale is detectable.

Raw data were corrected offline for background signal, common Pb, laser-induced elemental
fractionation, instrumental mass discrimination, and time-dependent elemental fractionation of Pb/
U using an in-house MS Excel© spreadsheet program (Gerdes and Zeh, 2006, 2009). A common
Pb correction based on the interference-and background-corrected 2**Pb signal and a model Pb
composition (Stacey and Kramers, 1975) was carried out, where necessary. The necessity of the
correction was based on whether or not the corrected 2°’Pb/?*Pb lay outside the internal errors of the
measured ratios. This was the case for less than 10 % of the analyses.

Uncertainties related to the common Pb correction (e.g. 4 % uncertainty on the assumed **’Pb/
206Pb composition) were quadratically added to final uncertainty. The interference of ***Hg (mean =
129 £18 cps; counts per second) on the mass 204 was estimated using a ***Hg/**?Hg ratio of 0.2299
and the measured *?Hg. Laser-induced elemental fractionation and instrumental mass discrimination
were corrected by normalization to the reference zircon GJ-1 (Jackson et al., 2004). Prior to this
normalization, the drift in inter-elemental fractionation (Pb/U) during 30 s sample ablation was
corrected for the individual analysis.

The correction was done by applying a linear regression through all measured ratios, excluding
the outliers (+ 2 standard deviation; 2SD), and using the intercept with the y-axis as the initial ratio.
The total offset of the measured drift-corrected *Pb/***U ratio from the “true” IDTIMS value of
the analyzed GJ-1 grain was typically around 3-9 %. Reported uncertainties (26) of 2°Pb/>*8U were
propagated by the quadratic addition of the external reproducibility (2SD) obtained from the standard
zircon GJ-1 (n = 12; 2 SD ~1.3 %) during the analytical sequence (55 unknowns plus 12 GJ-1) and
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the within-run precision of each analysis (2 SE; standard error).

The external reproducibility of the 2°’Pb/?*Pb of GJ-1 was about 0.9 % (2 SD). However, as
207Pb/2%Pb uncertainty during LA-SF-ICP-MS analysis is directly dependent on 2°’Pb signal strength,
uncertainties were propagated following Gerdes and Zeh (2009). The °U was calculated from the
28U divided by 137.88 and the **’Pb/>**U uncertainty by the quadratic addition of the **Pb/***U and
the 2Pb/>*°Pb uncertainty.

Data were plotted on conventional concordia diagrams using the Isoplot software (Ludwig,
2003) to obtain the crystallization ages. Their binned frequency histograms and probability density
distributions were obtained using AgeDisplay software (Sircombe, 2004).

2.5- Age spectra

Only concordant or nearly concordant (<10 % discordant) data were considered for
interpretation of detrital zircon age. Fig. 2.3 includes all the U-Pb concordia diagrams showing the
results of LA-ICP-MS dating with 2 errors for the ellipses. The enlarged regions show the Paleozoic
and Neoproterozoic zircons. Ratios and ages (in bold) for the selected analyses are given in Tables
1-8 (Anexo I). Ages younger than 1 Ga are reported based on **Pb/?**U ratios corrected for common
Pb. Older ages are reported based on their 2**Pb-corrected 2*Pb/?’Pb isotopic ratio. Figs. 2.4 and 2.5
include all the probability and frequency diagrams made for each sample. As the samples belonging
to each sedimentary sequence do not show significant differences, they have been integrated in single
diagrams plotted for each representative lithology (plots with a light-grey background).

2.5.1- The greywackes of the Lower sequence

Samples BA-4, BA-5, BA-6 and BA-8 represent the greywackes of the Lower sequence and
have been plotted in Figs. 2.4a, b, ¢, and d. The main group of zircons has Neoproterozoic **Pb/***U
ages between 540 and 750 Ma, with the maximum density around 650 Ma. The second group includes
Paleoproterozic 2’Pb/**Pb ages ranging between 1850 and 2250 Ma. Three relative maxima can be
identified in this group. The first is around 1950 Ma, the second at 2050 Ma, and the third around
2150-2200 Ma. A widespread population of analyses with Archean ages represents the third group.
It ranges between 2500 and 3500 Ma with two relative maxima at 2700 and 2850 Ma. A few clusters
of Mesoproterozoic zircons also occur. Their ages form part of a continuous interval from 750 Ma
(Neoproterozoic) to 1250 Ma, with several analyses around 1500 and 1600 Ma, but with a maximum
abundance located between 800 and 1100 Ma.

The youngest zircon found yielded an age of 537 + 17 Ma (98 % concordance) and the
youngest population age is 566 Ma old. The oldest zircon yielded an age of 3522 + 11 Ma (101 %
concordance).

2.5.2- The quartzites of the Lower sequence

Sample BA-7 represents the quartzites of the Lower sequence and has been plotted in Fig.
2.4¢. The main group is represented by 70 analyses with Neoproterozoic *Pb/*%U ages ranging
between 551 and 993 Ma, with the maximum density around 650 Ma. The second group includes
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Fig. 2.3- U-Pb concordia diagrams showing the results of LA-ICP-MS dating of detrital zircons for all the samples. Error
ellipses represent 26 uncertainties. Phanerozoic and Neoproterozoic ages have been enlarged for clarity.
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Fig. 2.4- Frequency (bars) and probability density distribution (curves) of ages, and relative abundance of significant
age populations of detrital zircon grains of metagreywackes and quartzites from the Lower sequence. Plot (f), with a
light-grey background, represents a cumulative diagram made by merging the data from all the greywackes of the Lower
sequence. The quartzites (¢) have also been shaded. Only concordant or subconcordant analyses (<10 % discordant)
have been used for interpretation. n: number of analyses with <10 % discordance/total number of analyzed grains; conc.:
concordance.
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Fig. 2.5- Frequency (bars) and probability density distribution (curves) of ages, and relative abundance of significant
age populations of detrital zircon grains of metapelites from the Upper sequence. Plot (d), with a light-grey background,
represents a cumulative diagram made by merging the data from all the metapelites of the Upper sequence. Only
concordant or subconcordant analyses (<10 % discordant) have been used for interpretation. n: number of analyses with
<10 % discordance/total number of analyzed grains; conc.: concordance.
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58 analyses with Paleoproterozoic **’Pb/**Pb ages ranging between 1650 and 2450 Ma. Three main
sub-maxima can be identified in this group. The first is around 1930 Ma, the second between 2000
and 2050 Ma, and the third between 2150 and 2200 Ma. Only a few irregularly distributed clusters of
Mesoproterozoic and Archean ages occur. The Neo- to Mesoproterozoic input straddles the interval
between 750 and 1000 Ma.

The youngest zircon is 551 + 53 Ma old (108 % concordance) and the youngest population
age is 557 Ma. The oldest zircon yielded an age of 3137 £ 43 Ma (101 % concordance).

2.5.3- The sediments of the Upper sequence

Probability and frequency diagrams of samples BA-1, BA-9 and BA-12 appear in Figs. 2.5a,
b, and c, and all ages have been plotted together in Fig. 2.5d. The main group of zircons is represented
by the analyses with Neoproterozoic 2*Pb/>*®U ages between 500 and 750 Ma, with the maximum
density around 650 Ma. The second group includes analyses with Paleoproterozic *’Pb/?*Pb ages
between 1850 and 2200 Ma. Three different relative maxima can be identified in this group: 1950
Ma, 2050 Ma, and 2150-2200 Ma. A widespread population of analyses with Archean ages ranging
between 2500 and 3500 represents the third group. A few clusters of Neo- to Mesoproterozoic zircons
occur that complete a continuous interval from 800 Ma (Neoproterozoic) to 1250 Ma. The maximum
input ranges between 900 and 1050 Ma. A few analyses around 1400 and 1600 Ma also occur.

The youngest zircon has an age of 497 £ 22 Ma (93 % concordance) and the youngest
population age is 512 Ma. The oldest zircon is 3537 + 14 Ma old (102 % concordance).

2.6- Data integration and geological implications
2.6.1- Ages and geodynamic setting

The zircon age populations of the basal allochthonous units studied here can be easily
correlated with those of the autochthonous sequences of NW Iberia published by Ferndndez-Sudrez
etal.(2002a and b), Gutiérrez-Alonso et al. (2003), and Martinez Catalan et al. (2004c; 2008), which
suggests that the basal units are only moderately allochthonous, representing far-travelled domains
but not exotic terranes. Our data support the idea that the basal allochthonous units remained attached
to the northern margin of Gondwana during the opening of the Rheic Ocean. This would explain why
their subduction that occurred in the Late Devonian was the first Variscan deformation to affect this
part of the outermost margin of Gondwana.

Our study also places tight constraints on the age of sedimentation. Given the statistical
uncertainty of a single analysis, the youngest zircon population would represent a good approximation
of the maximum age of sedimentation. Since the Lower sequence is intruded by late Cambrian calc-
alkaline granitoids (ca. 495 Ma; Abati et al., 2010), and its youngest detrital zircon population is
566 Ma for the greywackes and 557 Ma for the quartzites, deposition is bracketed between the
Neoproterozoic and the middle Cambrian. The Lower sequence represents deposition in a tectonically
active setting, so the youngest population likely represents a good approximation of the age of
sedimentation. Given the high content of Paleoproterozoic and Archean ages in all the samples from
the Lower sequence (Figs. 2.4e and f), we suggest that the quartzites and metagreywackes were
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derived from a more cratonic source than the sediments of the Upper sequence. This input likely
reflects not only the cratonic influence of a passive margin, but also the denudation of an arc built
upon an old continental crust.

650 Ma is a common maximum for zircon age populations in sediments related to the
Avalonian-Cadomian active margin along northern Gondwana. This maximum occurs in sediments
that range in age from 545 to 570 Ma (Linnemann et al., 2004), which is consistent with the age
proposed for the greywackes. Accordingly, we propose a late Neoproterozoic age for the sediments
of the Lower sequence. They were probably laid down during the late pulses of the Avalonian-
Cadomian arc-system, either in a back arc or retroarc setting (Murphy and Nance, 1991; Fernandez-
Suarez et al., 2000; Murphy et al., 2002; Pereira et al., 2006, Linnemann et al., 2007, 2008). In this
scenario, the quartzites could represent the passive margin on the Gondwanan side of the arc (Fig.
2.6a).

The Upper sequence represents deposition that either pre-dates or is caused by the opening
of the Rheic Ocean, as constrained by ca. 497 Ma granitoids intruded into the back-arc related
ophiolite of Vila de Cruces (4renas et al., 2007b). The age of the youngest population (512 Ma)

(a) Late Neoproterozoic

Cadomian-Avalonian arc dismantlement

Passive m§’rgin? S
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N
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|| Late Neoproterozoic-Early Cambrian Quartzites
| | Late Neoproterozoic Pelites
|| Late Neoproterozoic Sandstones Lower Sequence
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| Acretted oceanic crust and sediments
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Fig. 2.6- Models for (a) the late Proterozoic and (b) middle-late Cambrian sedimentary sequences in the Iberian
periphery of Gondwana. In (a), Neoproterozoic sediments in the Basal allochthonous units represent the last stages of
Avalonian-Cadomian arc activity and its complete dismantlement in the outermost margin of the continent. Remnants
of the magmatic suite related to the Neoproterozoic arc-system can be found covered by late Neoproterozoic and early
Paleozoic sediments in the Iberian autochthon (Rodriguez Alonso et al., 2004). In (b), Cambrian sediments fill a back-arc
basin related to drifting of a new ensialic arc. Cambro-Ordovician calc-alkaline magmatism intrudes the Neoproterozoic
sediments, while roll-back of the oceanic slab forces the active arc to migrate oceanward, leaving behind synchronous
deposits in the back arc and a tail of Cambro-Ordovician calc-alkaline intrusions. Recycling of the back-arc sediments
and their Precambrian basement is expected during this process.
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and the youngest zircons (around 500 Ma) in the Upper sequence coincide with one of the two main
magmatic episodes registered in the basal and upper allochthonous units. The abundance of middle
to late Cambrian ages in this sequence (Fig. 2.5d) suggests a direct linkage with the arc-related event,
rather than the rift-related event dated as Early Ordovician (Rodriguez et al., 2007; Montero et al.,
2009a).

There is also a significant population of Avalonian-Cadomian zircons in the Upper sequence,
which is the main population in the late Neoproterozoic greywackes of the Lower sequence. Erosion
of the Cadomian arc-system would supply the same age population in both the Ediacaran and early
Paleozoic. However, recycling of the Cadomian basement can also be envisaged, since Cambro-
Ordovician magmatism is widespread in the Iberian autochthon and the Lower sequence of the basal
allochthonous units (Valverde-Vaquero and Dunning, 2000; Bea et al., 2006; Montero et al., 2007,
Diez Montes et al., 2010).

The volcanic input in the Upper sequence can be placed into an extensional context, in
which N-MORB basalts would have been incorporated during back-arc spreading (Fig. 2.6b). This
interpretation is consistent with the sedimentological record, since the volcanic rocks were emplaced
at the time of basin development and widening. This setting is considered to represent the first stage
in the evolution of the Rheic Ocean by Sanchez Martinez et al. (2009).

At the same time, flyschoid deposits with a large input of Cambrian zircons were accumulating
close to the drifting arc (Fernandez-Sudarez et al., 2003; Fuenlabrada et al., 2010). These sediments
are preserved in the upper allochthonous units of the European Variscides, and may have been located
along the more active side of the back-arc basin, attached to the arc-system. We consider them to
be the proximal facies of the Cambrian arc, whereas the Upper sequence of the basal allochthonous
units represents contemporaneous distal deposits along the Gondwanan side of the basin during
the middle to late Cambrian (Fig. 2.5b). Even if they are related to an active Cambrian setting, the
flyschoid deposits of the upper allochthonous units still include a remarkable number of cratonic
Paleoproterozoic and Archean ages, as well as the Avalonian-Cadomian signature, which points to
the ensialic character of the arc.

2.6.2- Paleogeographic constraints

No significant differences in cratonic input have been found in the sequences of the two
tectonic units. They show the same dominant age populations and even the same minor peaks in the
Paleoproterozoic input, although the latter are more pronounced in the older sediments of the Lower
sequence. Furthermore, no differences appear to exist between the age populations of the two units and
those of the NW Iberian autochthon. However, the relative proportions of early Neoproterozoic and
late Mesoproterozoic zircons (corresponding to the 750-1150 Ma interval) are different. Whereas in
the basal units they represent 2-8 % of the concordant analyses (Figs. 2.4 and 2.5), in late Ordovician,
early Silurian and early Devonian quartzites of the autochthon, they amount to 24-38 % (Martinez
Catalan et al., 2004c). Similar abundances also occur in early Ordovician quartzites and greywackes,
early Cambrian quartzites and late Neoprotezocoic sandstones (Ferndandez-Suarez et al., 2000, 2002a;
Gutiérrez-Alonso et al., 2003).

Neoproterozoic, Paleoproterozoic and Archean ages in both the basal allochthonous units
and the NW Iberian autochthon strongly suggest a West African craton provenance for most of the
zircons (Nance and Murphy, 1994; Ennih and Liégeois, 2008; Nance et al., 2008). But the middle
Neoproterozoic to Mesoproterozoic signature (750-1150 Ma) is absent in the West African craton
(Rocci et al., 1991; Boher et al., 1992; Potrel et al., 1998; Hirdes and Davis, 2002; Gueye et al.,
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2007). The two closer source areas identified
to date for the Mesoproterozoic zircons are
the couple formed by the Saharan craton and
the Arabian-Nubian shield (Loizenbauer et
al., 2001; Abdelsalam et al., 2002; Avigad et
al., 2003, 2007; de Wit et al., 2005; Be’eri-
Shlevin et al., 2009; Bea et al., 2009) in the
eastern branch of the West African craton, and
the Amazonian craton to the west (Bernasconi,
1987; Santos et al., 2000; Cordani and
Teixeira, 2007).

The early Neoproterozoic (Tonian) and
late Mesoproterozoic (Stenian; Walker and
Geissman, 2009) record in the basal units and
the autochthon shows a continuous presence
of zircon ages in the interval 750-1250 Ma
(Figs. 2.3,2.4 and 2.5). The largest population
occurs between 800 and 1100 Ma (Fig. 2.4e,
f, and 2.5d), followed by a subordinate
population between 1500 and 1650 Ma. Fig.
2.7 shows a simplified map of Gondwana at
ca. 570 Ma with the main cratonic areas (and
their characteristic isotopic ages) that may
have acted as sources of detrital zircons for
the northern Gondwana margin, according
to Linnemann et al. (2007), and the main
active zones during the late Neoproterozoic
which could control the main detritus influx,
including the Avalonian-Cadomian belt
(Nance and Murphy, 1994) and the Trans-
Brasiliano-Hoggar megasuture (Cordani and
Teixeira, 2007).

Since NW Iberia cannot be placed
far from either the West African craton or a
Mesoproterozoic source, two possibilities
arise for its paleoposition during the late
Neoproterozoic to late Cambrian. The entire
record of age populations roughly fits a
paleoposition either between the eastern West
Africancratonandthe Saharan craton/Arabian-
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Fig. 2.7- Simplified paleogeography of Gondwana and
related major peri-Gondwanan terranes at ca. 570 Ma
(modified from Nance and Murphy, 1994; Cordani and
Teixeira,2007; Linnemann et al.,2007; Ennih and Liégeois,
2008; Cordani et al., 2009). The main source areas for the
Avalonian-Cadomian active margin and Peri-Gondwanan
terranes are highlighted and include cratons and the Trans-
Brasiliano-Hoggar megasuture. The paleoposition of
the NW Iberian autochthon is located between the West
African craton and the Saharan craton, whereas the Basal
allochthonous units were probably located closer to the
West African craton. The upper allochthon in NW Iberia
reflects a dominant West African craton provenance, so it
has been placed further to the west. Numbers in the cratonic
areas summarize their main age spectra for provenance
constraints.

Nubian shield, or between West African craton and Amazonia (Friedl et al., 2000; Fernandez-Sudrez
et al., 2002b). Several arguments point to the first option, as discussed below.

Ages ranging 750-900 Ma, which represent most of the early Neoproterozoic zircons in our
samples, are absent in the Amazonian craton, but exist along its eastern rim (Santos et al., 2000;
Cordani and Teixeira, 2007), and also in the western rim of the Saharan craton (Abdelsalam et al.,
2002 and references therein). These ages can be used as a guide to place the NW Iberian autochthon,
because during that time interval, widespread magmatic and tectonic activities occurred in Amazonia
(Pimentel et al., 1997; Cordani and Teixeira, 2007 and references therein) and Africa (Caby, 2003,
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and references therein), linked to the evolution of the Pampean-Goids-Pharusian oceanic lithosphere
(Cordani et al., 2003; Kroner and Cordani, 2003). This activity included extensive calc-alkaline
magmatism corresponding to tectonomagmatic episodes of the Pan-African/Brasiliano orogenic
cycle. The 750-900 Ma ages provide tight constrains on the paleoposition of sediments deposited in
the northern margin of Gondwana, since the perigondwanan and Pan-African/Brasiliano provenances
strongly suggest a position between the West African and Saharan cratons (Fig. 2.7).

An overview of the timing and building processes in the Amazonian craton compiled by
Cordani and Teixeira (2007) and Cordani et al. (2009) provides the age spectra that can be expected
from its erosion and/or recycling. It includes, in the Rondonian-San Ignacio Province, an important
source of zircons ranging 1300-1500 Ma, either derived from magmatic or metamorphic events.
This interval is represented by extremely scarce zircon populations in our samples, which is difficult
to explain if an Amazonian provenance is considered for the paleoposition of NW Iberia during
the late Neoproterozoic, as suggested by Ferndndez-Sudarez et al. (2002b) and Nance et al. (2008).
Alternatively, potential African sources for the 1300-1500 Ma populations also exist in the Saharan
craton (Abdelsalam et al., 2002; Henry et al., 2009).

Geochemistry of late Neoproterozoic siliciclastic rocks in an area of the NW Iberian autochthon
suggests a homogeneous and recycled source, and favours a West Africa craton provenance (Ugidos
et al., 2003a). Sm-Nd data from these sediments suggest a contribution of juvenile material, much
younger than 1.1 Ga, and probably derived from pan-African orogens (650-700-900? Ma; Ugidos et
al., 2003b).

Detrital micas from Cambrian sediments in the NW Iberian autochthon include the following
populations: 550-640 Ma, c. 920-1060 Ma and 1580-1780 Ma (Gutiérrez-Alonso et al., 2005). The
550-640 Ma interval fits quite well in the Avalonian-Cadomian setting, whereas the two others fit
both the African (Saharan) and Amazonian provenance. The presence of Mesoproterozoic detrital
micas indicates the existence of rocks formed at that age that were eroded during the Cambrian.
These ages, together with detrital zircon ages and geochemical data, have been interpreted as an
evidence of a Mesoproterozoic basement occurring in the core of the Ibero-armorican arc (Gutiérrez-
Alonso et al., 2005; Murphy et al., 2008). However, such interpretation is not supported by the
inherited zircon ages of widespread Cambro-Ordovician granitoids and felsic volcanics intruded
and erupted in the Iberian autochthon, Lower Allochthon and basal units, where Mesoproterozoic
ages are statistically meaningless. In fact, the zircon ages rather suggest a magmatic source mostly
consisting of Neoproterozoic rocks (Valverde-Vaquero et al., 2005; Bea et al., 2007; Montero et al.,
2007, 2009b; Castirieiras et al., 2008a, 2008b; Diez Montes et al., 2010; Abati et al., 2010).

No late Neoproterozoic sutures or dextral mega-shear zones affecting the rim of northern
Gondwanan have been identified so far either in Iberia or the European Variscides. The models
approximating Amazonia-derived terranes to northern African domains by along-strike movements
rely only in the interpretation of Mesoproterozoic populations as derived from the Amazonian
craton.

In short, we believe that the Mesoproterozoic ages interpreted as of Amazonian derivation in
previous works are best explained by northern African sources in the light of new data in both South
America and Africa (Santos et al., 2000; Loizenbauer et al., 2001; Abdelsalam et al., 2002; Avigad
et al., 2003, 2007; de Wit et al., 2005; Cordani and Teixeira, 2007; Be eri-Shlevin et al., 2009; Bea
et al., 2009; Henry et al., 2009). The new sources support the building of the Cadomian belts by
recycling of Paleoproterozoic basement, and provide a new role for the pan-African mobile zones
involved in Gondwana assembly. For instance, the Trans-brasiliano-Hoggar megasuture occurring
along the eastern border of the West African and Amazonian cratons and the western border of the
Saharan craton (Caby, 2003; Caby and Moiné, 2003; Santos et al., 2008) could be the source of
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Neoproterozoic zircons ranging 900-530 Ma.

Assuming an African provenance, the relative proportions of Mesoproterozoic zircons in
the two sequences analyzed, compared to those of the NW Iberian autochthon suggest that the basal
allochthonous units occupied a more western position, closer to the West African craton. Conversely,
the upper allochthonous units of NW Iberia are characterized by the absence of zircon age populations
between the Ediacaran and the Paleoproterozoic (Ferndandez-Suarez et al., 2003), which suggests a
more western derivation for this exotic terrane, the zircon ages record of which appears to have been
derived almost exclusively from the West African craton (Fig. 2.7).

This model, first proposed by Gomez-Barreiro et al. (2007), does not require large-scale
strike-slip movements during the late Precambrian and early Paleozoic as proposed by Ferndndez-
Suarez et al. (2002b), because the South American source they proposed for the Mesoproterozoic
zircons has been replaced by northern African sources, and the displacements necessary to join the
upper and basal allochthonous units to NW Iberia can be explained by the widely reported dextral
transcurrence between Laurrussia and Gondwana during the Devonian and Carboniferous (Gates et
al., 1986; Rolet et al., 1994; Van Staal and de Roo, 1995; Franke and Zelazniewicz, 2002; Hatcher,
2002; Arenas et al., 2009). A dextral component of convergence has been considered responsible for
the distribution of the different peri-Gondwanan terranes along the European Variscides (Shelley and
Bossiere, 2000, 2002; Stampfli et al., 2002; Martinez Catalan et al., 2007), and may have helped to
join realms that were once in lateral continuity.

2.7- Conclusions: A starting point for deciphering Variscan tectonics in the basal units

The basal allochthonous units of the Variscan Belt in NW Iberia can be divided in two different
metasedimentary sequences: Lower and Upper sequence. They occur in thrust sheets, and differ from
each other in their metamorphic evolution, lithostratigraphy and detrital zircon populations, the latter
suggesting a younger age of deposition for the Upper sequence.

Their relative position before Variscan tectonics can be restored assuming a top-to-the-
autochthon sense of motion of Variscan thrusts. The Upper sequence can be placed in an ocean-ward
position respect to the Lower sequence.

The Lower sequence is characterized by turbiditic facies, thick greywacke horizons, and
relative proximity to the source area, probably the Neoproterozoic Avalonian-Cadomian arc. The
Upper sequence is essentially pelitic with alternations of amphibolites with N-MORB affinity, and
represents a more distal paleoenvironment in the back-arc basin of a Cambro-Ordovician volcanic
arc.

Detrital zircons from five samples of the Lower sequence and three samples of the Upper
sequence have yielded late Ediacaran and late Cambrian maximum depositional ages, respectively.
The zircon age populations show no significant differences in the cratonic input of both sequences,
although the cratonic influence is more pronounced in the Lower sequence. The age spectra are
similar to published detrital zircon ages from the NW Iberian autochthon. This fact establishes the
basal allochthonous units as the outermost recognizable pieces of Gondwanan continental crust, and
supports the idea that the early Paleozoic northern Gondwanan platform was extremely wide.

The zircon age populations of the basal units have been used to locate the paleoposition of NW
Iberia along the northern margin of Gondwana. A position to the north of the West African craton is
the most reasonable option, because (i) the sources of Mesoproterozoic ages are no longer exclusive
of the Amazonian craton according with recent data, (ii) the tracers and implications derived for the
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Amazonian basement in NW Iberia are less clear than those for African, and (iii) the 750-900 Ma age
population gives better constrains on tectono-magmatic processes affecting its eastern rim and the
western rim of the Saharan craton than a South American source for the early Neoproterozoic zircons.
This correlation does not require large-scale along-strike movements during the late Neoproterozoic
to late Cambrian at the periphery of northern Gondwana, and gives a still poorly understood role to
other pan-African sutures in the European Variscan terranes. A widely accepted dextral component
of convergence between Laurussia and Gondwana during the closure of the Rheic Ocean may have
joined realms that were once in lateral continuity and showed small differences in their provenance
along the northern margin of Gondwana.

The sedimentological features of the two sequences described, their age and regional
correlations and the timing of magmatic events, have been integrated into a geodynamic model linked
to the long-lived history of Neoproterozoic and Cambro-Ordovician subduction beneath northern
Gondwana. The model involves an Avalonian-Cadomian active margin during the late Ediacaran,
and a new arc that developed during the middle to late Cambrian (the upper units of NW Iberia)
with a back-arc basin between it and the newly formed passive margin of Gondwana. Sea floor
spreading in the back arc gave birth to the Rheic Ocean around the Cambrian-Ordovician boundary
and configured the general paleogeographic disposition of terranes involved in the Rheic suture.
The relative position between the different domains shown in Fig. 2.8 is assumed, and considered
as a starting point for deciphering the Variscan thrust tectonics and its evolution in NW Iberia, from
subduction to the late stages of orogenic collapse.
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Fig. 2.8- Simplified model of the Rheic Ocean’s birth around the Cambrian-Ordovician boundary showing the
paleogeographic disposition of terranes and sedimentary sequences involved in the Rheic suture (below), and their relative
position in the top-to-the-Gondwanan-autochthon nappe-stacking that characterizes Variscan tectonics (above). The
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Unidades cartogrdficas: descripcién macroscdpica

3.- UNIDADES CARTOGRAFICAS: DESCRIPCION MACROSCOPICA

Un trabajo de geologia estructural apoyado en la elaboracion de una cartografia requiere la
definicién de unidades que reflejen la distribucion bidimensional de las principales caracteristicas
litologicas, estratigraficas y/o metamorficas del area estudiada. La incorporacion de datos de
caracter estructural, tales como orientaciones de foliacion, lineacion, ejes de pliegues, superficies de
estratificacion y superficies de contacto, permiten transformar la vision 2D en una vision 3D, la cual
habra de ser interpretada con técnicas geométricas para caracterizar las estructuras geoldgicas.

El conocimiento de la cronologia absoluta de los litotipos seria muy Util, ya que podria
utilizarse en las unidades de origen sedimentario para establecer la posiciéon normal o invertida de
la serie. Aunque no disponemos de tales datos, los datos de edad descritos en el Cap. 2 permiten
diferenciar dos secuencias sedimentarias y su cronologia relativa.

La petrologia, ignea y metamorfica, es otra poderosa herramienta de diferenciacion. Por
ejemplo, los ortogneises presentes en las secuencias permiten agrupar todos los metasedimentos
intruidos por ellos dentro de la misma unidad cartografica. Asi se ha hecho para las metagrauvacas,
paragneises y esquistos con albita, niveles calcosilicatados y ampelitas de la Secuencia Inferior, al
considerar a esta unidad como el encajante sedimentario de los granitoides prevariscos intercalados
en ella. Los términos sedimentarios de la Secuencia Superior, muestran rasgos metamorficos y
sedimentoldgicos distintivos. Su individualizacién en la UMT esté facilitada por un nivel cartografico
guia, las Anfibolitas de Cambre.

La Secuencia Inferior incluye cuerpos bésicos de tamafio variable, que pueden utilizarse
en algunos casos como niveles guia. Solo se han representado aquellos con entidad cartografica
suficiente o en su caso, zonas con relativa abundancia en ellos.

Para el resto de unidades ortoderivadas se ha adoptado la subdivision de Rodriguez Aller (2005),
que establece criterios petrograficos y geoquimicos, a la vez compatibles con datos geocronolégicos
independientes (Priem et al., 1966; Van Calsteren et al., 1979; Garcia Garzon et al., 1981; Montero
et al., 1998; Santos Zalduegui et al., 1995; Rodriguez et al., 2003; Abati et al., 2010; Montero et al.,
2009a).

Rodriguez Aller (2005) encuentra dos asociaciones magmaticas claramente diferenciadas
dentro de las litologias félsicas ortoderivadas: una asociacion alcalina y otra calcoalcalina
(subalcalina). Dentro de la primera el autor distingue “Ortogneises peralcalinos” y “Ortogneises
alcalinos con anfibol”, y en la segunda diferencia “Gneises graniticos”, “Metagranodioritas y Gneises
granodioriticos” y “Ortogneises eclogiticos”. Esos nombres, y los empleados por Floor (1966) y
Arps (1970) seran los usados aqui, por basarse en criterios puramente geoldgicos y no en aspectos
toponimicos.

Las unidades cartografiadas refuerzan la vision del conjunto de las unidades basales como
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pertenecientes a un dominio geodinamico comun, en el que el magmatismo responde a procesos que
operaron a una escala regional. También facilitan la integracion estructural, al proveer niveles guia
regionales que tan utiles resultan para establecer la estructura. Su uso estd avalado por los resultados
obtenidos en las unidades de Lalin y Forcarei, donde a partir de niveles guia relativos como las
Cuarcitas de Portela, las Anfibolitas de Xesta y los diferentes cuerpos de gneises graniticos se dedujo
la existencia de pliegues tumbados de escala regional (Martinez Catalan et al., 1996).

Dentro de cada unidad se ha llevado a cabo ademas una distincion entre tectofacies mas y
menos deformadas, generandose asi una serie de subunidades con sentido puramente tectonico.

En el autoctono relativo de la UMT se han diferenciado unidades metasedimentarias con
distinto grado metamorfico y ortogneises glandulares (Ortogneises de San Adrian). La cartografia
no distingue niveles estratigraficos ni dominios geotectdnicos, pero tales aspectos seran discutidos
en capitulos posteriores, al analizar las relaciones estructurales entre la UMT y los dominios
adyacentes.

Finalmente se han cartografiado los principales grupos de granitoides variscos. Su
diferenciacion se ha basado en criterios composicionales y geoquimicos aportados en anteriores
trabajos, criterios geocronoldgicos absolutos y relativos y criterios de caracter estructural.

Las unidades cartografiadas se muestran en la leyenda de los mapas del Anexo 2, elaborada
de un modo grafico que sintetiza los criterios de agrupacion usados. A continuacion se detallan las
caracteristicas macroscopicas mas representativas de cada una, a la vez que se indica su significado
geologico en la evolucion prevarisca.

Enel Cap. 2, el término “Secuencia” pretende poner de relieve las connotaciones estratigraficas
de la subdivision efectuada en las unidades basales. A partir de este momento, y para realzar las
implicaciones tectonicas, se utilizard una terminologia de Lamina Inferior o Superior en referencia
a las series sedimentarias correspondientes a las Secuencias Inferior y Superior respectivamente, y a
las rocas igneas asociadas.

3.1- Metasedimentos de la Unidad de Malpica-Tui

Se trata de una serie eminentemente terrigena, cuya litologia mas representativa son los
esquistos y paragneises con porfiroblastos de albita. Localmente aparecen intercalados con niveles
esquistosos, niveles grafitosos ricos en materia organica (Lam. 3.1a) y niveles calcosilicatados
(Lam. 3.1b), que deben representar delgados estratos de naturaleza margosa. Las zonas con menor
deformacion finita permiten observar rasgos sedimentologicos originales. El mejor ejemplo lo
constituyen los afloramientos en la ensenada de Xareira, al E de Malpica de Bergantifios.

Se han distinguido dos unidades en la Lamina Inferior, una formada por los esquistos y
esquistos y paragneises albiticos, y otra formada por metagrauvacas, las cuales deben representar el
protolito original de los esquistos y paragneises albiticos como se discutira mas adelante. A estas dos
hay que anadir una tercera compuesta por los metasedimentos de la Lamina Superior.

Todas las unidades presentan un bandeado composicional, tanto en los elementos poco o nada
deformados (Lam. 3.1c) como en los mas deformados, lo que permite asumir que se trata de una
caracteristica primaria que puede indicar la orientacion del bandeado sedimentario (S). A menudo,
S, s paralelo a la foliacion tectonica principal, pero en ocasiones es oblicuo a ella (Lams. 3.1by d),
y produce una lineacion de interseccion. La identificacion del tipo de foliacion y la relacion angular
entre ésta y el bandeado composicional han sido utilizadas como indicadores estructurales para las
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fases de deformacion.

Lamina 3.1- Metasedimentos de la Lamina Inferior. (a) Alternancias de metagrauvacas, esquistos y ampelitas con
crenulacion vertical. La alternancia representa el bandeado sedimentario. (b) Niveles calcosilicatados en los esquistos
con albita. El bandeado sedimentario (linea verde, N160°/20°E) es oblicuo a la foliacion principal (linea roja discontinua,
NO0°30°E). Su interseccion es N28°/15°N (eje del plegamiento recumbente en el entorno de la ciudad de Vigo). (c)
Metagrauvacas ricas en clastos de feldespato. Las superficies de estratificacion originales estan marcadas por secuencias
decimétricas con bases erosivas y gradaciones normales. A la izquierda, detalle de dos bases erosivas sucesivas marcadas
por facies de grano grueso, que se apoyan sobre una facies laminada. La superior desarrolla una gradacion normal. (d)
Alternancia de niveles peliticos y niveles grauvaquicos en los sectores con mayor deformacion. La foliacion (1apiz) es
oblicua al bandeado composicional. (e) Boudins de metabasitas incluidos en las metagrauvacas. Los limites de las rocas
basicas (lineas rojas discontinuas) delinean un patron de interferencia en gancho de pliegues tumbados replegados por
pliegues abiertos verticales. El boudinage parece desarrollado antes del plegamiento recumbente. (f) Pliegues isoclinales
que doblan los bancos de areniscas y a las intercalaciones peliticas en los sectores con menor deformacion finita. Superficie
de afloramiento horizontal. Ensenada de Xareira.
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3.1.1- Metagrauvacas de la Lamina Inferior

La principal caracteristica de las metagrauvacas de la ensenada de Xareira es la posibilidad
de reconocer las estructuras sedimentarias, gracias a la ausencia de foliacion tectonica penetrativa.
Alli, la serie sedimentaria incluye también niveles calcosilicatados y lentes de metabasitas (Lam.
3.1e), y fue alli donde Fombella Blanco (1984) encontré palinomorfos preservados dentro de niveles
ampeliticos intercalados.

Lapresenciade granoclasificaciones (Lam. 3.1c), bases erosivas (Lam. 3.1¢) y estratificaciones
cruzadas permiten establecer la polaridad de esta serie de forma puntual, pero el replegamiento
(Lam. 3.1f) dificulta establecer la posicion estructural del afloramiento. Esta fase genera una intensa
crenulacion de los niveles peliticos decimétricos que alternan con los bancos areniscosos (Lam.
3.2a).

Aparentemente la serie en Xareira se encuentra en posicidon normal, aunque pueden
reconocerse igualmente criterios invertidos en diferentes tramos. En todo caso los criterios de
polaridad estratigrafica son coherentes con la existencia de pliegues recumbentes posteriormente
verticalizados.

Aunque han preservado localmente su estructuracion sedimentaria, algunos niveles dentro de
ellas muestran una evolucion metamorfica comparable a la del resto de metasedimentos de la UMT.
Destacan por ejemplo la recristalizacion de su matriz arcillosa a micas, a veces acompafiadas de
granate, y el crecimiento de porfiroblastos de albita entre clastos angulosos de origen probablemente
sedimentario (Lam. 3.2b).

Todas las observaciones realizadas en la ensenada de Xareira se hacen extensibles al resto de
afloramientos de la unidad de Metagrauvacas, la cual se caracteriza por presentar menor deformacion
que el resto de litotipos paraderivados, en los cuales el desarrollo de una foliacion tectonica esta
generalizado.

3.1.2- Esquistos y paragneises con porfiroblastos de plagioclasa de la Lamina Inferior

Esta unidad estd compuesta por esquistos, esquistos con plagioclasa, paragneises con
plagioclasa, paragneises con silicatos de aluminio, niveles calcosilicatados y niveles grafitosos.
Lo que distingue los tres primeros términos es la abundancia de porfiroblastos de plagioclasa. En
el primer término son escasos (Lam. 3.2¢), en el segundo existe una proporcion importante y en
el tercero, su abundancia condiciona la estructuracion de tal modo que la foliacion tectdnica se
reconoce como una alternancia de bandas micaceas y cuarzofeldespaticas, confiriendo a este litotipo
el aspecto de un gneis (Lam. 3.1d). Esta gradacion debe reflejar una gradacion composicional en
origen. Asi, los esquistos y los niveles grafitosos deben corresponder con los términos peliticos y ricos
en materia organica respectivamente, los esquistos con plagioclasa con sedimentos semipeliticos y
los paragneises con plagioclasa con los mas arenosos.

Una vez establecidas las caracteristicas generales y atendiendo a la existencia de niveles
calcosilicatados y rocas basicas, nos encontramos ante una unidad litoestratigraficamente comparable
a las Metagrauvacas. La diferencia es netamente estructural, y basada en la intensidad de la
deformacion, ya que desde un punto de vista composicional ambas representan diferentes tectofacies
de una misma secuencia sedimentaria. Esta correlacién basada en aspectos de campo se ve refrendada
por el andlisis de poblaciones de edad de circones detriticos (Cap. 2).
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En los esquistos y paragneises se reconoce una foliacion penetrativa, generalmente un
bandeado tectonico, definido por la orientacion de cuarzo, plagioclasa (albita?), mica blanca y
biotita, con granate y minerales opacos como fases minoritarias. La abundancia del granate guarda
relacion directa con el menor contenido en plagioclasa, pues las facies mas peliticas desarrollan
mejor la mineralogia indice metamorfica. Existen variedades que incluyen aluminosilicatos tales
como andalucita, cordierita y sillimanita, con texturas poiquiloblésticas.

Lamina 3.2- Metasedimentos de la Lamina Inferior. (a) Microcrenulacion de los niveles peliticos en las zonas de
charnela de los pliegues isoclinales que doblan a los bancos de areniscas. (b) Metagrauvacas débilmente foliadas con
porfidoblastos de albita que incluyen clorita, mica blanca (esta foto) y granate. Notese la morfologia irregular de los
clastos de cuarzo y feldespato. La matriz pelitica esta recristalizada a un agregado de biotita (;estilpnomelana?) y cuarzo.
La recristalizacion también afecta a los bordes de los clastos sedimentarios. (¢) Esquistos con cantidades menores de
plagioclasa. (d) Pliegues de plano axial vertical y ejes subhorizontales en bancos de metagrauvacas que preservan
un bandeado ritmico sedimentario de ambientes turbiditicos. (¢) Crenulacion de plano axial de pliegues verticales y
ejes subhorizontales en esquistos con albita. La banda clara es una vena de cuarzo y turmalina oblicua a un bandeado
tectonico previo, también plegado. (f) Lineacion de crenulacion en esquistos albiticos, definida por ribbons de cuarzo de
una fabrica tectonica extensional. La lineacion de estiramiento extensional y la de crenulacion han sido acentuadas por
el cizallamiento simple de la tectonica transcurrente.
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Son comunes las foliaciones de crenulacion subverticales, con bajos angulos de cabeceo
de sus ejes. La foliacion varia desde estadios incipientes (Lam. 3.2d) a avanzados en los que
apenas se reconoce una crenulacion fosil entre un bandeado tecténico neoformado (Lam. 3.2¢). La
fuerte lineacion de crenulacion (Lam. 3.2f) destaca frente a la débil lineacion que caracteriza a los
metasedimentos no crenulados, y confiere un aspecto marcadamente linear a la roca que sirve como
elemento de identificacion de los dominios microplegados.

Se han encontrado ademas crenulaciones que afectan a un bandeado tecténico previo (Lam.
3.3a). Esta crenulacion, generalmente de bajo buzamiento, va asociada a pliegues de ejes poco
inclinados. El bandeado composicional también esta doblado por el mismo tipo de pliegues, y estos a
su vez lo estan por los pliegues de plano axial subvertical, lo que permite la cronologia relativa entre
ambos sistemas de pliegues (Lam. 3.3b).

Localmente se han observado crenulaciones subhorizontales que doblan suavemente a
la foliacion principal, y que aparecen en relacion con fracturas tardias. Superpuestas a todas las
microestructuras se reconocen de forma local bandas de cizalla C’ subverticales (Lam. 3.3c¢).

3.1.3- Anfibolitas de la Lamina Superior

Dado que estan interestratificadas con metasedimentos (Lam. 3.3d), se describen conjuntamente
con el resto de litologias paraderivadas. En la UMT, las anfibolitas definen un nivel estratiforme
continuo en la base de la Lamina Superior, denominado Unidad de Anfibolitas de Cambre. Su espesor
oscila de entre 10 y 150 metros, y sus intercalaciones con metasedimentos son mas abundantes en
los niveles superiores de esta unidad, aunque también ocurren en los niveles medios y superiores de
toda la Lamina Superior. Los contactos entre ambas litologias son graduales a pequena escala y en
ocasiones son ligeramente alabeados (Lam. 3.3¢).

Las Anfibolitas de Cambre no afloran en el borde NO del Complejo de Ordenes, aunque existe
algun cuerpo lenticular de longitud y espesor comparables, las Anfibolitas de Xesta (Marquinez Garcia,
1984), que podria servir como referente litoestratigrafico de correlacion. Una comparacion con un
equivalente en Europa, los esquistos y metabasitas de la Isla de Groix, sugiere que las rocas basicas
representan cuerpos de tamafio variable interestratificados en una serie pelitica. Las metabasitas
podrian representar episodios volcanicos interestratificados o cuerpos intrusivos estratiformes.

Las anfibolitas incluyen diferentes litotipos derivados de un mismo protolito, basaltos
subalcalinos con afinidad de dorsal (Rodriguez Aller, 2005). Se pueden reconocer en la UMT
anfibolitas con granate y pseudomorfos de lawsonita (Lam. 3.3f), esquistos verdes con granate (Lams.
3.4ay 3.4b) y esquistos verdes con porfiroblastos de albita (Lams. 3.4a y 3.4b), con una foliacién que
puede estar afectada por una crenulacion subvertical con bajos angulos de cabeceo de sus ejes (Lam.
3.4a). El contacto basal de las Anfibolitas de Cambre con el resto de las litologias contempladas en
esta memoria es neto y de caracter mecanico (Lam. 3.4c¢) y lleva asociado un incremento progresivo
de la deformacion, especialmente en los gneises infrayacentes. Entre ambos dominios existe una
banda milonitica a ultramilonitica de espesor decimétrico a métrico (Lam. 3.4d).

Los afloramientos tienen una coloracion que oscila entre verde oscura (anfibolitas) y
tonalidades algo mas claras (esquistos verdes). Existen niveles de espesor variable ricos en epidota
y albita, de colores mas claros que el resto de litologias. Los pseudomorfos de lawsonita, y los
porfiroblastos de granate y albita ocasionalmente se alinean en los planos de foliacion (Lam. 3.3f).

La distribucion de la deformacion es heterogénea, con tramos miloniticos en contacto con los
gneises de muro y bandas de deformacion distribuidas irregularmente por toda la unidad, aunque mas
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frecuentes en los tramos basales y en los superiores. Son bandas con estructura filonitica, abundantes
segregados de cuarzo con morfologia tabular o sigmoidal, y en las que la mineralogia indice tiene
menor tamafio de grano o ha desaparecido. En los tramos superiores, estas bandas se transforman
en dominios de cizallas extensionales C’ desarrollados sobre una foliacion penetrativa también de
caracter extensional (Lam. 3.4b). Pueden llegar a preservarse pequenos pliegues tumbados, de los
que solo se observan fragmentos dispersos y sin conexion.

Lamina 3.3- (a) Micropliegues recumbentes en cuarzoesquistos con desarrollo incipiente de una foliacion de plano
axial con albita (S;). Los microlitones cuarzosos representan una fabrica previa a S». (b) Mesopliegues recumbentes
(C,) definidos por el bandeado sedimentario en las metagrauvacas, que interfieren con pliegues abiertos de plano axial
subvertical (C3). La foliacion principal es de plano axial de los pliegues C,. Costa O de Malpica de Bergantifios. (c) Vista
perpendicular al plano XZ de las bandas extensionales C’ dextras (Cs 1) en el borde O de la UMT (lineas verdes), que
deforman el trazado de los flancos y zonas de charnela de pliegues subverticales Cs | (lineas rojas). (d) Intercalaciones
de micaesquistos en las Anfibolitas de Cambre al O de la Playa de San Miro. (e) Contactos litologicos irregulares entre
anfibolitas y micaesquistos de la Ldmina Superior, que incluyen una lente cuarcitica. Se sefiala la lineacion de estiramiento
(Lo). (f) Anfibolitas con granate y pseudomorfos de lawsonita con una lineacion grosera (lineas rojas) definida por la
orientacion estadistica de bandas ricas en granate, los prismas de pseudomorfos de lawsonita y la matriz anfibolitica.
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Lamina 3.4- Micaesquistos y anfibolitas de la Lamina Superior. (a) Alternancias de esquistos verdes con granate y
lentes de esquistos con albita plegadas por pliegues verticales (C3). Obsérvese la crenulacion en la zona de charnela.
(b) Multiple generacion de bandas extensionales C’ en facies de esquistos verdes (Sg) en las anfibolitas. Las bandas
aumentan progresivamente su oblicuidad respecto de las formadas anteriormente. La foliacion principal también es un
bandeado C’ penetrativo. En conjunto definen una cinematica de techo al NNO. (c¢) Contacto entre las Anfibolitas de
Cambre y los Ortogneises graniticos miloniticos definido por una banda ultramilonitica oblicua a la foliacion principal
de los ortogneises. Obsérvense las bandas extensionales de alto y bajo angulo en el bloque de techo (lineas verdes), y
el cabalgamiento tardio nucleado dentro de la banda de alta deformacién (linea amarilla). O de la Playa de Rias. (d)
Detalle de la ultramilonita en el contacto entre las Anfibolitas de Cambre y los Ortogneises graniticos con lentes de
retroeclogitas, afectada por pliegues tumbados sintéticos con el movimiento del cabalgamiento tardio dentro de la banda
de deformacion milonitica. (¢) Pliegues recumbentes vergentes al SE en esquistos con granate y sin biotita en la base de
los Esquistos de Cean. Obsérvese la interferencia entre dos generaciones de pliegues tumbados. Las lineas rojas dibujan
algunas charnelas de la primera generacion. (f) Bandeado composicional en los micaesquistos definido por la alternancia
de niveles ricos en plagioclasa albitica.

Enbasealasobservaciones, la consideracion de los cuerpos basicos como niveles originalmente
estratiformes es dudosa. La intensa deformacion acumulada permite asumir también una morfologia
plutdnica (grabos), fuertemente modificada por un intenso cizallamiento sobreimpuesto.
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3.1.4- Micaesquistos de la Lamina Superior

Se encuentran en el extremo N de la UMT, en la posicion estructural mas alta reconocible dentro
de ella, y ocupando el nucleo del sinforme de Pazos por encima de las Anfibolitas de Cambre (4lonso
v Gonzalez, 1982). Esta serie se ha denominado clésicamente como Serie de Cean-Razo (Ortega,
1980) o Esquistos de Cean. En el Complejo de Ordenes, aparecen sobre los ortogneises graniticos que
trazan el patron estructural de la Unidad de Santiago y han sido denominados recientemente Unidad
de Lamas de Abad (Gomez-Barreiro et al., en prensa). Alli, las unidades suprayacentes cambian de
N a S, pasando de ser las unidades ofioliticas (Unidad de Bazar) en el N, a la Unidad de Agualada, y
después, de nuevo las unidades ofioliticas hacia el S.

Se trata de micaesquistos de color grisaceo a gris-azulado cuyo contenido en material carbonoso
aumenta hacia techo a la vez que disminuye la proporcion y espesor de niveles metagrauvaquicos.
Ocasionalmente también existen niveles de metacherts (Rodriguez Aller, 2005), pequeias lentes
cuarciticas (Lams. 3.3e) y niveles de carbonatos.

En el sinforme de Pazos se reconoce una zonaciéon metamorfica normal concentrada en
pocas decenas de metros (Rodriguez Aller, 2005; Lopez Carmona, 2007), que ha sido cartografiada
durante este estudio. Estd definida de abajo a arriba por tramos basales de esquistos con granate y
sin biotita (Lam. 3.4e), esquistos con granate y biotita, esquistos con albita distribuidos por todos
los niveles inferiores (Lam. 3.4f), y el tramo superior de esquistos sin granate ni biotita y abundante
material carbonoso (Lam. 3.5a). Todos los esquistos contienen cuarzo y mica blanca en la foliacion
principal.

El tramo superior se encuentra separado por una banda filonitica de espesor variable,
desarrollada principalmente sobre los esquistos sin granate ni biotita, aunque a veces afecta a las
variedades con biotita, y con abundantes ribbons y segregados lenticulares de cuarzo (Lam. 3.5b).
Los tramos y la banda filonitica han sido distinguidas en la cartografia adjunta. La primera conclusion
es que ambas delinean perfectamente el trazado cartografico del sinforme de Pazos, y por lo tanto su
desarrollo es anterior al plegamiento de plano axial subvertical y cabeceo hacia el N que lo configura.
Esta interpretacion se ve refrendada por el analisis sistematico de las crenulaciones relacionadas con
la configuracion actual del sinforme, las cuales también se desarrollan sobre la foliacion filonitica
(Lam. 3.5¢).

En el Complejo de Ordenes afloran los esquistos con granate y sin biotita en la base, esquistos
con albita, esquistos con granate y biotita hacia el techo y esquistos con estaurolita en los tramos
superiores. Por lo tanto faltan los tramos superiores de bajo grado definidos por la banda filonitica y
los esquistos sin granate ni biotita que caracterizan a la serie completa definida en la UMT, los cuales
han sido reemplazados por esquistos con estaurolita.

Laisograda de la estaurolita a techo de esta serie, junto con la proximidad de las isogradas de la
biotita y cloritoide, evidencian un gradiente metamorfico invertido generado durante la transferencia
de calor asociada a la superposicion de una lamina mantélica durante la exhumacion de las unidades
basales (Arenas et al., 1995). La ausencia de esquistos con estaurolita en la UMT, donde no se ha
reconocido un gradiente metamorfico inverso comparable, sugiere una mayor distancia vertical con
respecto de este imbricado mantélico.

Las microestructuras mas frecuentes de los micaesquistos son una esquistosidad y una
crenulacion asociada a pliegues de plano axial subvertical y ejes subhorizontales (Lam. 3.5¢), asi
como el desarrollo generalizado de bandas C’ (Lam. 3.5d), que en la mayoria de los casos conforman
la foliacion principal. Afectando a todas esas microestructuras existen crenulaciones tardias
asociadas espacialmente a fracturas (Lam. 3.5b), como las que afectan a los esquistos y paragneises
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Lamina 3.5- Micaesquistos de la Lamina Superior. (a) Esquistos sin granate ni biotita ricos en materia organica y con
bandas C’ (Sg). (b) Filonita en esquistos sin granate ni biotita afectada por una fracturacion tardia de bajo angulo que
brechifica localmente los esquistos y genera una crenulacion subhorizontal (lineas rojas). (c) Filonita en esquistos sin
granate ni biotita plegada por pliegues subverticales Cs. (d) Diferentes generaciones de bandas extensionales C’ (Sg) en
los esquistos con una cinematica de techo al NNO. (e) Lineacion de estiramiento extensional en los esquistos marcada
por cintas de cuarzo y la orientacion preferente de mica blanca. (f) Cuarcitas intercaladas entre esquistos albiticos y
micaesquistos con granate y biotita.

con plagioclasa. Ademas, es posible identificar al menos dos generaciones de pliegues tumbados,
mejor preservadas entre las bandas extensionales C’. La segunda generacion esta definida tanto por
un bandeado tectonico de niveles cuarzosos y niveles micaceos como por el bandeado sedimentario,
y la primera Unicamente es reconocible con el bandeado sedimentario y desarrolla pliegues mas
apretados (Lam. 3.4e). El bandeado tectonico plegado probablemente se form¢ durante la primera
generacion. No obstante, la foliacion principal es de plano axial de la segunda generacion, y con
frecuencia su vergencia es opuesta al sentido de movimiento de las bandas extensionales entre las
que ambos se preservan.
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En los segregados y ribbons de cuarzo puede observarse una lineacion de estiramiento, asi
como una orientacion preferente de micas en los planos de foliacion (Lam. 3.5¢).

Los esquistos con albita muestran a veces un bandeado composicional comparable al de las
series grauvaquicas de la Lamina Inferior (Lam. 3.4f), que es paralelo a los niveles cuarciticos (Lam.
3.5%), lo que apoya su interpretacion como un bandeado sedimentario original.

3.2- Ortogneises calcoalcalinos

Incluyen todos los metagranitoides con una signatura geoquimica calcoalcalina, de acuerdo
con la clasificacion propuesta por Rodriguez Aller (2005). Todos los ortogneises calcoalcalinos
incluyen cuerpos lenticulares de metabasitas (boudins) con limites subparalelos a la foliacion
tectonica principal (Lam. 3.6a).

Petrografica y estructuralmente se puede reconocer una amplia variedad de ortogneises:
metagranodioritas, ortogneises glandulares con biotita, ortogneises con biotita, ortogneises félsicos
con mica blanca y biotita, ortogneises félsicos con mica blanca, y ortogneises eclogiticos. A este
grupo pueden anadirse mas variedades, s6lo distinguibles mediante un analisis petrografico detallado
(Rodriguez Aller, 2005).

Enclaves sedimentarios, igneos microgranudos y venas inyectadas contribuyen con su
presencia a la consideracion de la existencia de una evolucidon magmatica pre-varisca compleja para
esta variedad de ortogneises.

Estudios petrograficos previos indican que se trata en origen de granodioritas, granitos de
feldespato alcalino con biotita y tonalitas. La cartografia elaborada en este trabajo se fundament6 en
parte en la distincion de estos términos. La densidad del muestreo asi como los datos disponibles de
anteriores trabajos permiten delinear los contactos entre estos protolitos.

Son rocas intrusivas, y aunque su orden de intrusion no ha podido establecerse a partir de
observaciones de campo, la nueva cartografia aporta cierta luz sobre este tema. Observaciones
puestas de manifiesto por Rodriguez Aller (2005), asi como sus datos geoquimicos, sugieren
relaciones cogenéticas complejas para los granitoides de la asociacion calcoalcalina: “En resumen,
la asociacion calcoalcalina es el resultado de un complejo proceso de mezcla en el que se puede
reconocer la participacion de tres tipos de magmas: un magma granitico rico en K, un magma
basico subalcalino y un magma alcalino de composicion variable, que interacciona con los fundidos
calcoalcalinos como fundidos graniticos, monzoniticos y, probablemente, basalticos”. Es decir, la
interpretacion petrogenética también aconseja integrar la asociacion calcoalcalina en un mismo
conjunto heterogéneo en el que se pueden diferenciar tres litotipos fundamentales.

A su variedad petrografica hay que sumar la variedad en términos microestructurales, igual
que para las rocas de origen sedimentario. Se pueden reconocer desde facies que exhiben una
textura ignea preservada (Lam. 3.6b), a términos miloniticos y ultramiloniticos (Lam. 3.6¢). Por
ello, se ha realizado una cartografia de tectofacies basada en la intensidad de la deformacion finita,
diferenciando entre términos menos deformados y términos miloniticos. Pero la inmensa mayoria
de los litotipos citados tienen un bandeado gnéisico bien desarrollado, incluso en los litotipos no
englobados dentro de las variedades miloniticas. Por otra parte, existen milonitas ligadas a diferentes
eventos tectonometamorficos, y por lo tanto es necesario identificar y distinguir las de caracter tardio
(no integradas en las subunidades miloniticas) de las previas.

En conclusion, los litotipos de afinidad calcoalcalina quedan subdivididos en tres unidades
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cartograficas: ortogneises graniticos, ortogneises granodioriticos y ortogneises eclogiticos
(metatonalitas). A su vez, se han representado cartograficamente los términos miloniticos de las dos
primeras.

Lamina 3.6- (a) Boudins de metabasitas incluidos en ortogneises graniticos. La cinematica de la fabrica principal y
de boudinage sigmoidal (S;) es techo al SE. Campus de la Universidad de Vigo. (b) Microestructura ignea original
poco deformada en metagranodioritas. (c) Aspecto de campo de los ortogneises graniticos miloniticos en el margen
del embalse de Fervenza. La fabrica es un bandeado gnéisico (S;) que resulta de la suma de una fabrica de plano
axial y una foliacion milonitica previa. (d) Bandeado gnéisico (S;) de los ortogneises graniticos glandulares. Destaca
el alto contenido en cintas de cuarzo. Los porfiroclastos de feldespato desarrollan morfologias sigmoidales, sombras
de presion asimétricas y estructuras o incipientes. Localmente se desarrollan microbandas C’ antitéticas. (¢) Lineacion
de estiramiento en ortogneises graniticos marcada por la orientacion de las cintas de cuarzo, el estiramiento de los
porfiroclastos de feldespato y agregados melanocraticos.
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3.2.1- Ortogneises graniticos

Esta unidad estd formada por metagranitos de feldespato alcalino con biotita, ortogneises
graniticos glandulares con biotita, ortogneises graniticos con biotita, ortogneises félsicos con
mica blanca y biotita y ortogneises félsicos con mica blanca. El orden refleja el grado creciente de
deformacion finita y una reduccion progresiva del tamafio de grano.

Se han separado dos grupos de tectofacies, los Ortogneises graniticos, que engloban las facies
relativamente menos deformadas como metagranitos, ortogneises glandulares, ortogneises graniticos
con biotita y ortogneises biotiticos con cantidades menores de mica blanca, y los Ortogneises
graniticos miloniticos, que incluyen los ortogneises félsicos con mica blanca y cantidades menores
de biotita y ortogneises félsicos sin biotita.

Se caracterizan por la abundancia de feldespato potésico, frecuentemente en glandulas de
tamafio variable. Le siguen en abundancia el cuarzo y bajos contenidos en plagioclasa y biotita. La
coloracion es de tonos blanquecinos a ocres, que cambian a tonalidades crema a rosadas en funcion
de la alteracion y abundancia de feldespato potésico.

Existen facies con un anfibol verde, hornbléndico, siempre minoritario en los sectores
centrales y meridionales de la UMT.

Los términos miloniticos tienen una menor proporcion de mica blanca respecto a las facies
miloniticas de otros ortogneises, y suelen preservar glandulas de feldespato potésico, aunque sean
milimétricas, lo que los diferencia de los paragneises.

Los Ortogneises graniticos exhiben una foliacion tectonica (Lam. 3.6d) que contornea
porfiroclastos de feldespato potasico, en la cual la biotita domina frente a mica blanca, y que se
acompafa de una lineacion de estiramiento (Lam. 3.6¢). Los porfiroclastos sugieren una textura
porfidica original del protolito igneo.

El bandeado gnéisico esta definido por bandas cuarzofeldespaticas con un espesor que alcanza
el medio centimetro, alternantes con bandas micdceas melanocraticas de espesor milimétrico. La
continuidad lateral de las ultimas es pequena, y suelen ser lenticulares.

El tamafio de grano oscila entre los diferentes litotipos. El aumento del porcentaje de mica
blanca frente a la biotita y la desaparicién de porfiroclastos de tipo augen van acompafiados de un
menor tamafo de grano y de un mayor numero de bandas tabulares de cuarzo.

El bandeado gnéisico principal coexiste a veces con una fuerte crenulacion de una fabrica
gnéisica anterior, que lleva asociada una lineacion de crenulacion, caracterizada por presentar bajos
buzamientos de los planos axiales. Este tipo de crenulacion evoluciona hacia el desarrollo de la
foliacion tectonica principal (Lam. 3.7a). Pero existe un segundo tipo de crenulacién, de plano axial
subvertical o inclinado hacia el O, que también genera una lineacion muy penetrativa que a penas
permite observar la estructura planar de los gneises. Esta lineacion de crenulacion, ha sido estirada
en algunos sectores por el cizallamiento de la tectonica transcurrente tardia (Lam. 3.7b), con la cual
mantiene una clara asociacion espacial.

Se han encontrado algunos cuerpos pequefios de ortogneises cuyos limites dibujan pliegues
recumbentes para los que el bandeado gnéisico es de plano axial (Lam. 3.7¢).

Los Ortogneises graniticos miloniticos tienen un bandeado gnéisico milonitico con frecuentes
ribbons de cuarzo de espesor milimétrico, en el que ocasionalmente se preservan porfiroclastos de
feldespato (Lam. 3.7d). La foliacion estd definida por bandas cuarzofeldespaticas mas delgadas
que en los gneises anteriores, y alternan con bandas melanocraticas micaceas que confieren a sus
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afloramientos un aspecto tableado caracteristico (Lam. 3.6¢). El tamafio de grano es notablemente
menor al del resto de gneises graniticos.

Este tipo de gneises se distinguen por mostrar un aspecto de campo mas félsico y una mayor
abundancia relativa de mica blanca. Ademas resulta mas facil detectar visualmente pequefios cristales
de granate y epidota asociados a los niveles micaceos del bandeado tectonico.

Lamina 3.7- Ortogneises graniticos (a-e) y granodioriticos (f). (a) Microcrenulacion con desarrollo de foliacion de plano
axial (S,) y lineacion de crenulacion (Lyy). (b) Lineacion de crenulacion y estiramiento relacionada con el desarrollo
de cizallas transcurrentes (C3). (c) Pliegues recumbentes asimétricos verticalizados (flanco normal con vergencia al SE)
nucleados en cuerpos métricos de ortogneises. La foliacion principal S, es de plano axial y en las zonas de charnela
existen embudos de foliacion en los esquistos con albita, en colores grises. (d) Foliacion y lineacidon de estiramiento
(ribbons de cuarzo) en ortogneises graniticos miloniticos que preservan glandulas de feldespato potasico (porfiroclastos
©) entre una matriz milonitica. (e) Pliegues recumbentes con foliacion de plano axial (S,) en tectofacies miloniticas. Los
niveles oscuros plegados deben representar xenolitos. La lineacién de estiramiento (linea roja) es marcadamente oblicua
al eje de plegamiento (f) Foliacion S, de los ortogneises granodioriticos.
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Sobre la foliacion milonitica se observa una lineacion de estiramiento, y también
microcrenulaciones, con planos axiales de bajo buzamiento subconcordantes con la foliacion tectonica
principal (Lam. 3.7e). También existen crenulaciones subverticales que generan una lineacion de
crenulacion penetrativa.

3.2.2- Ortogneises granodioriticos

Comprenden metagranodioritas, ortogneises granodioriticos con biotita, ortogneises
granodioriticos miloniticos con mica blanca y biotita y ortogneises granodioriticos miloniticos con
mica blanca. Esta unidad incluye los mejores ejemplos de particion de la deformacién reconocibles
en la UMT. Citadas en orden creciente de deformacion, las diferentes tectofacies representan grados
de deformacion que también han sido agrupados en dos subunidades. Aunque las transiciones entre
ellas resultan graduales, son mas estrechas que las observadas en los ortogneises graniticos.

Las dos tectofacies establecidas son los Ortogneises granodioriticos, en los que se incluyen
las metagranodioritas y ortogneises granodioriticos con biotita, y los Ortogneises granodioriticos
miloniticos, que incluyen variedades con y sin biotita. El contenido en mica blanca también sirve
aqui como elemento diferenciador, junto con la morfologia del relieve, pues las tectofacies menos
deformadas generan relieves elevados respecto de las facies miloniticas. La distincién sobre el
afloramiento entre los términos miloniticos de esta unidad y algunos litotipos metasedimentarios
resulta confusa, por ser el aspecto de ambos muy parecido y las fases minerales similares. Un analisis
petrografico permite identificar entre ambos términos, pues en general los ortogneises miloniticos
tienen menor proporcion de micas que los metasedimentos y carecen de niveles carbonosos.

Los Ortogneises granodioriticos muestran una foliacion definida por la orientacion
estadistica de plagioclasa y feldespato potasico, cuarzo y biotita (Lam. 3.7f), que a su vez definen,
sobre todo la biotita y los dominios cuarzosos, una lineacion. La lineacion se ve incluso en las facies
muy poco deformadas, igual que sucede en el resto de gneises. La foliacion es un bandeado gnéisico
menos marcado que en los ortogneises graniticos, pues la separacion de bandas cuarzofeldespaticas
y micaceas no parece haber sido tan eficaz en estas rocas.

Las facies menos deformadas preservan microtexturas igneas que permiten asumir una
microestructura ignea hipidiomorfica inequigranular, formada por plagioclasa, cuarzo, biotita y
feldespato potasico (Lam. 3.6b). Otras microestructuras igneas son xenolitos de origen sedimentario e
igneo. Rodriguez Aller (2005) menciona enclaves maficos microgranudos, enclaves de metatonalitas,
dioritas, metabasitas, ocelos de cuarzo y diques simplutonicos ricos en fenocristales de feldespato
con estructuras rapakivi.

En facies un poco mas deformadas, gracias al bandeado composicional, pueden reconocerse
microcrenulaciones similares a las descritas para los gneises graniticos, y asociadas a ellas, una
lineacion de crenulacion.

Los Ortogneises granodioriticos miloniticos muestran una foliacion tectonica muy
penetrativa en la que toda la mineralogia presenta una fuerte reduccion de tamano de grano. La
foliacion es un bandeado gnéisico definido por la alternancia de dominios ricos en micas y dominios
cuarzofeldespaticos ligeramente mas gruesos, en los que se distinguen pequenos porfiroblastos de
plagioclasa.

La mayor abundancia relativa de mica blanca frente a biotita guarda una relacioén directa con
la abundancia en granate y epidota (generalmente en las bandas micéaceas) y la mayor reduccion de
tamafio de grano de la fraccion cuarzofeldespatica (Lam. 3.8a).
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Paralelos al bandeado gnéisico existen ribbons de cuarzo con continuidad lateral variable.
En ellos se reconoce una lineacion de estiramiento en el cuarzo, subparalela a la lineacién marcada
también por el resto de la mineralogia (Lam. 3.8b). En estas facies también son frecuentes las
crenulaciones descritas en los ortogneises graniticos.

Lamina 3.8- (a) Foliacion y lineacion en los ortogneises granodioriticos miloniticos. Los gneises muestran una
apariencia tableada similar a la variedad milonitica granitica. (b) Detalle de la lineacion de estiramiento de la Lam. 3.8a,
definida por mica blanca, cuarzo, feldespato y agregados de granate y epidota. (c) Ortogneises eclogiticos con lentes
de eclogitas y segregados de cuarzo con morfologia sigmoidal (techo al NE). (d) Lineacion mineral y de estiramiento
en los Ortogneises eclogiticos (linea roja) definida por la orientacion de mica blanca, piroxenos y cuarzo. La superficie
mostrada corresponde al plano XY de la deformacion. (e) Lente de eclogita con morfologia sigmoidal envuelta en la
foliacion S| de los gneises eclogiticos, en la que pueden observarse estructuras S-C (techo al NE). La lente es paralela a
los planos S de cizalla. (f) Foliacion Sy de los gneises eclogiticos (linea discontinua) oblicua a los contactos de las lentes
de metabasitas (linea continua).
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3.2.3- Ortogneises eclogiticos

Son rocas de composicion tonalitica
transformadas en una tectonita cuya fabrica
planolinear estd definida por una paragénesis
mineral estable en condiciones eclogiticas.

Carece de feldespatos y el bandeado
gnéisico consiste en dominios cuarzosos de
poca continuidad lateral alternantes con bandas
y lentes de mica blanca fengitica, piroxeno,
granate y zoisita (Lam. 3.8c). Su coloracion
varia entre el gris y gris verdoso, siendo ésta
mas oscura cuanto mayor es el porcentaje de
minerales maficos.

La mineralogia que define la foliacion
eclogitica se orienta linealmente formando
una lineacién mineral y de estiramiento (Lam.
3.8d), la cual generalmente conserva la misma
orientacion en aquellos dominios con una
retrogradacion poco penetrativa. De igual modo
se orientan los abundantes cuerpos basicos
lenticulares que incluyen (Lam. 3.8¢) y las
lentes de minerales maficos subparalelos a la
foliacion.

Los limites de los cuerpos basicos son
subparalelos a la lineacion y foliacion, pero
ocasionalmente son oblicuos a la foliacion
(Lam. 3.8f). En sus bordes, puede observarse un
aumento de intensidad de la fabrica planolinear
en relacion con la proximidad a los gneises.
Puede que parte de la asociacion eclogitica
en las rocas bdsicas, especialmente en las
mas isotropas, corresponda con un estadio
metamorfico anterior al desarrollo de la fabrica
eclogitica en los ortogneises.

Los cuerpos basicos deben representar
diques o bolsadas de magma basico embebidas
en un magma de composicion tonalitica. Por
ello, la orientacion original del contacto entre
ambos litotipos es incontrolable. Sin embargo,
la oblicuidad entre la foliacién y los cuerpos

Lamina 3.9- (a) Pliegues tumbados nucleados en una
lente de eclogita incluida en los Ortogneises eclogiticos
del monte Pedra Chan. Obsérvese el cizallamiento
desarrollado en los flancos inversos (vergencia hacia
la izquierda). (b) Cuerpo métrico de eclogitas afectado
por pliegues tumbados, para los que la foliacion S
de los Ortogneises eclogiticos es de plano axial. (c)
Microcrenulacion subvertical con ejes subhorizontales
de la foliacion S; en los Ortogneises eclogiticos, que
desarrolla un bandeado tecténico y una lineacion de
crenulacion. Superficie de afloramiento horizontal.

basicos es compatible con la existencia de pliegues tumbados de tamafio y extension regional
desconocidos relacionados con el desarrollo de la fabrica tectonica principal en estos gneises, y cuya
existencia puede comprobarse a escala mesoscopica (Lams. 3.9a 'y 3.9b).

Otra estructura frecuente en las metabasitas es una fracturacion y diaclasado sistematicamente
perpendicular a la lineacion de estiramiento visible en los ortogneises.
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Es frecuente encontrar bandas de cizalla extensionales discretas de baja inclinacidn, asi como
dominios métricos que contienen plagioclasa, clorita y anfiboles, producto de la retrogradacion
metamorfica. Estas zonas presentan tonalidades mas claras que las francamente eclogiticas. La
retrogradacion a menudo lleva parejo un aumento en la abundancia, longitud y espesor de ribbons de
cuarzo, aunque éstos no son exclusivos de los sectores retrogradados, y pueden reconocerse también
en zonas con la fabrica eclogitica preservada.

En los nucleos de los cuerpos cartografiados existe una débil crenulacion vertical, que coincide
con los cierres periclinales del sinforme marcado por la foliacion principal. Esta crenulacion no lleva
asociada una foliacion de plano axial, pero si los primeros estadios del desarrollo de un bandeado
tectonico y una lineacion de crenulacion (Lam. 3.9¢).

3.3- Ortogneises alcalinos y peralcalinos

Se incluyen aqui los metagranitoides y ortogneises con una signatura geoquimica alcalina.
Las rocas se distinguen por el desarrollo de un bandeado gnéisico cuya fraccion cuarzofeldespatica
tiene un elevado contenido en plagioclasa albitica y por la presencia de cantidades variables de
anfiboles alcalinos en las bandas melanocraticas.

Se han reconocido dos unidades: Ortogneises peralcalinos y Ortogneises alcalinos. Ambas
suelen estar asociadas, existiendo una transicion gradual entre ellas observable en el entorno del
embalse de Fervenza.

Ambos tipos tienen enclaves mas maficos que pueden confundirse con los cuerpos basicos
de los gneises calcoalcalinos, sobre todo cuando éstos aparecen fuertemente alterados, pero que no
lo son. La ausencia de cuerpos basicos ha sido utilizada como un indicador geocronoldgico relativo,
pues sugiere una edad de intrusion mas joven para los gneises de la serie alcalina, que no estan
intruidos por los diques basicos que si afectan a los gneises calcoalcalinos y a los metasedimentos
encajantes.

Las dos unidades alcalinas contienen xenolitos sedimentarios, pero son mucho menos
frecuentes que en el resto de ortogneises.

Los ortogneises alcalinos constituyen también unidades composicionalmente heterogéneas
desde un punto de vista litoldgico, reconociéndose distintas proporciones modales de la mineralogia
principal. También existen tectofacies dentro de ellos, pero no se han separado en el mapa porque su
identificacion se ve dificultada por la carencia de minerales indice. Las facies miloniticas son rocas
de grano fino, con una fabrica comparable a la de las facies miloniticas de los gneises calcoalcalinos y
que, a diferencia de las tipologias normales, pueden incluir mica blanca en cantidades perceptibles.

Resultan menos comunes las facies de grano comparable al de los ortogneises calcoalcalinos
menos deformados, lo que puede atribuirse tanto a una tectonizacion mas efectiva como a un tamafio
de grano originalmente menor.

Los gneises alcalinos y peralcalinos son siempre cuerpos rocosos de morfologia tabular a
lenticular més acentuada que la de los calcoalcalinos, que a su vez son volumétricamente superiores.
El mapa muestra una abundancia relativa de ortogneises peralcalinos en el extremo meridional de
la UMT que evoluciona hacia una mayor abundancia de ortogneises alcalinos hacia los sectores
septentrionales.
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3.3.1- Ortogneises peralcalinos

Son rocas de tamafio de grano generalmente fino, de tonos grises azulados a rosados. Las
microestructuras son un bandeado gnéisico que alterna bandas cuarzofeldespaticas y melanocraticas
que definen la foliacion principal (Lam. 3.10a), y una lineacién visible sobre ella (Lam. 3.10b).

Foliacion y lineacion estan definidas por la orientacion de plagioclasa (albita), que domina
sobre el cuarzo (a veces en ribbons), y feldespato potasico, y por una mineralogia melanocratica
integrada por proporciones variables de anfiboles y/o piroxenos alcalinos.

El feldespato potéasico no presenta una morfologia glandular comparable a la de los ortogneises
graniticos, pero tiene un tamafio de grano mayor que el resto de la fraccion leucocratica. Los
componentes melanocraticos varian espacialmente en tipo y cantidad. Su proporcion es baja frente
a la fraccion cuarzofeldespatica, aunque puede aumentar significativamente. Las fases minerales
caracteristicas sirven para la distincion de éstos frente a los Ortogneises alcalinos. Riebeckita, egirina
y astrofilita son los minerales melanocraticos indice exclusivos de los Ortogneises peralcalinos.
Existen facies que carecen de alguna o varias de estas fases. La astrofilita es la mas infrecuente y la
riebeckita la mas comun.

Con caracter local, existen gneises con biotita como mineral melanocratico dominante, que
difieren de los de la serie calcoalcalina en su proporcion relativa de feldespatos, pues sus porcentajes
de plagioclasa albitica son comparables a los de los gneises peralcalinos y alcalinos. En el campo
resulta evidente su similitud textural y microestructural que, combinada con su asociacion espacial,
sugieren su integracion dentro de esta unidad. La biotita, probablemente de composicion annitica,
es un mineral reconocido en otros macizos graniticos anorogénicos de afinidad alcalina-peralcalina
(Platt y Woolley, 1986; Tulloch, 1992).

La foliacion principal se encuentra localmente crenulada por pliegues de plano axial subvertical
y ejes con bajo cabeceo (Lam. 3.10c). Pero existe otro tipo de crenulacion mas importante, asociada a
pliegues tumbados, para los que la foliacion principal es de plano axial (Lams. 3.10a y 3.10d). Estos
pliegues muestran marcadas asimetrias en la longitud de sus flancos, y la orientacion de sus ejes
solo ha podido medirse en contadas ocasiones, ya que la mayoria de observaciones se han realizado
en bloques sueltos. Su identificacion siempre se ve favorecida en las facies composicionalmente
heterogéneas (Lam. 3.10e).

En la Serra do Galifieiro, Floor (1966) distinguid y cartografio cuatro facies en los ortogneises
peralcalinos, aunque su distribucion no ha sido incluida en la cartografia. Estas facies no son exclusivas
del entorno del monte Galifieiro, pudiéndose reconocer por toda el area de estudio. La Facies Galifieiro
es la mas abundante, y puede considerarse como el referente litologico al cual se referiran todas las
descripciones petrograficas y microestructurales. La segunda, Facies Zorro, debe su nombre a aflorar
en el pico Zorro, cima representativa de la Serra do Galifieiro. Su caracteristica es la presencia de
bandas melanocraticas de espesor centimétrico, generalmente paralelas a la foliacion principal o
débilmente oblicuas (Lam. 3.10f), apoyando un caracter de plano axial de pliegues tumbados para
la foliacion principal (Lam. 3.10e). La tercera es una facies rica en magnetita que generalmente
ocupa zonas marginales. Finalmente, existe una facies de ortogneises radiactivos caracterizada por
elevados contenidos en metales y tierras raras que hacen de ellos una fuente de radiactividad natural
importante, tal y como demostré el mapa radiométrico elaborado por el Instituto Geologico y Minero
de Esparia (1959).

El protolito es una roca ignea intrusiva de probable estructura holocristalina faneritica y
moda equivalente a granitos de feldespato alcalino (Rodriguez Aller, 2005). Se trata de magmas que
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podrian haber evolucionado por cristalizacion fraccionada a partir de basaltos alcalinos muy ricos en
volatiles, generando un producto intermedio, representado por los gneises alcalinos (serdn tratados a
continuacion), y un liquido residual con composicion de riolita alcalina, representado por los gneises
peralcalinos (Montero et al., 1998).

Es importante destacar la existencia de procesos metasomaticos en las ultimas etapas
magmaticas y durante el metamorfismo en este tipo de rocas (autometasomatismo) y en las rocas

Lamina 3.10- Ortogneises peralcalinos. (a) Aspecto de campo de la foliacion regional (S,). Notese la existencia de pliegues
intrafoliares reconocibles en los dominios composicionalmente heterogéneos y el bandeado gnéisico caracteristico.
Superficie de afloramiento horizontal. Ver detalle de la foliacién en una muestra de mano. (b) Lineacién mineral y de
estiramiento (facies Zorro). (¢) Microcrenulacion vertical (Cs) (linea roja discontinua) y desarrollo de un bandeado
tectonico incipiente comparable a una fabrica de plano axial (lineas azules). Desarrollo incipiente de una lineacion de
crenulacion. Superficie de afloramiento horizontal. (d) Micropliegues recumbentes con foliacion de plano axial (S;) en
sectores composicionalmente heterogéneos. (¢) Mesopliegues recumbentes verticalizados con foliacion de plano axial
(Sy) definidos por los contactos entre dominios félsicos y melanocraticos. (f) Aspecto de campo de la foliacion S; en la
facies Zorro. La foliacion (linea roja) es oblicua al bandeado composicional marcado por los niveles melanocraticos.
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adyacentes (metasomatismo), que fueron identificados a partir del analisis sistematico de muestras
de sondeos y de superficie de la Serra do Galifeiro (Floor, 1966; Montero, 1993). También han
sido identificados procesos hidrotermales locales ligados a fracturaciones tardias que han generado
acumulaciones de determinados elementos radiactivos (facies de gneises radiactivos).

3.3.2- Ortogneises alcalinos

Sonrocas detamano de grano fino con tonalidades que varian del rosaal gris claro, mas grisdceos
cuanto menor tamafo de grano y mayor contenido en minerales maficos. Las microestructuras son
un bandeado gnéisico definido por la alternancia de bandas ricas en plagioclasa albitica y feldespato
potasico en menor cantidad y bandas anfibdlico-biotiticas a veces dispuestas en lentes de escasa
continuidad lateral, y una lineacion visible sobre los planos de foliacion (Lams. 3.11a y b). Las
variaciones en las abundancias relativas de cada fraccion son significativas, destacando el aumento
de minerales ferromagnesianos en presencia de enclaves maficos microgranudos con plagioclasa
albitica o con feldespato potéasico (Lam. 3.11c).

No se describiran las multiples litofacies que se han englobado dentro de esta unidad, sino
la facies comun dominante. La distribucion de otras facies tiene en algunos casos extension areal
notable, pero no se han representado en la cartografia.

Lamina 3.11- Ortogneises alcalinos. (a) Aspecto de campo de la foliacion S, proxima al contacto con el encajante
metasedimentario. Obsérvese como el eje largo de los xenolitos cornednicos con forma eliptica es subparalelo a la
lineacion de estiramiento (linea roja). Fotografia tomada de un bloque suelto. (b) Tectofacies milonitica. El bandeado
gnéisico es cortado por fracturas fragiles-ductiles que sellan sus planos de rotura con venas de cuarzo, atestiguando
etapas incipientes en el desarrollo de un boudinage de foliacion. Superficie de afloramiento horizontal. (¢) Enclave
microgranudo con plagioclasa. Los bordes de los enclaves sugieren la existencia de procesos de interaccion entre ellos y
su encajante. Superficie de afloramiento horizontal. (d) Micropliegues recumbentes con foliacion de plano axial (S;).
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En dominios heterogéneos se han identificado pliegues tumbados para los que la foliacion
principal es de plano axial (Lam. 3.11d). A su vez, la foliacion principal también se encuentra
localmente afectada por una crenulacion subvertical con ejes de baja inmersion.

Como en los Ortogneises peralcalinos, algunas variedades con biotita se han incluido dentro
de esta unidad. Estos litotipos presentan una microestructura y modas de plagioclasa albitica y
feldespato potasico comparables a las de los gneises alcalinos y peralcalinos mas tipicos, y aparecen
en continuidad cartografica con los grandes cuerpos con anfibol alcalino y biotita. En el analisis
petrografico de Rodriguez Aller (2005), una facies similar, denominada “Gneises con porfiroclastos
de albita”, fue englobada dentro de los ortogneises calcoalcalinos. Pero sus propios analisis quimicos
pusieron de relieve una mayor afinidad con los gneises de la asociacion alcalina, ya que correspondian
auna secuencia peraluminosa originada a partir de la mezcla de la asociacion alcalina y calcoalcalina,
en la cual también se encontraban ortogneises con anfibol.

3.3.3- Singularidad estructural de los plutones alcalinos

Estudios petrograficos y geoquimicos llevados a cabo en los ortogneises alcalinos y
peralcalinos de la UMT (Floor, 1966; Ribeiro y Floor, 1987; Corretgé et al., 1990; Pin et al., 1992;
Montero, 1993; Rodriguez Aller, 2005) los han clasificado como granitoides alcalinos anorogénicos
de tipo A (Whalen et al., 1987; Eby, 1990), con fuerte afinidad mantélica y generados en un contexto
de intraplaca durante un proceso de rifting de edad Ordovicico.

El magmatismo alcalino ha sido clasicamente relacionado con contextos geodindmicos
extensivos, en los que el adelgazamiento y despresurizacion de la base de la corteza y techo del
manto genera fundidos alcalinos con participacién mantélica que activan sistemas volcano-plutdnicos
en superficie. Un sistema completo incluye plutones en la parte inferior y calderas volcénicas en
la parte superior (Cole et al., 2005 y referencias en el interior), con diques y complejos anulares
subvolcanicos entre ellos. Estos representan las vias de conexion y ascenso de los magmas hacia las
calderas (Lipman, 1984 y referencias incluidas).

El desmantelamiento erosivo de complejos alcalinos hace posible el estudio de sus diferentes
niveles estructurales. Buena parte de los granitoides y rocas subvolcanicas relacionadas con procesos
extensionales dibujan en planta una forma circular a ovalada, que tridimensionalmente resulta ser
una morfologia de cono truncado, cuyas caras laterales se inclinan hacia el nticleo o hacia el exterior
del cono segun los casos (Johnson et al., 2002). Estas estructuras se conocen como diques anulares
(ring dikes) y su forma es consecuencia de la fracturacion concéntrica producida por un exceso de
presion en el techo de las camaras magmaticas, seguida del colapso inducido por la pérdida de gas 'y
magma que alivian dicho exceso.

El diametro de los diques anulares varia desde menos de 2 kilometros (Johnson et al., 2002)
hasta estructuras regionales de varias decenas de kilémetros (Peucat et al., 2005).

En conclusion, la extension de un margen continental estable, o el estiramiento de la litosfera
hasta su ruptura durante un proceso de rifting intracontinental, deja una impronta geoquimica,
petroldgica y estructural en los magmas asociados a dicho evento. En este contexto geodinamico,
el magmatismo alcalino y el emplazamiento somero de plutones son frecuentes, asi como un
emplazamiento conducido a través de fracturas conicas generadas durante la extension (Anderson,
1936; Lipman, 1997; Bonin, 2007, Gudmundsson, 2007). El emplazamiento también puede
producirse a través de fracturas planas, pero en todo caso los cuerpos presentan una morfologia de
intrusion fuertemente condicionada, siendo ésta de caracter laminar. Estas singularidades habran de
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ser tenidas en cuenta durante el analisis estructural, puesto que la morfologia de emplazamiento esta
especialmente condicionada.

Es probable que plutones de tipo dique tuvieran desde el principio, debido a un enfriamiento
rapido, un menor tamafo de grano, y que este aspecto sea un condicionante importante del tamafio
de grano final de los ortogneises de la serie alcalina.

3.4- Eclogitas, retroeclogitas y anfibolitas de la Lamina Inferior

Intercalados en la serie metasedimentaria (Lam. 3.1e) y en los ortogneises de la serie
calcoalcalina (Lam. 3.6a) existen cuerpos basicos con morfologia lenticular, que en general representan
diques basicos de composicion gabroica (basaltos alcalinos y subalcalinos ricos en Ti) intruidos antes
que los granitoides de la serie alcalina y después que los de la calcoalcalina. Posteriormente, fueron
deformados y boudinados hasta quedar como lentes de volumen generalmente poco representativo.

Son rocas masivas de tonalidad verde oscuro a negro que cuando se alteran toman una
intensa coloracion anaranjada. Son mas densas que el resto de litotipos y mas compactas cuando
estan inalteradas. Los boudins son subparalelos a la foliacion principal del litotipo encajante, y en sus
contactos se produce una mayor deformacion tanto en el cuerpo basico como en el propio encajante
(Lam. 3.6a).

Los ortogneises eclogiticos son los litotipos que proporcionalmente mas cuerpos basicos
incluyen. Pero también son abundantes en el entorno de Noia (4rps, 1970), tanto en los metasedimentos
como en los gneises graniticos, y en los ortogneises graniticos en el entorno del sinforme de Pazos.

En funcién de la paragénesis metamorfica se han reconocido tres tipos: eclogitas, retroeclogitas
y anfibolitas con relictos de eclogitas, y anfibolitas con blastos de plagioclasa. Rodriguez Aller (2005)
menciona ademas glaucofanitas con granate y metagabros anfibolitizados, pero no se describiran
aqui.

Todas las variedades se encuentran en el tercio septentrional de la UMT, coincidiendo con los
sectores con una marcada particion de la deformacion, y donde se encuentran los mejores ejemplos
de la evolucion metamorfica eclogitica, tanto en los cuerpos basicos como en el resto de litologias.
Parece existir una relacion espacial y probablemente genética entre el desarrollo y preservacion
de metamorfismo eclogitico y los niveles estructurales septentrionales de la UMT. En los tercios
central y meridional solo se preservan anfibolitas con blastos de plagioclasa y escasos ejemplos
de anfibolitas con relictos de eclogitas. En todo caso, se ha podido constatar que el metamorfismo
eclogitico se distribuye a lo largo de toda la UMT, salvo para los litotipos de la Lamina Superior.

La mayoria de los cuerpos no tienen entidad cartografica, pero también se han representado
aquellos dominios donde son abundantes. El tamafio y continuidad de alguno de los cuerpos mayores
de eclogitas y retroeclogitas anade a la interpretacion de que los magmas basicos representan antiguos
diques otra posibilidad adicional, pues éstos pueden representar pequefios plutones basicos cortados
por los magmas de la serie alcalina, tal y como se deduce de la cartografia entre Zas y el embalse de
Fervenza.

Todas las metabasitas se incluirdn dentro de una misma unidad cartogréafica.

Las eclogitas son rocas relativamente escasas en la UMT, pese a ser ésta la que mejores
ejemplos del metamorfismo de alta presion y baja a media temperatura preserva en los complejos
aloctonos gallegos. Ademas, muy pocas muestras preservan una verdadera paragénesis y petrofabrica
eclogitica sin apenas signos de retrogradacion.
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Lamayor concentracion se encuentra en las tectofacies miloniticas de los ortogneises graniticos
y granodioriticos, y sobre todo dentro de los Ortogneises eclogiticos, los cuales representan en si
mismos un ejemplo de preservacion de paragénesis y petrofabricas eclogiticas. Las eclogitas incluidas
en estos gneises presentan un tamafio de grano mayor que el resto. También se han encontrado
algunas eclogitas preservadas entre metasedimentos.

Se trata de rocas de color verde claro (piroxeno onfacitico) moteadas con abundantes
granates de intensa tonalidad rojiza. Se puede observar una orientacion preferente de los piroxenos,
generalmente concordante con las fabricas planolineares de las rocas encajantes. La penetratividad de
las fabricas tectdnicas oscila entre términos planolineares (Lams. 3.8f, 3.9a y 3.12a), y términos casi
masivos (Lam. 3.12b), para los que s6lo se observa una débil orientacion estadistica de los piroxenos.
Los términos masivos ocupan posiciones centrales en los cuerpos basicos y estan rodeados por los
planolineares.

Sobre la fabrica eclogitica se observan con frecuencia poiquiloblastos de anfibol de talla
milimétrica a centimétrica (Lam. 3.12c), sin que se observe una distorsion de la misma respecto
de las zonas donde éstos no existen. Mica blanca y pequeios dominios con cuarzo dispersos por la
matriz eclogitica son también fases minerales reconocibles.

Las retroeclogitas y anfibolitas con relictos de eclogitas integran un grupo de rocas en las
que todavia son reconocibles de visu evidencias microestructurales y mineralogicas de una evolucion
metamorfica eclogitica. Son anfibolitas de color verde claro a oscuro (mds oscuro cuanto mas
retrogradadas) y tamafio de grano fino, en las que se reconocen granates retrogradados no incluidos
en blastos de plagioclasa y pequenos cristales de piroxeno repartidos entre una matriz anfibolica
(Lam. 3.124d).

En los casos de menor retrogradacion aun puede apreciarse una microestructura eclogitica
débilmente trastocada, pero la microestructura dominante es una foliacién grosera marcada por la
orientacion de anfiboles y plagioclasa, con claro caracter retrobarico, los cuales ademas se orientan
linealmente. La foliacion y lineacion son paralelas a las del encajante y en ocasiones la primera se
muestra como de plano axial de pliegues tumbados, aunque este hecho tan solo se ha observado en
bloques sueltos en el embalse de Fervenza.

Su distribucién es similar a la de las eclogitas (tercio septentrional de la UMT), y suelen ir
asociadas también a las tectofacies miloniticas. Las retroeclogitas pueden preservar eclogitas s.s. en
las posiciones centrales de las lentes basicas.

Las anfibolitas con blastos de plagioclasa son rocas de color verde oscuro y tamafio de
grano fino en las que destacan blastos de plagioclasa de tamafio variable sobre una matriz anfibolica
(Lams. 3.6a, 3.12¢ y 3.12f). Su fabrica tectonica planolinear a linear tiene penetratividad variable,
oscilando entre términos masivos e intensamente estructurados, los segundos normalmente asociados
a una mayor proporcion de plagioclasa.

En los cuerpos incluidos en ortogneises y metasedimentos intensamente afectados por una
crenulacion subvertical, se identifica una crenulacion de la microfabrica anfibodlica correlacionable
(Lams.3.1ey3.12f). Lacrenulacidon suele iracompafniada de una tonalidad mas clara como consecuencia
de lamayor abundancia en anfiboles de baja temperatura, clorita y epidota. Excepcionalmente, pueden
observarse interferencias entre los pliegues subverticales y una fase de plegamiento recumbente
anterior (Lam. 3.1e).

Estas anfibolitas se distribuyen por toda la UMT y son los términos exclusivos de su tercio
central y meridional. La falta de claras evidencias de evolucion eclogitica en estos sectores ha sido
utilizada para diferenciar metamoérficamente ambos dominios del septentrional, donde las eclogitas
son comunes.
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Lamina 3.12- Metabasitas de la Lamina Inferior. (a) Lineacion mineral sobre la foliacion planolinear eclogitica (Sy). (b)
Fébrica tectonica eclogitica (S) débilmente linear a masiva en las eclogitas incluidas en los Ortogneises eclogiticos. (c)
Lineacion mineral definida por la orientacion de poiquiloblastos de anfibol de talla centimétrica en las retroeclogitas de
grano grueso. (d) Retroeclogita con porfiroblastos de plagioclasa. Los granates se encuentran tanto incluidos dentro de
la plagioclasa como fuera de ella, en contacto con piroxenos rodeados a su vez de anfibol y plagioclasa. La orientacion
estadistica de las plagioclasas coincide con la fabrica milonitica de los ortogneises graniticos encajantes (¢) Anfibolita
con porfiroblastos de plagioclasa. (f) Anfibolitas con porfiroblastos de plagioclasa incluidas en Ortogneises graniticos,
intruidos por granitoides sincinematicos. Todos ellos estan plegados por pliegues subverticales (C3) inclinados hacia el
0.

3.5- Metasedimentos y ortogneises del autoctono relativo

En el autoctono relativo de la UMT se han distinguido tres unidades cartograficas con
caracteristicas litoloégicas y metamorficas propias. Dos de ellas son de origen sedimentario, y se
distinguen por el diferente grado metamorfico. Son los Esquistos y las Migmatitas paraderivadas. En
tercer lugar se ha distinguido una unidad de Ortogneises glandulares.
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3.5.1- Esquistos

Por debajo de la UMT aparece una serie de esquistos y esquistos cuarciticos de grado medio
con intercalaciones de bancos cuarciticos de espesor decimétrico a métrico (Lam. 3.13a). El mejor
afloramiento esté en la seccion costera desde la Playa de Rias hasta la Punta de Chan de Razo.

Los bancos cuarciticos tienen poca continuidad lateral, y no son niveles guia representativos.
Parecen mas frecuentes en el sector E de Noia y generalmente ocupan posiciones proximas al contacto
tectonico actual con la UMT.

Las microestructuras son una esquistosidad (Lam. 3.13b), sobre la que se observa una lineacion
de estiramiento (Lam. 3.13c). La foliacion es un bandeado tectonico definido por alternancias de
niveles cuarzosos (ribbons) de espesor milimétrico a centrimétrico y continuidad lateral decimétrica,
y niveles micaceos, a veces con granate (Lam. 3.13d), en los que ademds aparecen andalucitas
sintectonicas (Lam. 3.13c).

Es frecuente encontrar crenulaciones verticales o inclinadas hacia el O que llevan asociada
una marcada lineacion de crenulacion (Lam. 3.13¢) y una foliacion de plano axial, comparable a la
descrita en los litotipos de la UMT. Las crenulaciones doblan a la lineacion de estiramiento (Lam.
3.13e).

Otro tipo de pliegues, de caracter intrafoliar, afectan al bandeado tecténico y composicional
de los metasedimentos. Sus planos axiales son de bajo angulo de buzamiento y subconcordantes con
la foliacion principal, y aparecen transectados por bandas extensionales de bajo angulo sincrénicas
con su desarrollo (Lam. 3.13f).

Los esquistos incluyen cuerpos irregulares de leucogranitos variscos deformados (Lam.
3.14a), con procesos de boudinage (Lam. 3.14b) y plegamiento recumbente asociados al desarrollo
de la foliacion principal. Por tanto, su intrusion se considera fundamentalmente pre- a sincrénica con
el desarrollo de dicha foliacion.

Las crenulaciones con plano axial subvertical que afectan a los esquistos, pliegan también a
los leucogranitos una vez deformados (Lam. 3.13¢), permitiendo establecer una cronologia relativa
entre ambos sucesos. La abundancia de leucogranitos aumenta sustancialmente hacia abajo a la vez
que el grado metamorfico y la probabilidad de encontrar andalucitas. El limite entre los Esquistos y
las Migmatitas paraderivadas se ha establecido donde se alcanza un grado de calentamiento avanzado
de la fabrica, indicado por un incremento notable del tamafio de las micas.

Acompanando alos leucogranitos existen niveles de turmalinitas con las mismas caracteristicas
microestructurales. Se trata diques subparalelos a la foliacion con un bandeado de niveles ricos en
turmalina desorientada, cuarzo, mica blanca y plagioclasa y niveles de cuarzo.

3.5.2- Migmatitas paraderivadas

La migmatizacion no permite reconocer diferencias litoestratigraficas respecto de la anterior
unidad descrita. La separacion cartografica ha de entenderse como una isograda metamorfica,
en sentido lato, y va acompanada de la aparicién de masas graniticas de extension cartografica
significativa. Dos buenos ejemplos de ello son el granito del Monte Neme — Pico de Meda y el de
Brion — Castro Barbudo.

La foliacion se define hacia techo por un bandeado tectonico de niveles cuarzosos y micaceos
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con biotita, granate y estaurolita, que son sustituidos progresivamente por gneises con sillimanita que
alternan con leucosomas centrimétricos (Lam. 3.14c). Hacia abajo aumenta su espesor y frecuencia
hasta formar granitos anatécticos procedentes de la migmatizacion local, estableciéndose aqui el
limite cartografico con los leucogranitos de mayor entidad cartografica.

Lamina 3.13- Metasedimentos del autdctono relativo. (a) Banco cuarcitico. Obsérvese la fuerte lineacion de
estiramiento. (b) Aspecto de campo de la foliacion Sg en los esquistos. El bandeado tectonico esta definido por niveles
discontinuos lenticulares ricos en cuarzo (morfologia ) embebidos en una matriz micacea con contenidos notables de
cuarzo. Incluyen lentes graniticas sigmoidales concordantes con la foliacion. (c) Esquistos con andalucita en la Playa
de Rias. Véase la lineacion de estiramiento marcada por las cintas de cuarzo y la lineacion mineral por andalucitas
sintectonicas. (d) Esquistos con granate (S,) y cintas de cuarzo que definen una lineacién de crenulacion Cs. Superficie de
afloramiento horizontal. (¢) Pliegues subverticales (C3) que doblan a granitoides y pegmatoides previamente deformados
(foliacion Sg, lineacion y boudinage). No se ha desarrollado una foliacion de plano axial penetrativa. La fotografia de
la izquierda es un detalle del sector encuadrado a la derecha. (f) Pliegues tumbados intrafoliares en el tramo superior de
las migmatitas paraderivadas asociados con bandas extensionales de bajo angulo (lineas rojas discontinuas) sincronicas
con su desarrollo. La lineacion de estiramiento es casi perpendicular a los ejes de los pliegues. Asociadas a las bandas se
forman microestructuras asimétricas coherentes con su sentido de movimiento.

59



Capitulo 3

Los leucosomas son de composicion granitica, y estan compuestos por cuarzo, feldespato
potasico y plagioclasa, mas o menos orientados paralelamente a los limites del leucosoma, cuyos
limites son subparalelos a la foliacion de los melanosomas. El paralelismo se vuelve menos evidente
hacia los leucogranitos, donde comienza a aparecer una textura granuda propia de granitoides. La
foliacion en los melanosomas estd definida por sillimanita, minerales opacos, estaurolita, cordierita
y biotita. Los leucosomas y melanosomas aparecen igualmente afectados por una crenulacion
subvertical, que a su vez es levemente doblada por otra subhorizontal en las proximidades a las
fracturas (Lam. 3.14c¢).

3.5.3- Ortogneises glandulares

Bajo los metasedimentos hay ortogneises glandulares, cuyos mejores afloramientos se
encuentran en el Cabo de San Adrian y en la seccion costera del margen S de la Ria de Arousa. Se
trata de la unidad que ocupa la posicion estructural més baja reconocida en este estudio.

La foliacion principal es un bandeado gnéisico definido por la alternancia de niveles micaceos
milimétricos compuestos por biotita y mica blanca y una matriz de cuarzo, feldespato potéasico y
plagioclasa con estructura planolinear (Lam. 3.14d). Las glandulas de feldespato superan una talla
centimétrica, y la foliacion principal no parece llevar asociada una deformacion finita especialmente
intensa, si se compara con los litotipos ortoderivados de la UMT. No obstante, sectores préoximos a
sus contactos exhiben un menor tamano de grano y mayor deformacion.

El bandeado gnéisico es afectado por una crenulacién subvertical que apenas alcanza a
desarrollar una fabrica de plano axial.

Transectando todas esas microestructuras existen bandas de cizalla subverticales (Lam.
3.14e), marcadamente oblicuas a las fabricas tectonicas anteriores (Lam. 3.14f) y abundantes hacia
las zonas de contacto, donde existe una disminucion del espaciado entre bandas y un aumento en la
deformacion asociada.

Los ortogneises estan afectados por procesos de migmatizacion incipiente (Lam. 3.15a) que
se manifiesta por el desarrollo de texturas fluidales ligadas a su fusion parcial (4vé Lallemant, 1965),
y la abundancia relativa de granitoides variscos incluidos en ellos (Lam. 3.14¢). Localmente existen
buenos ejemplos de desarrollo de un bandeado migmatitico.

3.6- Unidades ofioliticas

Las unidades ofioliticas ocupan las posiciones intermedias de la pila estructural de los
Complejos Aloctonos y representan fragmentos de corteza ocednica transportados sobre el margen
continental de Gondwana durante los primeros eventos de acrecion (Arenas et al., 1986; Martinez
Catalan et al., 1997; Diaz Garcia et al., 1999). Estan compuestas por rocas maficas y ultramaficas y
cantidades menores de metasedimentos y rocas igneas félsicas (Sanchez Martinez, 2009).

El mapa incluye el limite noroccidental de una de ellas, la unidad de Bazar-Carballo, formada
por rocas ultramaéficas, anfibolitas y distintos tipos de gabros y metagabros (Diaz Garcia, 1990;
Abati, 2002; Sanchez Martinez, 2009). Su base representa el limite superior de la pila tectonica en
el area estudiada, y en ella hay numerosos cuerpos métricos a decamétricos de granitoides variscos
deformados, con una foliacion tectonica subparalela a la de los litotipos basicos, generalmente poco
inclinada, y equiparables a los incluidos en las rocas del autoctono relativo de la UMT.
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Lamina 3.14- Metasedimentos (a-c) y Ortogneises glandulares (d-f) del autoctono relativo. (a) Morfologia sigmoidal de
los granitoides sincinematicos y de su fabrica interna asociada a la foliacion extensional (Sg). (b) Boudins sigmoidales
de granitoides sincinematicos. Los boudins desarrollan una fabrica tectonica interna de tipo S coherente con la fabrica
de forma asimétrica. El escalonamiento de los boudins indica oblicuidad entre los granitoides y el plano principal de
aplastamiento asociado a la fabrica extensional Sg. (c) Migmatitas paraderivadas con sillimanita. Los melanosomas y
leucosomas estan doblados por pliegues verticales (Cs3) (traza axial en rojo) retocados por otros subhorizontales (traza
axial en amarillo). (d) Aspecto de campo de la foliacion principal en los ortogneises glandulares. Estructuras S-C y
porfiroclastos con morfologia sigmoidal son los indicadores cinematicos mas abundantes. () Pliegues verticales (C3) que
doblan a la foliacioén Sg en los ortogneises (lineas amarillas), cortados por cizallas ductiles transcurrentes (lineas rojas).
Notese la presencia de cuerpos graniticos irregulares (bandas mas claras) subconcordantes con Sg. (f) Foliacion principal
(Sg) en los ortogneises cortada por bandas extensionales C’ subverticales y dextras (S3,) a alto angulo.

3.7- Granitoides variscos

Los limites de la UMT guardan una estrecha relacion con la intrusion de cuerpos igneos
variscos y con el aumento del grado metamorfico de las series encajantes. En esta memoria se
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emplea una subdivision de los granitoides variscos basada en dos tipos de criterios, estructurales y
composicionales.

Composicionalmentelos granitoidessesubdividenengranitosy granodioritas. Estructuralmente
se distinguen Granitoides sincinematicos de Granitoides postcinematicos o tardios, en funcion del
mayor o menor desarrollo de una orientacién mineraldgica preferente de origen tectonico o incluso
del desarrollo de una auténtica foliacion.

No se ha realizado un estudio petrografico ni microestructural detallado, y tan solo se
describirdn de forma somera las principales caracteristicas mineraldgicas y microestucturales
reconocibles de visu.

3.7.1- Granitoides sincinematicos

Son cuerpos de composicion granitica (Granitos sincinematicos) y granodioritica
(Granodioritas sincinematicas) que ocupan casi exclusivamente los limites estructurales laterales e
inferiores del sinforme en el que se preserva la UMT y su autdctono relativo.

Los primeros son leucogranitos de dos micas con cuarzo, plagioclasa y feldespato potasico
que afloran a ambos lados de la UMT, y cuya morfologia cambia de tabular concordante con la
foliacion regional cerca de la UMT, a irregular y masiva lejos de sus limites.

En los cuerpos de morfologia tabular se reconoce una foliacion y/u orientacion tectonica de
la mineralogia granitica (Lam. 3.15b), cuya penetratividad aumenta hacia los limites con el encajante
metamorfico. En las tectofacies mas deformadas se distinguen foliacion y lineacion tectonicas
definidas por la orientacion y estiramiento de los dominios texturales cuarzofeldespaticos y las
micas. Las facies de mayor deformacion desarrollan un bandeado gnéisico, caracterizado por un
mayor tamafo de grano y menor orientacion preferente de la mineralogia constituyente respecto de
los ortogneises de la UMT.

La fabrica planolinear se encuentra solidariamente crenulada con la foliacién principal
del encajante (Lam. 3.15c). Por tanto, los granitoides sincinematicos han desarrollado una fabrica
planolinear anterior a la crenulacién. Esta ultima genera una nueva foliacidn poco penetrativa
paralela a los planos axiales subverticales de los pliegues, cuyos ejes muestran un cabeceo moderado.
Superpuestas a todas las fabricas descritas existen bandas de cizalla transcurrentes (Lam. 3.15d)
distribuidas en dominios, en bandas de deformacién locales caracterizadas por una penetratividad
variable, que aumenta hacia los limites de la UMT.

La edad de estos granitos puede establecerse de forma relativa, como simultinea a
la migmatizacion del autdctono relativo, y anterior al desarrollo de las grandes estructuras
transcurrentes.

Las Granodioritas sincinematicas forman un macizo de morfologia laminar irregular que
aparece exclusivamente en el borde occidental de la UMT, denominado Granodiorita de Baio-Vigo
(Gallastegui, 1993) por encontrarse en estas localidades los limites del cuerpo con las propiedades
que se enumeraran a continuacion.

En ¢l se pueden reconocer distintos dominios segun la intensidad de la deformacion. Los
dominios de bajo grado de deformacion preservan una roca con microestructura porfidica de cristales
de feldespato potasico con una matriz de plagioclasa, cuarzo y biotita. Estas caracteristicas se preservan
en dominios aislados dentro del macizo granodioritico, especialmente en su parte septentrional. Los
dominios de medio y alto grado de deformacion se distribuyen a lo largo de todo el macizo. Las
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zonas de alto grado coinciden estructuralmente con los limites del cuerpo, y regionalmente con las
zonas de menor anchura cartografica, lo cual sugiere un modelo de deformacion heterogénea y un
fuerte control tectonico de la morfologia actual, quizas ya desde su emplazamiento (Gallastegui,
1993; Llana-Funez, 2001).

La fabrica tectonica deriva de la reorientacion y recristalizacion total o parcial de la fraccion
cuarzofeldespatica y micacea. Existe una relacion directa entre la abundancia de mica blanca y la
intensidad de la deformacion, lo cual sugiere que ésta deriva esencialmente de la transformacion de
la mineralogia ignea, probablemente de los feldespatos y biotita. El feldespato potasico exhibe una
textura porfidica, menos acusada cuanto mayor es el grado de deformacion. Todos los minerales
definen una foliacion tectonica subvertical (Lam. 3.15¢) y una lineacion subhorizontal, que oscila
localmente entre leves cabeceos al N y al S. A escala regional, las lineaciones con inmersion al S
parecen ser las dominantes (Llana-Funez, 2001).

Lamina 3.15- (a) Ortogneises glandulares del autoctono
relativo parcialmente migmatizados (Sg). (b) Fabrica
planolinear subhorizontal (Sg) de los granitoides
sincinematicos de entidad cartografica que ocupan
posiciones intermedias entre los metasedimentos del
autoctono relativo. (c) Pliegues subverticales (C3) en
granitoides sincinematicos. Sobre la foliacion extensional
(Sg) se superponen una foliacion de plano axial y
una lineacion de crenulacion. (d) Estructuras C’-S en
granitoides variscos afectados por la cizalla transcurrente
dextra que limita la UMT por el O (el boligrafo marca
la orientacion de los planos C’). (e) Estructuras C’-S
en la Granodiorita de Baio-Vigo, afectada por la cizalla
transcurrente dextra que limita la UMT por el O.
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La granodiorita contiene multitud de enclaves, tanto de rocas de la UMT, como de su autéctono
relativo, asi como enclaves microgranudos cogenéticos (Arps, 1970; Gallastegui, 1993).

Su morfologia de ldmina subvertical alargada en direcciéon N-S indica que su tectonizacioén
es al menos sincronica con el emplazamiento, y puesto que aparece dentro de la cizalla transcurrente
dextra que configura el limite occidental de la UMT, su datacion podria servir como elemento de
datacion de la cizalla (edad minima).

3.7.2- Granitoides postcinemdticos

Son plutones de composicion granitica y granodioritica cuyo patron cartografico y débil o
nula orientacion mineraldgica evidencia su caracter post-tectonico. Sus contactos cortan los limites
cartograficos de todas las unidades. Pueden aparecer en cualquier posicion estructural, incluyendo el
interior de la UMT, su autoctono y los granitoides sincinematicos.

Los cuerpos de composicion granitica son los plutones de San Mamede y Fragoselo en el
tercio meridional (Floor, 1966), y los granitos del Confurco (Fernandez Garcia, 1994), Alto de Banza
y La Rufia en el tercio central de la UMT (Arps, 1970; Bellido Mulas et al., 1987). La granodiorita
de Porrifio y la de Caldas de Reis (Cuesta, 1991) completan el resto de granitoides tardios. Su edad
relativa de intrusion es posterior a la deformacion ductil registrada en la granodiorita de Baio-Vigo.
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Analisis microestructural

- Bases del andlisis tectonometamorfico

- Analisis y evolucion microestructural de la Lamina Inferior

- Anélisis y evolucidon microestructural de la Lamina Superior

- Analisis y evolucion microestructural del autdctono relativo

- Lineaciones y caracterizacion cinematica secuencial

- Evolucion tectonometamorfica de las unidades basales en la UMT
- Evolucion tectonometamdorfica del autoctono relativo

- Integracion cronoldgica de los eventos tectonometamorficos






Andlisis microestructural

4.- ANALISIS MICROESTRUCTURAL

La UMT ofrece evidencias macroscopicas de una evolucion tectonometamorfica polifésica.
La preservacion de evidencias de deformacion y metamorfismo eclogiticos resume en si misma las
pautas de analisis tectonometamorfico de la UMT, extensibles al conjunto de unidades basales de
Galicia, pues indica que el estadio eclogitico ha de ser entendido como un relicto preservado durante
una evolucién exhumativa, que genera la impronta estructural dominante.

La exhumacién debe analizarse desde un punto de vista metamorfico, pues las paragénesis
han evolucionado a partir de otras de mayor presion; desde un punto de vista microestructural, pues
las microestructuras han evolucionado a partir de aquellas generadas con anterioridad; y desde un
punto de vista meso- a macroestructural, pues s6lo descifrando la secuencia de desarrollo de las
estructuras regionales podran establecerse las pautas relacionadas con cada evento tectonico, incluida
la subduccion.

Sobre la UMT existen publicaciones que abordan la caracterizacion petrografica de
practicamente todas las litologias. Los micaesquistos de la Lamina Superior han sido descritos por
Rodriguez Aller (2005) y Lopez Carmona (2007). Las Anfibolitas de Cambre han sido descritas en
detalle por primera vez por Rodriguez Aller (2005). La petrografia de los gneises del tercio meridional
fue abordada por Floor (1966), la del tercio central por Arps (1970) y la del septentrional por Gil
Ibarguchiy Ortega Gironés (1985) y Rodriguez Aller (2005). La descripcion petrografica estd basada
principalmente en estos trabajos.

Sin embargo, los datos petrograficos nunca han sido integrados en un modelo de evolucion
microestructural comun para toda la UMT hasta ahora. Esta es una de las tareas a abordar en el
presente capitulo.

4.1- Bases del analisis tectonometamaorfico

4.1.1- Aproximacion mesoscopica a la evolucion tectonica

Los datos mesoestructurales expuestos en el capitulo anterior permiten establecer una
cronologia relativa de las fases de deformacion que afectan a toda la UMT. La primera fase se
produjo en condiciones de alta presion, relacionables con un evento de subduccion al que se atribuye
una deformacion heterogénea.

Las fabricas eclogiticas se preservan en forma de relictos minerales, y excepcionalmente
litologicos, aislados y envueltos por una foliacion regional de cardcter exhumativo que se atribuye
a la segunda fase de deformacion, ampliamente preservada en toda la UMT. Esta fabrica regional
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lleva asociada una deformacion heterogénea y el desarrollo de pliegues recumbentes en todas las
litologias.

La fabrica regional se encuentra doblada definiendo sinformes y antiformes. En los nticleos
antiformales aflora el autdctono relativo, en el cual abundan los granitoides de diversa entidad
cartografica. En ¢l, las fabricas tectdnicas indican un aumento notable de la temperatura durante
su desarrollo respecto de las reconocibles en la UMT y un caracter sincronico con la generacion de
fundidos locales. La configuracion estructural y el gradiente térmico que representan son producto
de una fase de deformacion ligada a procesos gravitacionales, que provocaron el colapso extensional
del orégeno.

La configuracion estructural resultante fue retocada a posteriori por la superposicion de un
complejo sistema de cizallas transcurrentes.

4.1.2- Bases de nomenclatura microestructural

En esta memoria se empleara una nomenclatura de fases de deformacion basada en la
propuesta por Alcock et al. (2009), que distingue entre fases de deformacion Compresivas (C,, C,,
etc.) y fases Extensionales (E,, E,, etc.). El nimero de cada fase corresponde al orden de desarrollo
relativo dentro de cada estilo de deformacion (compresiva o extensional), no al absoluto. En nuestro
caso, la secuenciacion de fases sera Compresiva - Compresiva - Extensional 2 Compresiva, y
por tanto, C, > C, 2 E, = C,. La nomenclatura de fabricas tectonicas sigue la misma filosofia pero
simplificando al maximo. Para las foliaciones y lineaciones de estiramiento relacionadas con las fases
compresivas usaremos respectivamente S, S,, S,y L, L., L., y para la nica fase extensional, S_y
L.. En caso de precisar mayor grado de detalle, se empleara una referencia numérica adicional, como
por ejemplo S, , S, . Para las lineaciones asociadas a pliegues (de crenulacion y de interseccion por

plegamiento) usaremos indistintamente L_, L, etc.

El esquema utilizado sintetiza la evolucion deformativa de las unidades basales y su autoctono
relativo (Martinez Cataldn et al., 1996). La fase C, engloba la deformacion registrada durante el
evento de alta presion, un proceso subductivo, para el que se asume un caracter compresivo. La
fase C, representa la deformacion exhumativa tangencial relacionada con estructuras compresivas
desarrollada a escala cortical (cabalgamientos y pliegues tumbados). La fase E, incluye las
estructuras de adelgazamiento cortical relacionadas con el colapso extensional del orogeno
(despegues extensionales y domos migmatiticos) y la fase C, abarca toda la tectonica de desgarre y
el replegamiento subvertical asociado.

4.2- Analisis y evolucion microestructural de la Lamina Inferior

4.2.1- Esquistos y paragneises con porfiroblastos de albita

La principal microestructura es una esquistosidad que transita hacia un bandeado gnéisico en
funcion de la mayor proporcion de plagioclasa y minerales aluminicos. Se define por la orientacion
y crecimiento estable de biotita + mica blanca + cuarzo + plagioclasa (albita) + granate = ilmenita
+ estaurolita (Lam. 4.1a; Tab. 4.1). La plagioclasa aparece principalmente en forma de blastos con
inclusiones orientadas que definen una foliacién interna (S,) (Lam. 4.1b), siendo ésta la primera
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fabrica reconocible, aunque es posible encontrar neoblastos sin una textura poiquilitica. La forma de
los blastos es esferoidal a elipsoidal, con su eje mayor subparalelo a la envolvente plana de la foliacion.
En torno a ellos, se desarrollan sombras de presion compuestas por cuarzo, micas y minerales opacos,
normalmente dispuestos de forma desorganizada y con mayor tamafo de grano que en la matriz. Los
blastos frecuentemente exhiben extincion ondulante, maclas simples y procesos de recristalizacion en

Lamina 4.1- Metasedimentos de la Lamina Inferior. (a) Foliacién principal (S;) en los esquistos con albita. (b)
Porfiroblasto de albita con esquistosidad interna (S|) compuesta por granate + mica blanca + cuarzo + clorita + rutilo
+ epidota. (c) S,+S3 en esquistos con albita y granate, parcialmente transformado en biotita + clorita. Las albitas
muestran una desestabilizacion generalizada. (d) Microinclusiones plegadas incluidas en un porfiroblasto de albita. La
esquistosidad interna incluye granate, mica blanca, biotita, cuarzo, ilmenita y rutilo. Se trata de una fabrica compuesta
(S1+S») equivalente a una S, temprana crenulada. (¢) Micropliegues tumbados afectando al bandeado tectonico pre-S2.
La biotita es de crecimiento secundario, alrededor o reemplazando a minerales previos. Los niveles cuarzosos estan
compuestos por cuarzo + mica blanca + granate (S;), y los micaceos por mica blanca, biotita y cuarzo (S;+S,). (f) Clivaje
de crenulacion de pliegues tumbados (S, temprana) compuesto por cuarzo + biotita + albita + mica blanca (lineas rojas).
La foliacion crenulada es S| (mica blanca + granate + cuarzo + rutilo + clorita & epidota) preservada tanto en forma de
esquistosidad externa definiendo los patrones de crenulacion (linea azul continua), como dentro de albitas a modo de
esquistosidad interna que atn preserva la continuidad con la fabrica externa (lineas azules discontinuas).
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Eventos C C, 3 Cs sus bordes. Pueden acabar desestabilizandose,
M 2 f /4 b
e transformandose en mica blanca y cuarzo,
Rutilo  |HEN | I con una extincién en parches, sin que existan
Granate  IHHIL [ variaciones significativas en la textura o fases
1 1 1 . . ., .
A """' ' ' minerales de la foliacion con la que se asocian.
idota-Clinoz. | | | -y s
P : : : Esta observacion, confiere al crecimiento de
Cuarzo  |HE | plagioclasa en los metasedimentos un caréacter
Mica Blanca _| ML menos prolongado en el tlﬁ?mpf) res'pegto del
t t | desarrollo completo de la foliaciéon principal.
Biotita (— [ o o
Z T ] i— La foliacion principal es la segunda en
© Albita o ] ] ] ] W L A
P I I [o===" términos de orden de desarrollo. Es de caracter
= - - . .
S | Estaurolita JUHE | exhumativo respecto a la S. y se relaciona con
w T T ) r .
. : - P estructuras de caracter compresivo, por lo tanto
21 iimenita SRR ETHL L IR , . PIESIVO, p
L | | i sera denominada como S,.
Sillimanita : L . :
En los paragneises, S, consiste en
Andalucita X ,”"", bandas de abundancia relativa de micas que
1 1 1 . . .
Cordierita | THIE alternan con bandas discontinuas de plagioclasa
T ; 1 |||||||I"][]' y niveles cuarzosos (Lam. 4.1a). El cuarzo
urmalina 18 | . . <7
L L I exhibe diferentes texturas de deformacion
Clorita | TIEIN I  e— cristaloplastica, que rara vez conducen a una
1 1 1 e . .
Min. opacos I, T acusada morfologia ac1ntaq€1 de los cristales.
Los procesos de recuperacion son frecuentes.
Tabla 4.1- Cronologia de la mineralogia mas Las micas junto con las bandas de cuarzo se
representativa respecto del desarrollo de las fabricas anastomosan en torno a los porfiroblastos de
tectonicas en los esquistos y paragneises con albita. Los . .
trazos discontinuos indican desarrollo local de las fases plagioclasa y sus colas de presion. El granate
minerales. tiene morfologia subidiomorfica, un tamafio de

1-5 mm y en algunos sectores estd fracturado
y parcialmente retrogradado a biotita, y €ésta a su vez a clorita en las zonas donde S, estd mas
evolucionada (Lam. 4.1¢). No han podido establecerse las relaciones texturales de la estaurolita
ya que solo se ha observado formando parte de una foliacion interna dentro de aluminosilicatos
(cordierita y andalucita).

Cuando existen marcadores litologicos, S, es una foliacion de plano axial de micropliegues
tumbados, definidos tanto por microlitones de cuarzo (Lam. 3.3a) como por el bandeado composicional
de los metasedimentos (Lam. 3.3b). Donde pueden observarse las relaciones de oblicuidad entre
cada flanco de un mismo pliegue y la foliacion, éstas indican que S, es la foliacion de plano axial, y
nunca una foliacion superpuesta al plegamiento. Este hecho se confirma mediante la refraccion del
clivaje, visible en zonas de charnela incluso a escala microscopica.

Las condiciones metamorficas del desarrollo de S, son dificiles de precisar, pues en litologias
paraderivadas de composiciones grauvaquicas no cabe esperar un desarrollo de asociaciones minerales
indice comparable al de composiciones peliticas. De hecho, los litotipos mas peliticos muestran
preferentemente asociaciones S,y S. que incluyen granate. El granate, se ha considerado como un
indicador de grado metamorfico minimo para S, en los metasedimentos, lo que indica condiciones
al menos transicionales a facies de las anfibolitas dentro de un contexto de metamorfismo regional
(Yardley, 1989). Pero tanto el granate,, como la plagioclasa y otras micas muestran procesos de
transformacion incipiente a clorita y micas secundarias en los sectores septentrionales de la UMT,
por lo que probablemente el final del desarrollo de esta fabrica alli ocurra dentro de la facies de
esquistos verdes. En cuanto a la presion, no puede estimarse, pero gracias al crecimiento en blastos
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de la plagioclasa es posible ubicarla en una trayectoria descompresiva desde condiciones de alta
presion (Jamieson y O’Beirne-Ryan, 1991).

Los blastos de plagioclasa,, incluyen pequefios minerales orientados que definen una
fabrica previa, que puede presentarse ligeramente microplegada (Lam. 4.1d), oblicua (Lam. 4.1b)
o subparalela a S,. Las dos primeras situaciones pueden indicar que esta foliacion es anterior a la
principal, o que se trata de la inclusion y rotacion de la fabrica principal durante el mismo episodio
de deformacion progresiva. El tercer caso puede indicar un sobrecrecimiento e inclusion durante un
crecimiento sin- a post-S , y también que puede tratarse de una fabrica previa.

Una observacion detallada de las paragénesis incluidas, completada con observaciones
texturales y microestructurales permite diferenciar entre dos asociaciones distintas. La primera,
compuesta por cuarzo, mica blanca, biotita, ilmenita y esfena se asocia con blastos de plagioclasa
parcialmente desestabilizados, con limites de grano irregulares y en posiciones texturales que
sugieren continuidad o leve transposicion respecto a S,. De hecho, la paragénesis es comparable a S,
y representa una retrogradacion de la segunda asociacion reconocible. Esta paragénesis estd formada
por cuarzo, mica blanca, granate, rutilo, clorita y epidota, y suele preservarse en poiquiloblastos de
plagioclasa no desestabilizados, con limites mas netos que las anteriores y en clara discontinuidad
con S,. Esta tltima es la verdadera paragénesis estable pre-S,, o sea, S , mientras que la que incluye
biotita puede considerarse una fébrica S,, incipiente pero incluida durante el crecimiento de la
plagioclasa, o bien como un producto mimético de retrogradacion de una foliacion anterior, ya que
la biotita incluida en los blastos a menudo aparece asociada a la mica blanca como producto de su
desestabilizacion total o parcial.

Los micropliegues tumbados sin-S, (Lam. 4.1¢) doblan un bandeado tectonico con niveles
cuarzosos con mica blanca y granate y niveles micaceos, en el que las bandas de cuarzo exhiben
procesos de recuperacion. La biotita no se orienta segun directrices estructurales reconocibles ni segiin
un patrén definido, confirmando su crecimiento secundario, tanto alrededor como reemplazando a
mica blanca y granate. La mica blanca muestra un aspecto similar al de la incluida en los blastos de
plagioclasa, y puede tratarse de la misma fase mineral. El granate tiene un aspecto turbio (;agujas de
rutilo?), y a veces texturas en atolon, fruto de su desestabilizacion y transformacion, principalmente
a biotita. Pero en general tiene un aspecto idéntico al de los granates incluidos en la plagioclasa. Este
tipo de micropliegues suele aparecer en facies con escasos blastos de plagioclasa. La paragénesis
estable de la fabrica crenulada se compone de cuarzo + mica blanca + granate. La ausencia de biotita
estable la hace comparable a la esquistosidad interna preservada en la plagioclasa, y las relaciones
texturales situan su desarrollo en un contexto deformativo equivalente, anterior a S,. De hecho,
donde S, estd menos evolucionada, es un clivaje de crenulacion de S| (Lam. 4.1f).

La biotita forma parte de fabricas de plano axial incipientes formadas durante la crenulacion
de la foliacion S,. Esta relacion es extrapolable a los blastos de plagioclasa, en los que parece haber
sido fosilizada. Las fabricas microplegadas representan por tanto relictos de una foliacion equivalente
ala S sin biotita, mientras el microplegamiento es atribuible al desarrollo de S,.

En la Fig. 4.1 se ha representado la formacion de las fabricas incluidas en las plagioclasas y
su relacion con la foliacion principal.

La paragénesis de cuarzo + mica blanca (fengita) + granate + rutilo + epidota sin crecimiento
estable de biotita (Tab. 4.1) indica condiciones de alta presion y baja a media temperatura en la
Lamina Inferior de la UMT (Gil Ibarguchi y Ortega Gironés, 1985; Llana-Funez, 2001; Rodriguez
Aller, 2005), en las unidades basales del Complejo de Ordenes (Diaz Garcia, 1990; Arenas et al.,
1995; Martinez Catalan et al., 1996), en unidades aloctonas equivalentes en Portugal (Munha et al.,
1984; Schermerhorn y Kotsch, 1984) y en otros cinturones de alta presion del mundo (Higashino,
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Fig. 4.1- Esquema simplificado de la formacion de las diferentes situaciones de inclusion en porfiroblastos de plagioclasa
de los metasedimentos de la Lamina Inferior. (a) Desarrollo de una foliacion inicial (S) relacionada con un evento de
alta presion. (b) Crenulacion de la fabrica planar inicial (S) y desarrollo de una nueva foliacion incipiente de plano
axial (proto-S,) durante el comienzo de la exhumacion. Esta fabrica probablemente aun refleje condiciones de alta
presion, pero evolucionara hacia condiciones de menor presion. Se ha marcado el futuro crecimiento de plagioclasas con
trazos verdes discontinuos. (c) Desarrollo generalizado y progresivo de la foliacion de plano axial (S;) a medida que la
exhumacion progresa hacia niveles corticales menos profundos. La foliacion puede albergar relictos microcrenulados de
las fabricas anteriores dentro de porfiroblastos contemporaneos o bien en microdominos aislados. (d) La continuidad en
el proceso de exhumacion puede facilitar el crecimiento continuado de porfiroblastos de plagioclasa que incluyan a la
propia foliacion S,.

1990; Otsuki y Banno, 1990; Takasu y Dallmeyer, 1990). El granate en atolon representa un efecto
puntual de la retrogradacion desde estas condiciones hasta otras de menor presion (Van der Wegen,
1978). Por ser la primera fabrica reconocible sera denominada S .

Laasociacion con biotitaincluida en los porfidoblastos debe representar un estadio de evolucion
exhumativa inicial, quizas ain en condiciones de relativa alta presion, ya que en rocas peliticas
también puede desarrollarse biotita en condiciones de alta presion y baja a media temperatura (Sisson
et al., 1997). Las observaciones permiten interpretar la formacion de la fabrica principal S, como un
proceso que engloba varias generaciones de fabricas planares superpuestas o, lo que es equivalente,
un proceso dilatado de evolucion de una misma féabrica hasta alcanzar su configuracion final.

En sectores proximos a granitoides variscos, existe una facies de paragneises con albita que
contiene porfiroblastos post-cinematicos de cordierita (“Gneises con cordierita de Las Pereiras” de
Floor, 1966) que engloban a todas las microestructuras descritas y se asocian con microcrenulaciones
que afectan localmente a la foliacion regional S, (Lam. 4.2a). Esta facies contiene ademas cantidades
menores de andalucita y ocasionalmente sillimanita (Tab. 4.1). En continuidad espacial existen
gneises de alto grado con andalucita y sillimanita asociados a diques cuarzodioriticos no deformados
en el entorno del domo de Lonsa, al E de la ciudad de Vigo (Floor, 1966). Las fases aluminicas de
todos estos gneises indican un metamorfismo de alta temperatura y baja presion. Con frecuencia
aparecen orientadas segun S, e incluyen toda o parte de su paragenesis caracteristica.

Desdeelborde N delaRiade Vigo hasta el borde S del macizo granitico del Confurco (S de Noia)
los esquistos y paragneises de la UMT contienen de forma dispersa porfiroblastos sincinematicos de
andalucita, mas abundantes cuanto mayor es la abundancia de leucogranitos sincinematicos intruidos.
Esta facies puede estar afectada por una crenulacion subvertical, de hecho un bandeado tectonico,
en el que biotita, mica blanca, cuarzo, andalucita, minerales opacos, plagioclasa y ocasionalmente
sillimanita se orientan paralelamente al plano axial de los pliegues (C,). La andalucita desarrolla
sombras de presion en las que crece biotita, mica blanca y cuarzo. La plagioclasa albitica muestra
sintomas de desestabilizacion y puede estar englobada junto con las fabricas S, y S, dentro de los
porfiroblastos de andalucita. La paragénesis sincronica con el desarrollo de foliacién con andalucita
contiene al menos biotita, mica blanca, cuarzo y a veces sillimanita (Lam. 4.2b; Tab. 4.1). El resto de
las fases pueden ser heredadas, ademas de algunas biotitas y cuarzo de la fabrica S,, que se preservan
como microinclusiones.

Por tanto, la foliacion con andalucita es una fabrica post-S, y pre-C,, que denominaremos S...
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Lamina 4.2- Metasedimentos de la Lamina Inferior (a-d) y Ortogneises graniticos (e-f). (a) Paragneises con blastos de
cordierita que incluyen una S, previamente crenulada. (b) Esquistos albiticos con andalucita. La foliacion principal Sg
(cuarzo + biotita + andalucita + mica blanca) traspone a S, (cuarzo + biotita + mica blanca + albita), que atin preserva
relictos microestructurales de una fabrica compuesta S;+S, en la albita (linea roja). En el interior de la andalucita se
preservan relictos de S, que demuestran su caracter sincinematico (linea blanca). (c) Foliacion de plano axial S3 ;. La
crenulacion se distingue a partir de la distribucion de biotita y el plegamiento de microlitones de cuarzo de S; (linea roja).
(d) Bandas extensionales C’ subverticales S5, afectando a S,. Notese la cloritizacion generalizada y la deformacion del
cuarzo. (e) Bandeado gnéisico S,. (f) Bandas de cizalla miloniticas S5 . Notese la cloritizacion generalizada y la fuerte
deformacion del cuarzo.

Las condiciones deducibles son de baja presion y alta temperatura, comparables a las de los gneises
de alto grado del domo de Lonsa.

Los esquistos y paragneises desarrollan una crenulacion de plano axial subvertical y ejes
subhorizontales a lo largo de toda la UMT y el borde NO del Complejo de Ordenes, especialmente
intensa en los sectores de menor anchura cartografica de las unidades basales. Para esta crenulacion
pueden reconocerse varios estadios en funcion del grado de desarrollo y penetratividad. Hay
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crenulaciones sin una foliacion tectonica desarrollada, y otras con desarrollo incipiente de una fabrica
planar, a partir de la reorientacion de plagioclasa, mica blanca y biotita y la cristalizacion orientada de
nueva mica blanca, cuarzo y biotita (Lam. 4.2¢). Esta fabrica evoluciona hacia un bandeado tectonico
que lleva asociada la individualizacion de niveles cuarzosos y micaceos con biotita mica blanca y
cantidades menores de clorita, generalmente como producto de retrogradacion de la biotita. En las
bandas cuarzosas se preservan arcos poligonales que representan los pliegues formados al principio.
Afecta tanto a S, como a S,y es sincronica con el desarrollo de estructuras de caracter compresivo
durante C,. Es la primera de las fabricas atribuibles a C, y por lo tanto la denominaremos S, . Su
paragénesis estable, compuesta por cuarzo + biotita + mica blanca + clorita? = minerales opacos
(Tab. 4.1), indica condiciones de facies esquistos verdes, por encima de la isograda de la biotita.

Las crenulaciones son cortadas por bandas extensionales subverticales discretas (Lam. 4.2d)
que cloritizan casi todas las fases micaceas y sericitizan las fases aluminicas y feldespaticas previas.
Estas bandas también transectan al resto de las fabricas descritas. Generalmente van acompafadas
de segregados acintados de cuarzo y de acumulacion de minerales opacos en las zonas de mayor
deformacion. Destacan por su marcado cardcter oblicuo respecto de los principales patrones
estructurales. Donde la densidad de bandas es mayor se aprecia una abundancia relativa de clorita y de
procesos de desestabilizacion en el resto de fabricas anteriores. Se trata de las tltimas manifestaciones
de deformacion ductil asociadas a C,, que denominaremos S, .. No se ha encontrado biotita estable
asociada a esta fabrica, y la abundancia relativa de clorita hace suponer que se desarrollo bajo una
temperatura menor, dentro de la isograda de la clorita.

4.2.2- Ortogneises graniticos

La foliacion principal de los Ortogneises graniticos es un bandeado gnéisico (Lam. 4.2¢)
definido por la orientacion preferente de feldespato potasico, cuarzo, plagioclasa, biotita y cantidades
menores de anfibol verde, epidota, granate, mica blanca, esfena, clorita, rutilo, minerales opacos,
allanita, circon y apatito.

El cuarzo aparece formando lentes alargadas de escasa continuidad lateral, con limites
irregulares, y paralelas a la foliacion. Las microestructuras denotan la participacion de diferentes
mecanismos de deformacion cristalopléstica, desde el desarrollo de bandas de deformacion y
subgranos, recristalizacion dindmica, desarrollo de ribbons, hasta finalmente recristalizacion estatica.
Paralelamente a las lentes de cuarzo se disponen porfiroclastos de feldespato potasico de hasta 4
cm, que incluyen pertitas, mirmequitas, maclas simples y en enrejado y extincion ondulante. La
recristalizacion y fragmentacion son tanto mas avanzadas cuanto menor es el porfiroclasto, y producen
una textura granoblastica acompanada de extincion en parches y reduccion heterogénea de tamafio
de grano. La plagioclasa se forma preferentemente a lo largo de los limites de los nuevos granos,
completando una estructura en manto en torno a los clastos originales. Agregados policristalinos
de plagioclasa, paralelos a la foliacion, deben representar antiguos monocristales, probablemente
de origen igneo. Esta fase aparece también como neoblastos aislados que incluyen biotita, cuarzo
y ocasionalmente mica blanca y granate. Donde la recristalizacion y reduccion de tamafio de grano
es mas efectiva en los feldespatos, sus bordes, colas de presion y los limites entre nuevos clastos, se
concentran agregados de micas, cuarzo y opacos que derivan de su transformacion.

Las fases minoritarias se disponen en agregados irregulares y lenticulares subparalelos a la
foliacion y normalmente asociadas a biotita, que es el componente mayoritario de las lentes. Los
accesorios pueden ocupar posiciones texturales desvinculadas de la biotita, pero forman con ella los
agregados melanocraticos que definen la lineacion principal junto con el estiramiento de los minerales
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Tabla 4.2- Cronologia de la mineralogia
mas representativa respecto del desarrollo
de las fabricas tectonicas en los Ortogneises
graniticos.

Donde la deformacion y crenulacion C, son mas intensas, se desarrolla una foliacion de plano
axial definida por las mismas fases minerales que conforman S,. Esta nueva fébrica, equivalente a
la S, de los esquistos y paragneises, supone una reduccion de tamafio de grano de toda la fraccion
cuarzofeldespatica y la intensificacion de los procesos de recristalizacion, asi como su transformacion
alo largo de los bordes y zonas de concentracion de esfuerzos en asociaciones de bajo grado. Destacan
la sericitizacion y saussuritizacion de los feldespatos y la transformacién de biotita en clorita o bien
en biotita de baja temperatura, de tono verdoso y empobrecida en titanio, paralela a la nueva foliacion
de plano axial. Toda la mineralogia mayoritaria exhibe una leve extincién ondulante, incluidos los
cristales de cuarzo que muestran sintomas de recuperacion al final del desarrollo de S,.

Una ultima foliacion desarrollada en niveles discretos, S, ., destruye y transforma las fabricas
anteriores en una foliacién milonitica a ultramilonitica con ribbons de cuarzo de espesor milimétrico
y longitud decimétrica, en la que se agudiza el estiramiento de todos los microdominios lenticulares
previos (Lam. 4.2f). La reduccion de tamafio de grano se distribuye en bandas de cizalla subverticales
que producen un reemplazamiento generalizado de la biotita y la mica blanca por clorita o biotita de
baja temperatura.

Los ortogneises graniticos descritos representan los términos con menor deformacion pre-C,,
pero existe toda una serie de tectofacies transicionales con caracteristicas intermedias entre éstos y
los que se describen a continuacion, los Ortogneises graniticos miloniticos. Se caracterizan por la
ausencia o escasez de biotita y la abundancia de mica blanca, epidota y granate, todos ellos dispuestos
paralelamente en una fabrica milonitica a ultramilonitica formada por niveles tabulares a lenticulares
de cuarzo, bandas y lentes micaceas y agregados y bandas granoblasticas de feldespato en los que
aun se reconocen restos de porfiroclastos igneos (Lam. 4.3a).

Las texturas del cuarzo evidencian procesos de deformacion cristaloplastica hasta el desarrollo
de ribbons. Sus bandas contornean a los minerales o agregados que destacan dentro de la foliacion
milonitica. Donde se preserva, el feldespato potasico ocupa los nucleos de porfiroclastos aplastados
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y estirados, y multitud de fragmentos que los rodean. Muestra frecuente maclado, extincioén oblicua y
en parches, procesos de fragmentacion, y se asocia con plagioclasa que deriva de su desestabilizacion.
Para ambos feldespatos, recristalizacion y fragmentacion quedan marcadas por la formacion de
estelas de nuevos feldespatos, mica blanca, cuarzo y clorita que crecen a sus expensas. Pueden
encontrarse pequenos neoblastos de plagioclasa que incluyen granate, mica blanca, cuarzo y epidota
(Lam. 4.3b).

Lamina 4.3- (a) Foliacion S; en los ortogneises graniticos miloniticos. Las bandas micaceas definen planos C respecto
de otras micas y cristales de cuarzo y feldespato dispuestos entre ellas, que definen planos S. (b) Porfiroblasto sigmoidal
de plagioclasa en ortogneises graniticos miloniticos que incluye parte de la foliacion S, (granate + mica blanca +
epidota + cuarzo). (c) Metagranodiorita con pseudomorfos de plagioclasa (agregados turbios entre el cuarzo y biotita) y
coronas de granate dispuestas en torno a la biotita ignea (detalle en la esquina inferior derecha). (d) Foliacion S; en los
ortogneises granodioriticos. Véase la textura coronitica de algunos granates dispuestos en torno a un agregado de mica
blanca derivado de la transformacion de biotita ignea, y la foliacidén oblicua en las cintas de cuarzo. (e) Foliacion S, en
los ortogneises granodioriticos miloniticos. El microplegamiento es reconocible a partir de las cintas de cuarzo y los
agregados melanocraticos. (f) Foliacion S, con clorita en los ortogneises granodioriticos. Representa los ultimos estadios
de evolucion de S,, en los que la mineralogia indice (granate, mica blanca y epidota) se transforman parcialmente en
clorita. Fotos con luz natural a la izquierda y con luz polarizada a la derecha.

74



Andlisis microestructural

En la foliacién principal, la mica blanca se dispone paralelamente a los dominios
cuarzofeldespaticos, y aparece como neoblastos facilmente identificables por su mayor tamafio. Suele
tener extincion ondulante y transformacion de sus bordes a nueva mica blanca de menor tamafio y a
clorita. A veces aparece en forma de mica-fish y es comtn observar la disgregacion de antiguos cristales
por deslizamiento intracristalino de sus planos basales. Se asocia espacialmente con minerales del
grupo de la epidota y con granate. Este Gltimo a menudo exhibe una desestabilizacion de su nucleo
a clorita y biotita, que también puede aparecer formando parte de la foliacion. La epidota, por su
parte, puede aparecer fragmentada y estirada, estando sus estelas de desplazamiento marcadas por
el crecimiento de clorita, al igual que en el caso de disgregacion de la mica blanca. También se han
observado procesos de desestabilizacion de sus nucleos, creciendo en ellos cuarzo y clorita.

Este tipo de gneises representan una tectofacies en la que la reduccion de tamafio de grano
ha sido mucho mas efectiva respecto a los ortogneises, y en la que la mineralogia ignea original ha
sido mayoritariamente reemplazada por la mineralogia estable durante el proceso de milonitizacion.
A veces incluyen anfibolitas y/o retroeclogitas, y su foliacion estd en continuidad con la S, del resto
de litologias. Sin embargo, las observaciones no apoyan un grado metamorfico en facies anfibolitas
para la fabrica milonitica. Si bien parte de su evolucion metamorfica debid transcurrir a lo largo del
campo de estabilidad de esta facies, la foliacion actual representa un retrabajado final en facies de los
esquistos verdes de una fabrica, ya milonitica, anterior.

Las microestructuras C, son similares a las descritas para las tectofacies menos deformadas.

Las diferencias en la intensidad de deformacion de los ortogneises graniticos coinciden con
diferencias mineralogicas significativas. Las facies menos deformadas contienen abundante biotita,
de la cual a veces se preservan relictos igneos, y cantidades accesorias de mica blanca, epidota, granate
y rutilo/ilmenita. Por el contrario, las facies miloniticas apenas contienen biotita, y en su posicion
textural aparece mica blanca, epidota, granate y rutilo/ilmenita. Rodriguez Aller (2005) identifico
una serie de reacciones metamorficas que ponen de manifiesto la relacion entre la desestabilizacion
y reemplazamiento de biotita ignea por granate coronitico, fengita, epidota y rutilo y condiciones
metamorficas de alta presion. Esta mineralogia se registra en las facies miloniticas, desarrolladas en
zonas de cizalla donde la deformacion y circulacion de fluidos son mas intensas.

La paragénesis de granate + mica blanca + epidota + rutilo serd considerada como parte de
una S, inicial para estos gneises (Tab. 4.2). Destaca su similitud con la paragenesis S, descrita para
los metasedimentos de la Lamina Inferior, lo cual resulta esperable, ya que un granito calcoalcalino
es similar a una roca grauvaquica en términos composicionales. Pero la foliacion principal que
hoy en dia se observa no representa una fabrica eclogitica preservada, ya que la recristalizacion de
algunas micas blancas, granates, feldespatos y epidotas, su reemplazamiento parcial por clorita y
biotita, el crecimiento blastésico de plagioclasa incluyendo la terna granate-epidota-mica blanca, y la
continuidad estructural con fabricas en facies anfibolitas de otros litotipos sugieren considerarla una
foliacion distinta, una S, mas evolucionada, que preserva una mineralogia indice anterior orientada
segun la fabrica tectonica final.

4.2.3- Ortogneises granodioriticos

Los Ortogneises granodioriticos incluyen metagranodioritas sin apenas deformacion
y gneises que desarrollan una foliacion tectonica. Las metagranodioritas son rocas que preservan
una estructura ignea hipidiomorfica inequigranular en la que destacan pseudomorfos de plagioclasa
junto con biotita de origen igneo. La biotita tiene una intensa coloracion rojiza y marcada extincion
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ondulante. En torno a ella crecen coronas de granate que marcan el comienzo de su desestabilizacion.
El cuarzo se dispone en los intersticios y muestra desde una extincion ondulante hasta la generacion de
subgranos y granos nuevos. Completando la mineralogia ignea hay cantidades menores de feldespato
potasico, allanita, minerales opacos, mica blanca, circon, turmalina y monacita. El feldespato potasico
presenta maclas de deformacion y extincion ondulante, y desarrolla procesos de recristalizacion y
transformacion a plagioclasa y micas que conforman estructuras en manto muy poco desarrolladas.
Los pseudomorfos de plagioclasa estin compuestos por zoisita/clinozoisita, fengita, jadeita (Gil
Ibarguchi, 1995) y un agregado granoblastico de plagioclasa (Lam. 4.3¢).

En los ortogneises la foliacion es un bandeado definido por el estiramiento y paralelizacion
de los cristales y bandas de cuarzo, el estiramiento de los pseudomorfos de plagioclasa, y por la
reorientacion, deformacion interna y recristalizacion de la biotita ignea (Lam. 4.3d), que puede estar
rodeada de granate en coronas o reemplazada por agregados de fengita, epidota y minerales opacos.
En el cuarzo se preserva un amplio abanico de texturas, que incluyen en tltimo lugar la generacion de
cristales con morfologia acintada. Puede presentarse tanto en cristales aislados como en bandas que
se adaptan a los contornos de los pseudomorfos y fenocristales. En los pseudomorfos de plagioclasa,
la mica blanca muestra sintomas de deformacion interna y el agregado granoblastico un tamafio de
grano menor. El feldespato potasico preserva un habito prismatico, aunque se deforma acomodandose
a la foliacion principal a través de un flujo catacléstico. Desarrolla una reduccion de tamafio de grano,
maclas en enrejado, mirmequitas, nucleacion heterogénea, extincion en parches, recristalizacion de
sus bordes, y una transformacion parcial en plagioclasa a lo largo de los contornos de los cristales. El
resto de la mineralogia ignea se orienta groseramente segun la foliacion principal.

En los Ortogneises granodioriticos miloniticos se desarrolla un bandeado tectonico muy
marcado acompafiado de la fuerte transformacion o destruccion de practicamente todas las evidencias
microestructurales de su protolito igneo. Como en los ortogneises graniticos, existe una gradacion
de términos entre las tectofacies. La fabrica planar principal es una foliacion de crenulacién de una
anterior de caracter milonitico (Lam. 4.3¢e). Se define por la orientacion de bandas milimétricas
con plagioclasa y cuarzo, bandas monomineralicas de cuarzo y agregados lenticulares de marcada
continuidad lateral compuestos por mica blanca, zoisita/clinozoisita, granate y plagioclasa (Lam.
4.3e). También existen agregados subparalelos con esfena, circon, rutilo, ilmenita, apatito y allanita
que pueden aparecer en diferentes grados de combinacion con el resto de minerales citados. Destaca
de nuevo la marcada escasez de biotita en estas variedades miloniticas.

El cuarzo exhibe todo tipo de estructuras de deformacion cristalopléstica, dominando entre
ellas la generacion de ribbons y los procesos de recuperacion. La plagioclasa forma junto al cuarzo
agregados elipsoidales compuestos por granos con extincion ondulante, maclas de deformacion,
limites difusos y bordes parcialmente transformados en mica blanca, cuarzo y clorita. Ocasionalmente
se puede observar un crecimiento de blastos de plagioclasa, que propicia la inclusion de pequefios
cristales, a veces orientados, de clinozoisita, granate y mica blanca. Apenas se han encontrado restos
de feldespato potasico en las facies miloniticas més evolucionadas, lo cual marca el final de su
transformacion a plagioclasa, que, como en otros casos, esta intimamente ligada al desarrollo de la
foliacion. En torno a la mica blanca crecen pequenos cristales de biotita y nueva mica blanca, pero
sobre todo de clorita (Lam. 4.3f). El granate, generalmente idiomorfico, y los minerales del grupo de
la epidota aparecen normalmente fracturados y con sus nicleos desestabilizados (texturas en atolon).
En ellos, clorita, cuarzo y biotita aparecen como fases mas frecuentes, especialmente la primera.

Para ambas tectofacies, las microestructuras C, son similares a las descritas para los
Ortogneises graniticos. La crenulacion, junto con la paralelizacion generalizada a los planos axiales
del microplegamiento representan las fabricas S, . De igual modo, la cloritizacion preferencial a lo
largo de bandas C’ subverticales representa las fabricas S, ..
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4.2.4- Ortogneises eclogiticos de las fabricas tectonicas en los Ortogneises
granodioriticos.

Su fabrica es un bandeado tectonico milimétrico que se distribuye de forma generalizada,
aunque el desarrollo de bandas composicionales es limitado. Ambas caracteristicas confieren a estas
rocas un aspecto homogéneo. Los dominios melanocraticos estan interconectados irregularmente,
tienen textura nematolepidobléstica, y estdn compuestos por una paragénesis estable con onfacita,
granate, cuarzo, zoisita, mica blanca, rutilo y cantidades accesorias de circon, apatito y distena, que
alternan con bandas cuarzosas de poca continuidad lateral con morfologia irregular a sigmoidal que
incluyen cantidades menores de mica blanca, granate y zoisita (Lam. 4.4a).

En las bandas, el cuarzo exhibe extincion ondulante, generacion de subgranos y formacion de
nuevos granos. Los procesos de recuperacion son escasos. La onfacita exhibe un habito prismatico
y puede incluir granates limpios e idiomorfos. La mica blanca se dispone paralelamente a las bandas
de cuarzo y a los prismas de onfacita y no suele formar bandas continuas. Puede incluir pequefios
cristales de cuarzo, granate y rutilo. La zoisita tiene un habito prismatico, puede incluir granate,
cuarzo y mica blanca y se orienta paralelamente al resto de fases prismaticas y/o planares. El rutilo
aparece disperso, a veces en agregados y sin clara orientacion preferente. El granate se dispone
preferentemente en los dominios melanocraticos, tanto de forma aislada, como formando agregados.
Existen dos variedades, granates limpios, idiomorfos y de tamafio relativamente menor, que pueden
aparecer incluidos y suelen formar agregados, y granates zonados y de tamafio estadisticamente
mayor. El zonado se debe a que esta variedad puede incluir en su nticleo cuarzo, mica blanca, epidota,
rutilo, clorita, circon y otras fases no reconocibles con microscopia convencional (Lam. 4.4b). En
algunas de las inclusiones puede observarse una orientacion preferente discordante con la foliacion
externa, indicando que se trata de una fabrica tectonica relicta, compuesta por clorita + cuarzo + mica
blanca + epidota, en la que el tamafio de sus minerales es significativamente menor al de aquellos que
también aparecen en la fabrica externa. La distena tiene microinclusiones desorientadas de onfacita,
cuarzo, rutilo y mica blanca.
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Lamina 4.4- Ortogneises eclogiticos (a-d) y peralcalinos (e-f). (a) Foliacion S. Zoisita, onfacita y fengita se disponen
a lo largo de bandas principales entre las que se colocan a bajo angulo cristales de cuarzo, fengita y agregados de
granate. (b) Microinclusiones orientadas (linea discontinua) dentro del granatec;. Notese que las microinclusiones son
ligeramente oblicuas a S; (linea continua). (¢) Bandeado tectonico S;. (d) Foliacion S,. Destacan los blastos de anfiboles
sodico-calcicos y plagioclasa incluyendo a la mineralogia de la asociacion eclogitica y las simplectitas desarrolladas
sobre los piroxenos. (¢) Foliacion S, con riebeckita y egirina. (f) Esquistosidad interna en un blasto de albita. Fotos con
luz natural a la izquierda y con luz polarizada a la derecha.

Los minerales alargados de la fabrica principal pueden disponerse ligeramente oblicuos entre
si(Lams. 4.4ay4.4c). Sibien la foliacion principal no es la primera fabrica tectonica en sentido estricto,
indica condiciones de alta presion y temperatura media a alta en rocas de composicion tonalitica
(Tab. 4.4), de hecho, es la mejor fabrica de alta presion conservada en todas las unidades basales de
Galicia. Por eso, sera considerada como una S , aunque existe una fabrica anterior preservada dentro
de algunos granates, y que incluye clorita. Esta observacion, junto con el menor tamafio de grano de
la asociacion incluida, son cruciales, pues otorgan a la fabrica de alta presion un caracter progrado,
y permite entender los relictos como reflejo de la evolucion prograda del evento deformativo C,.
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La paragénesis de anfibol verde (hornblenda) + plagioclasa + cuarzo + zoisita/clinozoisita =
granate indica condiciones en facies de las anfibolitas en composiciones basicas a intermedias y en
este caso representa una fabrica S, exhumativa que preserva macrorelictos de las microestructuras
anteriores. En consecuencia, la foliacion S, descrita representa un estadio de evolucién metamorfica
muy acotado, pues debe formar parte de una trayectoria prograda en el enterramiento o en los
comienzos de la descompresion. Por lo tanto, la S| preservada se considera una fabrica de alta presion
intimamente relacionada con el proceso de enterramiento.

4.2.5- Ortogneises peralcalinos

Se caracterizan por un bandeado gnéisico de desarrollo variable, aunque generalmente pobre,
definido por la orientacion preferente de minerales ferromagnesianos, generalmente dispuestos en
agregados poliminerales, y por el estiramiento preferente de metablastos y porfiroclastos de albita,
cuarzo y feldespato potasico (Lam. 4.4¢).

La densidad de minerales ferromagnesianos en las bandas melanocraticas suele ser baja. La
principal fase es riebeckita, seguida de egirina y ocasionalmente astrofilita. Las proporciones entre
ellas no son constantes, pudiéndose discriminar diferentes facies de ortogneises peralcalinos.

La lista de la mineralogia accesoria es mds extensa e incluye circon, monacita, xenotima,
rutilo, fluorita, allanita, titanita, apatito, biotita, granate, arfvedsonita, bastnaesita, torita, fergusonita,
aeschinita, samarskita, brookita, clorita y minerales opacos (magnetita, ilmenita, esfalerita y pirita).
Se ha elaborado a partir del estudio de numerosas muestras recogidas por diferentes autores en el
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entorno de la Serra do Galifieiro (Pontevedra), donde este tipo de gneises exhibe su mayor variabilidad
composicional y mejores afloramientos (Floor, 1966; Corretgé et al., 1990; Corretgé y Montero,
1992; Corretgé et al., 1992; Rambaud et al., 1992; Montero, 1993; Vergara et al., 1994; Martin Izard
etal., 1995).

El cuarzo forma parte de dominios del bandeado gnéisico con pequefia continuidad, o como
pequeiios cristales aislados. Siempre muestra deformacion pléstica, incluyendo extincion ondulante,
generacion de subgranos y nuevos granos en las facies menos deformadas, mientras que en las de mayor
deformacion llega a exhibir morfologias acintadas. Los procesos de recuperacion no son frecuentes,
aunque si se han reconocido. La albita presenta formas subredondeadas a elipsoidades contorneadas
por el bandeado gnéisico y orientadas segun la foliacion principal. Presenta extinciones irregulares, y
abundantes inclusiones de las fases minerales mas comunes. También es frecuente la fracturacidn, a
veces sellada por nueva albita y/o micas y una recristalizacion parcial de sus bordes. Algunos cristales
tienen maclado de tipo Carlsbad y albita-Baveno, propio de feldespatos cristalizados a partir de un
fundido magmatico, lo que convierte a parte de la albita de estos gneises en auténticos fenocristales.
El feldespato potasico suele aparecer junto al cuarzo y la plagioclasa, con texturas granoblasticas,
a veces porfiroclasticas y en bandas paralelas a la foliacion principal derivadas del estiramiento,
recristalizacion y transformacion parcial en albita de antiguos fenocristales. Son muy frecuentes las
maclas en enrejado de la microclina y las inclusiones de cuarzo, egirina, circon y minerales opacos.
Las maclas en enrejado estan deformadas y muestran una ligera extincion ondulante. En torno a
ambos feldespatos se forman sombras de presién compuestas por fragmentos de cualquiera de ellos,
cuarzo, y cualquiera de las fases melanocraticas.

Resulta complicado establecer una paragénesis estable para esta fabrica debido al
desconocimiento de las reacciones y campos de estabilidad de las fases minerales para composiciones
tan poco frecuentes y con una reactividad e inestabilidad altas. El caracter cataclastico observado
para los feldespatos y la resistencia a la deformacion y recristalizacion presentada por anfiboles
y piroxenos dificultan el establecimiento de una paragénesis, ya que pueden ser heredados del
protolito. El crecimiento de blastos de albita y la continuidad estructural que esta fabrica mantiene
con las fabricas S, de las litologias encajantes sugieren que la foliacion compuesta por cuarzo +
albita + feldespato potésico + riebeckita + egirina es también S, desarrollada en facies anfibolitas
y/o esquistos verdes, aunque no necesariamente asistida por transformaciones metamorficas en el
anfibol y el piroxeno.

La foliacion S, se puede catalogar en ocasiones como milonitica, debido a la intensa reduccion
del tamafio de grano por bandas. Su distribucion se asocia espacialmente con las facies miloniticas
del resto de ortogneises.

La foliacién S, no es la Unica fabrica reconocible, pues las inclusiones orientadas en los
porfiroblastos de albita sugieren una foliacion interna (Lam. 4.4f), anterior, y correlacionable con la
S, de los esquistos albiticos. Esta definida por la orientacion de pequefios cristales, siempre menores
al de esas mismas fases cuando no aparecen incluidas. A veces es paralela en varios blastos contiguos,
para los que se deduce una rotacion homogénea o nula, pero lo mas frecuente es encontrar relaciones
de oblicuidad entre ella y S,. No se han observado micropliegues dibujados por la foliacion interna.
Se compone de cuarzo + riebeckita * egirina + allanita £ circon £ clorita + biotita + minerales opacos.
La mineralogia incluida puede ser incluso mas variada, ya que algunos cristales, muy pequefios, no
han podido ser identificados. Esta asociacion presenta los mismos problemas que para S, en cuanto
a qué minerales representan realmente el equilibrio metamorfico. Mas aun, Rodriguez Aller (2005)
sugiere un origen igneo a dichas microinclusiones. La fabrica incluida en los blastos es, en todo caso,
de origen tectonico y anterior o simultanea al desarrollo de la foliacion principal. Relaciones texturales
equivalentes se observan en porfiroblastos de albita de los Ortogneises graniticos y granodioriticos
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miloniticos. No obstante, un origen igneo de parte de Eventos C C, Cs
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composicional como para que resulten utiles para acotar de las fabricas tecténicas en los Ortogneises
cualitativamente la evolucion termobadrica. peralcalinos.

4.2.6- Ortogneises alcalinos

La principal microestructura es un bandeado gnéisico (Lam. 4.5a) similar a la S, descrita para
los gneises peralcalinos. Las bandas claras se componen de albita con textura tanto porfiroclastica,
con bordes fragmentados, redondeados, recristalizados y paralelizados segun la foliacion principal,
como porfiroblastica con bordes sinuosos y microinclusiones de cuarzo + anfibol verde azulado +
titanita + circon + minerales opacos (Lam. 4.5b). En ambos casos la plagioclasa puede presentar una
desestabilizacion interna, que se traduce en una nucleacion heterogénea y en su transformacion a nueva
albita y cuarzo. El cuarzo presenta diferentes grados de evolucion, coincidiendo los términos mas
deformados con la aparicién de morfologias acintadas. Puede presentarse en microdominios aislados
en forma de monocristales o en bandas lenticulares subparalelas al bandeado gnéisico. El feldespato
potasico es el tercer constituyente mayoritario de las bandas félsicas. Desarrolla maclas en enrejado
en cristales de los agregados granoblasticos con plagioclasa procedentes de la transformacion de
cristales mayores. El avance de este proceso resulta en agregados de feldespato potasico, plagioclasa
y cuarzo, que se distribuyen en lentes alargadas segun la foliacion S,.

Las bandas cuarzofeldespaticas alternan con dominios melanocraticos discontinuos, con
morfologia tanto lenticular como irregular. Se componen de anfibol verde (hornblenda), biotita,
epidota, esfena, granate, mica blanca, circon, apatito, allanita, fluorita, magnetita ¢ ilmenita. La
proporcion varia dentro de los dominios melanocraticos de una misma muestra, y de unas muestras a
otras. El principal constituyente es un anfibol verde dispuesto en agregados dispersos ubicados entre
la mineralogia félsica. Puede estar transformado en biotita o en clorita y minerales opacos. La biotita,
aunque domina en algunos sectores frente al anfibol, parece ser un mineral secundario producto de la
transformacion del anfibol hornbléndico, aunque en algunos casos podria tener un origen primario.
La facies biotitica de estos gneises es abundante en algunos sectores, en los que su distincion frente
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a los ortogneises graniticos con biotita se realiz6 atendiendo a las caracteristicas texturales y a la
abundancia relativa de las fases feldespaticas. El anfibol verde se encuentra ocasionalmente rodeado
de granate coronitico. El granate también se localiza de forma dispersa entre el resto de fases,
preferentemente con habito idiomorfico, pocas veces con inclusiones y a menudo junto con anfibol
y biotita.

Lamina 4.5- Ortogneises alcalinos (a-c) y Metabasitas de la Lamina Inferior (d-f). (a) Bandeado gnéisico S, con bandas
ricas en biotita y anfibol verde. (b) Foliacion S, y esquistosidad oblicua en porfiroblastos de albita (linea roja). (c)
Inclusiones en porfiroblastos de albita. La esquistosidad en el centro de los blastos (S, linea discontinua) es oblicua a
la foliacion externa (S;), también incluida en los bordes de la albita (linea continua). (d) Microinclusiones (proto-S;)
de glaucofana + mica blanca + epidota + cuarzo + circoén en granatesci. (e) Foliacion S; en eclogitas planolineares
(izquierda) y su desestabilizacion inicial con aparicion de blastos de glaucofana (derecha). (f) Retroeclogita (izquierda)
y anfibolita con plagioclasa con relictos de eclogita (derecha). En la retroeclogita, notese la textura simplectitica por
desestabilizacion de los piroxenos y zoisita, la preservacion de granate en la matriz anfibolitica y las transformaciones
de rutilo en ilmenita y de ésta en titanita con textura coronitica. En la anfibolita, la foliacion S, contiene blastos de
plagioclasa que incluyen una asociacion mineral equivalente a la de las retroeclogitas. Fotos con luz natural a la izquierda
y con luz polarizada a la derecha.
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cuarzo alternantes con bandas de mica blanca, biotita,
granate, epidota y cantidades variables de plagioclasa,
cuarzo y anfibol verde, que a veces domina en la
fraccion ferromagnesiana. Las ultimas recuerdan a
los pseudomorfos de granate + fengita + epidota
derivados de la transformacion de la plagioclasa y la biotita en condiciones de alta presion en los
gneises graniticos y granodioriticos. Su presencia aqui, aunque muy escasa, sugiere un proceso de
transformacion equivalente, por lo que se considerard a esta asociacion como un relicto de un estadio
inicial de formacién de S,. En estas tectofacies la clorita se dispone preferentemente junto a biotita
y anfibol, como producto de su desestabilizacion total o parcial. También reemplaza al granate
cuando esta presente y se ubica en las sombras de presion y estelas de separacion de fragmentos de
feldespatos.

Tabla 4.6- Cronologia de la mineralogia
mas representativa respecto del desarrollo
de las fabricas tectonicas en los Ortogneises
alcalinos.

Las fabricas S,y S, tienen similares caracteristicas que en el resto de gneises.

Elanalisis de los ortogneises alcalinos revela una evolucion similar a la del resto de ortogneises
(Tab. 4.6), en la que cabe destacar frente a los gneises peralcalinos la formacion de coronas de granate
en torno al anfibol verde (éste probablemente sea de origen igneo) y la transformacion, mas efectiva
a través de bandas regionales miloniticas, de los feldespatos y fases melanocraticas en agregados
de granate + fengita + epidota en condiciones de alta presion (C -C,). El estudio no ha permitido
distinguir las diferentes generaciones de minerales incluidas en blastos de plagioclasa que aporten
informacion sobre la secuencia de reacciones metamorficas durante los procesos de subduccion y
exhumacion. Por analogia, la S, debi¢ desarrollarse en un amplio rango de condiciones, desde alta
presion, hasta presiones medias.

4.2.7- Metabasitas

Dentro de este grupo existen cinco litotipos, cada uno de los cuales representa un estadio
de evolucion en un proceso de subduccion y subsiguiente exhumacion. Existen desde litotipos que
preservan las texturas de los protolitos pero con los minerales transformados hasta los que han
experimentado una transformacién y retrogradaciéon metamorfica en facies esquistos verdes, tras
haber pasado por condiciones eclogiticas y varias etapas de retrogradacion. En ese orden, estarian
en primer lugar los metagabros anfibolitizados, seguidos de las eclogitas, retroeclogitas y anfibolitas
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con relictos de eclogitas, anfibolitas con blastos de Eventos C
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por laorientacion preferente de prismas de onfacita, tanto Tabla 4.7- Cronologia de la mineralogia més
en forma de porfiroblastos y poiquiloblastos (Rodriguez representativa respecto del desarrollo de las
Aller, 2005), generalmente de mayor tamafio, como en ~ iapricas tectonicas en las metabasitas de la
; . ) . Lamina Inferior.

agregados lenticulares o pequefios prismas que junto

con el granate contornean cristales mayores de onfacita.

La orientacion de zoisita, mica blanca, agregados ricos en granate, rutilo y ocasionalmente distena
define junto con la onfacita una fabrica tectonica eclogitica preservada de la retrogradacion (Lam.
4.5e). Sin embargo, su mineralogia si muestra sintomas de desestabilizacion. Por ejemplo, la onfacita
y los contactos de ésta con granate se desestabilizan, sin aparicion de plagioclasa, a un agregado de
anfibol verde azulado (glaucofana), que también aparece en forma de poiquiloblastos que incluyen a
la asociacion eclogitica (Lam. 4.5¢).

La fabrica planolinear eclogitica puede tener una penetratividad variable. Donde menos
desarrollada estd, presenta también una asociacion eclogitica, lo que sugiere una distribucion
heterogénea de la deformacion durante la eclogitizacion. No se han observado relaciones de
superposicion de eventos eclogiticos, tan s6lo un desarrollo variable de la fabrica tectonica, que
denominaremos S , pero Rodriguez Aller (2005) identifica distintas etapas dentro de una evolucion
metamorfica eclogitica, incluyendo una de carécter estatico. La deformacion heterogénea siempre
tiene un caracter puntual, se limita a bandas dentro de una misma lente, que preferentemente se
localizan en sus bordes. En los grandes cuerpos basicos, estas bandas podrian tener un desarrollo
y distribucién comparables al de las tectofacies miloniticas de los ortogneises, pero la intensa
retrogradacion que los afecta no ha permitido comprobarlo.

En los cuerpos basicos incluidos en los ortogneises eclogiticos, las fabricas eclogiticas estan
en continuidad con la de los gneises. Esto sugiere que el calculo de las condiciones metamorficas de
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formacion de la fabrica en sus bordes puede resultar una buena aproximacion a las condiciones de
desarrollo final de la fabrica principal de los gneises eclogiticos.

Las retroeclogitas y las anfibolitas con relictos de eclogitas representan diferentes estadios de
retrogradacion metamorfica a partir de las eclogitas. En las retroeclogitas, todavia se reconocen restos
de onfacita dispersos en una matriz simplectitica de anfibol verde y plagioclasa que junto al granate
parcialmente transformado en anfibol y clorita, algunos agregados de zoisita y al rutilo rodeado
completamente por ilmenita mantienen una microestructura eclogitica S, f6sil, aun preservada de
la retrogradacion en facies anfibolitas (C,). Las anfibolitas con relictos eclogiticos (Lam. 4.5f) se
caracterizan por no preservar la fabrica eclogitica. La mineralogia de retrogradacion define una nueva
foliacion tectonica en facies anfibolitas. El anfibol verde se orienta paralelamente a los neoblastos
de plagioclasa que incluyen pequeios cristales de anfibol verde, mientras el rutilo, transformado en
ilmenita y ésta a su vez rodeada de coronas de titanita, se orienta del mismo modo, definiendo asi
una S, incipiente. En esta variedad también hay granate derivado de la corrosion de los granates,,
asi como pequefios microcristales de onfacita y zoisita, con diferentes grados de fragmentacion y
transformacion, y dispersos por la fabrica anfibolitica.

Las anfibolitas con blastos de plagioclasa muestran una fabrica planolinear definida por la
orientacion preferente de anfibol verde (hornblenda), agregados de minerales ferromagnesianos,
fundamentalmente minerales del grupo de la epidota, y esfena, y por la elongacion de porfiroblastos
de plagioclasa y lentes irregulares de minerales opacos (¢ ilmenita?), cuarzo y biotita (Tab. 4.7; Lam.
4.6a). La plagioclasa incluye una asociacién mineral orientada compuesta por granate + anfibol verde
+ rutilo = ilmenita + clorita + minerales opacos + epidota + cuarzo, que define una fabrica tectdnica
incluida en los porfiroblastos, y que recuerda a la mineralogia reconocible en las retroeclogitas (Lam.
4.5f). Si bien no constituye una fabrica estrictamente eclogitica (incluye anfibol hornbléndico), si
puede asociarse con los estadios incipientes de su retrogradacion. De hecho, esta foliacion puede
aparecer en continuidad textural con la fabrica externa (Lam. 4.6a), indicando que se trata de un
representante microestructural a caballo entre ella y la asociacion eclogitica. La identificacion de
esta asociacion incluida en blastos en las rocas basicas, junto con la textura simplectitica distribuida
por toda su matriz que a veces muestran (Lams. 4.5f y 4.6b), sirven como excelentes indicadores
indirectos de una etapa inicial en condiciones eclogiticas (P> 13 Kbar y T > 500 °C).

La paragénesis estable formada por anfibol verde + plagioclasa + epidota = cuarzo + biotita
+ titanita = minerales opacos de la foliacion principal es indicatriz de facies de las anfibolitas, y
corresponde a la foliacion S,, que representa un estadio de evolucion mucho mas avanzado que las
retroeclogitas y anfibolitas con relictos de eclogitas.

Todas las metabasitas, especialmente los términos fuertemente anfibolitizados, desarrollan
localmente una crenulacion que lleva asociada la transformacion de los anfiboles hornbléndicos
en tremoliticos, epidota y clorita, a la vez que se produce una desestabilizacion de los blastos de
plagioclasa y una segregacion de cuarzo. A veces, el reemplazamiento de los anfiboles se produce
miméticamente por biotita. Este conjunto de reacciones de desestabilizacion indica condiciones en
facies de los esquistos verdes para rocas basicas. La transformacion de los anfiboles hornbléndicos
se produce preferentemente a lo largo de bandas groseramente espaciadas que definen un bandeado
tectonico, entre las que se preservan microdominios crenulados de plagioclasa + anfibol verde +
ilmenita + titanita (Lam. 4.6¢). Este bandeado es equivalente a las fabricas S, | del resto de litotipos.
No se han podido muestrear cuerpos basicos dentro de las cizallas discretas que desarrollan fabricas

S, . pero las observaciones de campo indican que en ellas se produce una intensa cloritizacion.

Sin embargo, estas transformaciones en condiciones de menor temperatura, aunque menos
penetrativas, también han sido reconocidas a lo largo de los contactos entre boudins de rocas basicas y
sus gneises encajantes, especialmente en el sector septentrional de la UMT. Esta observacion sugiere
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un retrabajado final de la fabrica tectonica S, en las rocas huésped en condiciones de transicion a
facies de esquistos verdes.

Rodriguez Aller (2005) describe ademas glaucofanitas con granate asociadas alaretrogradacion
de eclogitas incluidas en los Ortogneises eclogiticos. Se trata de rocas con una textura nematoblastica
definida por la orientacién de anfibol azul y granate y cantidades variables de distena, cuarzo, onfacita
y rutilo.

Lamina 4.6- Metabasitas de la Lamina Inferior (a-c) y Superior (d-f). (a) Foliacidén S, en las anfibolitas con blastos de
plagioclasa que incluyen una esquistosidad interna en continuidad con la fabrica externa (linea roja). (b) Anfibolitas con
biotita y textura simplectitica, en las que se preservan pequefios prismas de clinopiroxeno entre la matriz anfibolica. (c)
Foliacion de plano axial S3 ;. Los agregados de ilmenita y titanita sirven, junto con algunos dominios cuarzosos, como
trazadores de la crenulacion. (d) Foliacion S,+Sg, con granate y pseudomorfos de lawsonita (agregados de clinozoisita)
pertenecientes a Sy. Véase la deformacion interna del granate a través de bandas de cizalla discretas (Sg). (¢) Pseudomorfos
de lawsonita afectados por bandas de cizalla extensionales (Sg). La fabrica principal es una foliacion compuesta So+Sg.
(f) Bandas de cizalla extensionales de alto angulo (Sg) que desvian a las foliaciones previas (S5).
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En conjunto, las metabasitas registran los principales eventos tectonometamorficos descritos
en el resto de litologias de la UMT. La asociacion mineral principal descrita en las eclogitas (Tab.
4.7) puede considerarse la S| inicial para todos los litotipos descritos, incluidas las microinclusiones
en los blastos de plagioclasa de las anfibolitas (al menos el granate). Las rocas basicas, mejor que
ningunas, expresan en su evolucion una retrogradacion variable durante la exhumacion desde
condiciones eclogiticas, que desarroll6 una fabrica tectonica generalizada en facies de las anfibolitas
— esquistos verdes (S,), que posteriormente seria transpuesta por el desarrollo de una foliacion (S, )
ligada a su crenulacion en facies de esquistos verdes. Algunas de estas rocas sugieren ademas que
esta retrogradacion pudo producirse en sus estadios iniciales a través de la facies de los esquistos
azules (sector septentrional de la UMT), y que ademas, esta facies fue atravesada durante los estadios
previos a la eclogitizacion.

4.3- Analisis y evolucion microestructural de la Lamina Superior

4.3.1- Anfibolitas de Cambre

Las anfibolitas muestran una zonacion litoloégica que coincide con una mejor preservacion
hacia muro de las paragénesis minerales indice de la evolucion metamorfica inicial.

Las anfibolitas con granate y pseudomorfos de lawsonita conservan relictos de una
paragénesis mineral compuesta por lawsonita + granate + onfacita + glaucofana + rutilo + cuarzo +
aragonito? (Lam. 4.6d), deducida de los productos de retrogradacion y de la preservacion local de la
mineralogia en dominios menos transformados. La paragénesis contiene relictos de una mineralogia
indice de condiciones de alta presion y baja temperatura (lawsonita + glaucofana) tipica de la facies
de esquistos azules en rocas basicas. También incluye minerales tipicos de facies de las eclogitas
(granate + onfacita + rutilo), pero el granate y la onfacita también pueden ser fases estables en la
facies de los esquistos azules, lo que resulta mas raro para la glaucofana y sobre todo la lawsonita
respecto de la facies de las eclogitas (Evans, 1990), aunque la primera se ha considerado un producto
de retrogradacion incipiente en condiciones de alta presion (Rodriguez Aller, 2005). Por ello, se
considera a esta asociacion como de alta presion desarrollada en facies de esquistos azules. No se
han observado relictos de una fabrica tectonica en esa facies, puesto que la mineralogia se encuentra
fuertemente modificada por los sucesivos eventos deformativos. El cardcter prismatico y planar de
varias de las fases que la constituyen hace suponer la existencia de una fabrica tectonica asociada, la
denominada S,.

Las anfibolitas muestran una foliacion S, con textura nematolepidoblastica definida por
la orientacion de anfibol verde, albita, granate, zoisita/clinozoisita, epidota, onfacita, glaucofana,
cuarzo, rutilo, mica blanca, ilmenita y pirita (Lam. 4.6d). Hornblenda y albita se encuentran en
agregados simplectiticos que rodean a la glaucofana y a la onfacita formando parte de la foliacion.
Pseudomorfizando la lawsonita aparecen agregados groseramente orientados segun S, de zoisita/
clinozoisita, plagioclasa, cuarzo y ocasionalmente glaucofana (Lam. 4.6¢). La pendiente de esta
reaccion (Heinrich y Althaus, 1980) puede utilizarse para acotar la evolucion prograda durante la
subduccion de este sector, pues restringe el campo de estabilidad de la lawsonita. De igual modo,
su desestabilizacion marca un proceso de exhumacion, en el que la ilmenita reemplaza total o
parcialmente al rutilo. La paragénesis metamorfica estable con el desarrollo de S, se compone de
anfibol verde (hornblenda?) + albita + granate? + zoisita/clinozoisita + cuarzo + mica blanca +
ilmenita + pirita? (Tab. 4.8), y el resto de fases orientadas son relictos minerales de S . La foliacion
S, indica condiciones de la facies de las anfibolitas, y representa una fabrica exhumativa.
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Eventos C C, E, Alolargodebandasdiscretasportodalaunidad, S,
demortees es reemplazada por una foliacion poiquilolepidoblastica
Lawsonita  [HE, I subparalela y mas penetrativa que la anterior definida
Glaucofana |||::U : por la orientaciéon de clorita, anfibol verde, albita,

onfacita T cuarzo y a veces pseudomorfos de lawsonita y granate
nfacita | [ . - U : .
| | reorientados, epidota, biotita, ilmenita, esfena y calcita.
Rutiio  JITIIT, | Esta foliacion se estructura en diferentes generaciones
[
[

de bandas de cizalla compuestas de clorita, anfibol verde
y cuarzo, que transectan, retrabajan y/o deflectan a las
anteriores foliaciones (Lam. 4.6f). La albita contiene

Aragonito | 77 7|

Granate _I: |

2 Cuarzo :_:l 1 microinclusiones de anfibol verde y (?sfena, y la zoisita/
© | Epidota seoees | chn(.)201s1t.a suele desaparecer. El rutilo es reemp.laza}do
£ } } por ilmenita que a su vez es reemplazada por titanita.
% Hornblenda —_ La calcita podria derivar de la transformacion del
3 Albita :_:_ aragonito de S,. De hecho, su participacion como fase
) I 1 estable en S se propone en base a la existencia de esta

lmenita - [l u calcita. El granate es reemplazado total o parcialmente

Pirita Rl | K a través de sus bordes por agregados de clorita, epidota

Mica Blanca T y minerales opacos subparalelos a la foliacion principal.

: : El anfibol verde es de composicion actinolitica frente a

Actin.- Trem. :  — la composicion probablemente hornbléndica del anfibol
Clorita : :- de S,. Esta diferente composicion y la paragénesis
Titanita I TITIT dedpmble cqmpueste} por anfibol VerdF: (a.ctlnoh‘.ca).+

L L albita + clorita + epidota &+ cuarzo =+ titanita + biotita

Biotita [ (111 + pirita? (Tab. 4.8) indican condiciones de facies

) . ) de los esquistos verdes, que representa una fabrica
rTnzts’liep‘:géntgtri%golgfgctge dgf dérslgrlféﬁlgg&g tectonica retrogradante respecto de S,. Las bandas
las fébricas tectonicas en las Anfibolitas de de cizalla se acompafian de la generacion de ribbons
Cambre. de cuarzo lateralmente muy continuos. Ademas, se

caracterizan por ocupar posiciones proximas a niveles
de milonitizacion discretos, que exhiben una intensa reduccion de tamafo de grano y retrabajado de
las fabricas previas. Su paragénesis estable es dificil de precisar puesto que estan muy alteradas. Las
observaciones realizadas in situ indican que al menos se compone de clorita, cuarzo y epidota.

Los esquistos verdes representan junto con las anfibolitas con granate y pseudomorfos de
lawsonita y las rocas ultramiloniticas del contacto con los ortogneises infrayacentes un ejemplo de
distribucion heterogénea de la deformacién asociada a una retrogradacion en facies de esquistos
verdes, especialmente intensa en el limite inferior de las Anfibolitas de Cambre. Los dominios de
retrogradacion a facies de esquistos verdes ocurren a escala de toda la unidad, y se concentran en
bandas discretas que se interconectan entre si lateralmente y limitan sectores de diferentes tamafios
con morfologias anastomosadas a gran escala, dentro de los cuales la retrogradacion se conduce
a través de bandas extensionales C’. Denominaremos a la microfabrica en facies de los esquistos
verdes como S_, puesto que se asocia con estructuras extensionales que se describen mas adelante.

4.3.2- Micaesquistos

La preservacion de las paragénesis metamorficas iniciales es andloga al de las Anfibolitas
de Cambre. La destruccion de las fabricas de alta presion y su retrogradacion son mas intensas a lo
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largo de niveles estructurales discretos. Hacia techo, en la UMT, no se conservan evidencias de una
evolucion metamorfica de alta presion, pero este hecho no coincide con una intensificacion de la
retrogradacion, sino que refleja un gradiente metamorfico real de los primeros estadios de evolucion
metamorfica.

La primera fabrica tectonica (S,) se preserva en microinclusiones dentro de blastos de albita
(Lam. 4.7a) y granate (Lam. 4.7b), y en forma de fabrica compuesta (S +S,) en dominios preservados
entre bandas extensionales C’ (Lam. 4.7¢). La paragénesis se compone de granate + cloritoide + mica
blanca + clorita + cuarzo + epidota + rutilo = glaucofana (Tab. 4.9). Las inclusiones definen patrones
rectilineos en la albita y el granate y heliciticas en el granate, y pueden reconocerse microinclusiones
en espiral del tipo bola de nieve. La asociacion glaucofana + cloritoide es un indicador de facies de
los esquistos azules en estas rocas metapeliticas (Lopez Carmona, 2007).

En los tramos basales, se conserva un bandeado tectonico S, formado por la alternancia
de dominios micaceos con granate y cloritoide y de bandas de cuarzo que generalmente muestran
una recristalizacion completa, con frecuentes texturas en mosaico. Se pueden encontrar asimetrias
y evidencias de deformacion cristalopldstica que son marcadores cinematicos en potencia. La
paragénesis mineral se compone de granate + cloritoide + albita + mica blanca + clorita + cuarzo +
epidota + rutilo-ilmenita + turmalina + apatito + biotita (Tab. 4.9; Lams. 4.7b, 4.7c y 4.7d). Destacan
el crecimiento blastésico subidiomorfico y levemente orientado de granate, cloritoide y albita
que incluyen los relictos de la paragénesis inicial, tanto en forma de fabricas internas (S,) como a
modo de fabricas compuestas. La textura porfirobléastica y su mayor tamano diferencia al granate,
cloritoide y epidota pertenecientes a esta foliacion de los de la fabrica inicial, preservados como
fases metaestables dentro la segunda foliacion.

El granate de la asociacion secundaria Eventos C G, E; Cs
X - Metamorficos
difiere notablemente en tamafio (1-6 mm)
respecto al primario (0,1-2 mm). Este ultimo Glaucofana [HEER, ! [
tiene habito idiomorfico y microinclusiones Cloritoide -'_' I

. . 1 1 1
de rutilo que le confieren un aspecto turbio, Granate |_| |
mientras que el granate secundario contiene | | |
numerosas fracturas y una zonacion textural Mica Blanca —_— |
en dos dominios: uno central, homogéneo, que Clorita I |
puede presentar microinclusiones heliciticas o ] 3 —— !

“17 J . s e e E E i Ota 0i-Clinoz)  —
rectilineas de la fabrica inicial y un borde de S P oo : : '

. : o c — —
recrecimiento, al que aparece asociada biotita. S | Cuarzo I e—
Las zonas centrales de estos granates recuerdan 4 Rutilo — I
texturalmente a los granates pertenecientes a S . &£ : : :

Su crecimiento podria haber estado condicionado Albita — I
a la existencia de granates preexistentes, que Turmalina :_: :
habrian actuado como nucleos de cristalizacion. Apatit TITIT |
, atito | |

Los nuevos granates muestran en su morfologia P ; ; |
una relacion de aspecto distinta de 1, y sus lados Biotita dIIEELI,

i i . I [ [
largos pueden disponerse oblicuos respecto de la Min. opacos ! I| T !

foliacion principal, definiendo superficies S.

El bandeado tectonico S n clivai Tabla 4.9- Cronologia de la mineralogia mas
.a cado tecto .CO 2 ©8 u ¢ Vaj.e representativa respecto del desarrollo de las fabricas
de crenulacion de una fabrica tectdnica previa tectonicas en los micaesquistos de la Lamina Superior.

(Lam. 4.7d), de la cual a veces se preservan

arcos poligonales definidos por mica blanca y cuarzo, pero lo mas comun es una fabrica compuesta
(Lam. 4.7¢).
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Lamina 4.7- Micaesquistos de la Lamina Superior. (a) Esquistosidad interna (linea discontinua) en porfiroblastos de
albita. (b) Foliacién S, con granates que incluyen microinclusines de S; en espiral (tomada de Lopez Carmona et al.,
2010). (c) Foliacion S, preservada entre bandas extensionales Sg marcadas por clorita. Incluye parte de la mineralogia
perteneciente a S; (granate + cloritoide + fengita). (d) Clivaje de crenulacion S,. La linea roja resalta los patrones de
crenulacion de las fabricas Sy. (e) Foliacion Sg distribuida a lo largo de bandas extensionales con diferente penetratividad.
Las bandas se desarrollan sobre una S, con epidota. (f) Esquistos sin biotita. Notese el desarrollo de sistemas conjugados
de bandas C’. Fotos con luz natural a la izquierda y con luz polarizada a la derecha.

La paragénesis mineral de S, resulta muy similar a la de S,. Sus principales diferencias son
la ausencia de glaucofana, la aparicion tardia de albita y un tamafio sensiblemente mayor del granate
y el cloritoide para S,. Estas observaciones sugieren a priori un campo de estabilidad fuera de los
esquistos azules, un caracter exhumativo (desarrollo de generalizado de albita) y una temperatura
mayor (tamafio de grano en granate y cloritoide). Lopez Carmona et al. (2010) deducen condiciones
de alta presion para la segunda asociacion, con cardcter marcadamente exhumativo respecto de la
anterior paragénesis.
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S, es transectada en los tramos basales de la UMT por bandas extensionales C* que preservan
microdominios de las paragénesis minerales anteriores. Se componen de clorita + mica blanca +
cuarzo =+ biotita = minerales opacos (Lam. 4.7¢). La biotita es mas frecuente hacia techo, hasta
alcanzar un nivel filonitico cartografico reconocido en los niveles estructurales medios de la UMT,
por encima del cual no se ha identificado. El cuarzo muestra un grano menor al de las asociaciones S,
y S, y en muchos casos se dispone en ribbons derivados de bandas cuarzosas preexistentes, asociados
a las cuales se forman de nuevas cintas de cuarzo y micropliegues asimétricos.

La paragénesis de las fabricas retrogradantes post-S, consiste en cuarzo + clorita + mica
blanca + minerales opacos = biotita, propia de facies de los esquistos verdes y comparable en grado
y microestructura a la S, de las Anfibolitas de Cambre. Mantiene un patrén de distribucion comin,
es decir, aparece a lo largo de toda la unidad, pero resulta mas penetrativa hacia los tramos basales y
medios, en este caso hasta alcanzar el nivel filonitico cartografiado. Este tiene una fabrica filonitica
formada por grandes segregados y ribbons de cuarzo, con la misma asociacion de las bandas C’ y
de los tramos intermedios de la serie, salvo que se preserva cloritoide, un relicto aislado de S, de la
parte inferior de la unidad.

El nivel filonitico supone un salto metamorfico, pues en los esquistos del tramo superior
no se observan relictos que deriven de la retrogradacion de las fabricas S-S, (granate, cloritoide,
albita). Son unos esquistos sin biotita cuya esquistosidad estd definida por la orientaciéon de mica
blanca + cuarzo + clorita + minerales opacos (Tab. 4.9; Lam. 4.7f). Por analogia se han considerado
como fabricas S_, aunque no se descarta que sean anteriores, y destaca el desarrollo superpuesto de
sistemas conjugados de bandas extensionales.

En los micaesquistos con estaurolita a techo de la Lamina Superior en el NO del Complejo
de Ordenes (Unidad de Lamas de Abad) se observa una evolucion microestructural comparable a la
descrita para los tramos basales preservados en la UMT pero con algunas diferencias significativas
(Arenas et al., 1995). El tamafio del granatey, supera con frecuencia 1 ¢cm de didmetro, ya que
presenta un halo de crecimiento sincronico con estaurolita, a la vez que la biotita desaparece como
fase estable en la foliacion principal y aparece incluida junto al cloritoide dentro de los recrecimientos
de granate,. No se han identificado S, o S, comparables metamorficamente a las de las Anfibolitas
de Cambre a lo largo de las metabasitas de este sector. La secuencia microestructural descrita aqui
ha sido relacionada con un zonado metamoérfico inverso sin- a tardi-S, (drenas et al., 1995), no
identificado en la UMT.

Todas las fabricas desarrollan una crenulacion subvertical que localmente desarrolla un
clivaje de crenulacion (S,) definido por mica blanca + clorita + cuarzo y la reorientacion de toda la
mineralogia perteneciente a las fabricas crenuladas (S, S,y S)).

4.4- Analisis y evolucion microestructural del autéctono relativo

4.4.1- Metasedimentos

La primera foliacion reconocible es un bandeado tectonico preservado en forma de fabricas
intensamente crenuladas (Lam. 3.13d) entre bandas de cizalla, o como esquistosidad interna
preservada en porfiroblastos de andalucita (Lam. 4.8a). Se compone de cuarzo + mica blanca +
biotita + plagioclasa + granate + estaurolita + turmalina + minerales opacos (Tab. 4.10; Lam. 4.8b),
una asociacion tipica de facies anfibolitas en metasedimentos. La ausencia de indicios de alta presion
(C, en la UMT) sugiere considerarla como una fabrica equivalente a la S, de la UMT.
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" Evenos C, E; Cs Junto a la UMT, esta fabrica esta casi totalmente
oo traspuesta por el desarrollo de una nueva foliacion que
Granate | IIE | representa la microestructura principal reconocible. Se
Estaurolita 1] | I trata también de un bandeado tectonico definido por
’ ’ alternancias de niveles cuarzosos y micaceos (Lam.

Cuarzo _:-:_ 4.8¢c). El espesor relativo de cada uno de ellos varia,
Biotita B con mayor abundancia y mayor espesor de los niveles
$ , ree ’
5 | MicaBlanca | D I T cuarzosos alli donde los bapcos cuarciticos son mas
g + : frecuentes, generalmente hacia techo.
< | Plagioclasa [EITITUWETNNT, o ., .
» —— La paragénesis de la foliacion principal se
2 | Min.Opacos | I 111 e ]
o P — pe=c=" compone de cuarzo + biotita + mica blanca + plagioclasa

Andalucita O +andalucita+ sillimanita + turmalina+ minerales opacos
(Tab. 4.10). La denominaremos S, por su similitud

Sillimanita I, : - :
- — — textural y mineraldgica con la de los metasedimentos
Turmalina JIEILE || 1 [ 1 con andalucita de la UMT. Asociada a esta foliacion se
Clorita I e desarrollan bandas de cizalla en las que predomina la

asociacion biotita + mica blanca + cuarzo.

Tabla 4.10- Cronologia de la mineralogia mas ., .
representativa respecto del desarrollo de las Lafoliacion S, crenulaa S,y contiene localmente

fabricas tectonicas en los metasedimentos del porfiroblastos de andalucita como fase sincinematica
autdctono relativo de la UMT. . . . .

estable, mas frecuente hacia los niveles mas profundos.

La andalucita se dispone en los niveles micaceos,
rodeada por la foliacion S, bien paralelamente al bandeado (Lam. 4.8d), bien fuertemente oblicua
a ¢l (Lam. 4.8e). En ambos casos las fabricas internas son subparalelas a los limites largos de la
andalucita y continuas con las fabricas externas, pudiéndose reconocer porfiroblastos con estructuras
de tipo 6 (Lam. 4.8e), que muestran el caracter sincinématico de la andalucita. En torno a ellas se
suelen desarrollar sombras de presion constituidas por cuarzo, biotita, mica blanca y minerales opacos,
todos sin apenas orientacion preferente, con un tamaifio diferente que en la foliacion y con menos
evidencias de deformacion. El cuarzo presenta evidencias de deformacion cristalopléstica, como
generacion de subgranos y nuevos granos, y procesos de recuperacion. El granate y la estaurolita de
S, pueden conservarse en S_ como fases precinematicas fracturadas y parcialmente transformadas en
biotita, mica blanca y cuarzo, mientras que las micas recristalizan y se reorientan junto con el cuarzo
para definir el bandeado tectonico principal.

Hacia los niveles inferiores, S se transforma progresivamente en un bandeado migmatitico
en el que se desarrollan leucosomas graniticos con cuarzo, feldespato potasico y plagioclasa, entre los
que se preservan vestigios restiticos con sillimanita, cuarzo, biotita, granate, estaurolita y minerales
opacos. Este bandeado también se considera S, en este caso de mayor temperatura, y que atestigua
una zonacion térmica normal condensada.

El bandeado migmatitico es precedido hacia techo y acompanado espacialmente de la
intrusion de numerosos leucogranitos compuestos por la misma fracciéon cuarzofeldespatica que
sus leucosomas y cantidades variables de micas. Toda su mineralogia exhibe evidencias de su
deformacion sin- a postmagmatica. En leucosomas y leucogranitos, el cuarzo desarrolla todo un
elenco de microtexturas, desde extincion ondulante hasta generacion de nuevos granos y formacion
incipiente de ribbons en bandas discretas, asi como procesos de recuperacion cristalina. En la
plagioclasa y el feldespato potésico, la fragmentacion, maclado, extincion ondulante e irregular son
microestructuras frecuentes. La mayoria de los lados largos de sus cristales muestran una orientacion
estadistica subparalela a la foliacion principal, pudiéndose observar bandas de deformacion muy
discretas que los contornean, generalmente compuestas por otros feldespatos, cuarzo, mica blanca y
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opacos. También se encuentran fragmentos feldespaticos en sombras de presion. Existen dos tipos de
mica blanca, una de mayor tamafio con marcada extincion ondulante y visible en los sectores donde
peor desarrollado esta el bandeado tectonico, y otra de menor tamafio, dispuesta en bandas alargadas
junto con cuarzo y pequeios cristales de feldespato definiendo el bandeado principal. Se trata de
micas igneas, incorporadas a la fabrica tectonica mediante deslizamiento de sus planos basales y
recristalizacion. La biotita presenta las mismas caracteristicas cuando esta presente.

Los cuarzoesquistos y migmatitas desarrollan una crenulacion subvertical de la foliacion
S, equivalente a la descrita para la UMT. De igual modo desarrollan fabricas S, |y S, de idénticas
caracteristicas, y que producen la sericitizacion de la andalucita.

Lamina 4.8- Metasedimentos del autoctono relativo. (a)
Porfiroblasto fracturado de andalucita que engloba a S,
con estaurolita. (b) Crenulacion del bandeado tectonico
S,. (c) Bandeado tectonico Sg. (d) Crenulacion Cs del
bandeado tectonico Sg con andalucita. (e) Estructura
d en porfiroblasto de andalucita. Notese el caracter
sincinematico de la andalucita respecto al desarrollo de
la foliacion principal (Sg). Su esquistosidad interna, en
continuidad con la fabrica externa, ha sido marcada con
una linea amarilla discontinua. Fotos con luz natural a la
izquierda y con luz polarizada a la derecha.
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4.4.2- Ortogneises glandulares E
sneners v | C | B | G
Granate [D:, I
. La fohac1,0n pr1nc1pal' ef,ta. definida por la T e —

orientacion de gldndulas centrimétricas de feldespato ! —
potasico a través de la recristalizacion, formacion % Mica Blanca —b
. ., -, © T T
de neocristales por fracturacién y transformacién en g Biotita ]
plagioclasa y neoblastos de feldespato potasico en s | n
, i ., . s | Feldespato K ]

sus bordes, asi como su migracién hacia sombras de Y ' '
.y . © . 18
presion. A su vez, los cristales de cuarzo se deforman - | Plagioclasa LI

et 5 [ ——
duactilmente y .deﬁnen pequenias lentes sgbconcordantes Min. Opacos I-I T
con la foliaciéon. La plagioclasa recristaliza total o o | |
parcialmente formando subgranos dentro de un antiguo Clorita . —
cristal igneo reolrlentado segiin la foliacion. La fraccion Tabla 4.11- Cronologia de la mineralogia
cuarzofeldespatica domina notablemente sobre la més representativa respecto del desarrollo de
-z : : s las fabricas tectonicas en los ortogneises del
micacea, que generalmente se dispone en los intersticios autootono relative do Ta UMT.
de los feldespatos y el cuarzo y sobre todo a lo largo
de bandas oblicuas subconcordantes con la foliacion
principal. Las bandas micaceas se componen de biotita y cantidades menores de mica blanca, y
a menudo se asocian con una reduccion de tamafio de grano mads efectiva en los feldespatos y un
mayor estiramiento de las lentes de cuarzo. En ellas, ocasionalmente se puede reconocer granate.

Se considera que la foliacion principal es S, ya que es subconcordante con pequefias bandas
de migmatizacion, y en las sombras de presion de algunos feldespatos aparecen pequenios fundidos
de composicion granitica (Tab. 4.11).

Las bandas de cizalla C’ subverticales que transectan a la foliacidon principal son equivalentes
a las bandas de deformacion S, .. Ademas, se han reconocido foliaciones de plano axial equivalentes
a S, ,y el tipo de crenulaciones asociadas a su formacion. Esta fase de deformacion produce una
reorientacion completa de la fraccion cuarzofeldespatica y micdcea pertenecientes a S,.

4.5- Lineaciones y caracterizacion cinematica secuencial

Existen cuatro tipos de lineaciones formadas en relacion a las principales fases de deformacion:
mineral, de estiramiento, de crenulacion y de interseccion. En todos los casos, las lineaciones mineral
y de estiramiento coinciden en buena medida en su direccion. Las caracteristicas de cada lineacion de
crenulacion seran expuestas en cada caso. Las litologias composicionalmente heterogéneas muestran
en sus planos de foliacion y/o superficies limite composicionales (ej. bandeado sedimentario) una
lineacion de interseccion S-S, . De igual modo se han encontrado intersecciones S.-S,, pero no ha
sido posible identificar una lineacion de interseccion S-S, en ningun litotipo.

4.5.1- Lineaciones y cinemdtica en fdbricas S,: L,

La caracterizacion de las lineaciones y las cinematicas asociadas a las fabricas mas antiguas
preservadas tan solo puede abordarse en las eclogitas y en los ortogneises eclogiticos. En ambos
casos las lineaciones minerales coinciden en orientacion con las de estiramiento (L ).
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En las eclogitas la lineacion esta definida por la orientacidon estadistica de piroxenos en
las variedades masivas y por la alineacion de piroxenos, mica blanca, agregados de granate y
microdominios de cuarzo en las facies planolineares (Lam. 3.12a). Su orientacion guarda siempre un
fuerte paralelismo con las lineaciones en el encajante, independientemente de que éste exhiba una
fuerte fabrica retrograda o no. No es aconsejable utilizar su orientacion como marcador fiable en
términos absolutos, ya que el volumen de las eclogitas dentro de su encajante es muy reducido, y han
podido ser reorientadas con suma facilidad. Con todo, existe cierta tendencia a que la lineacion en las
eclogitas sea menos norteada que la de su encajante, y con direccion NNE-SSO.

Los ortogneises eclogiticos muestran una lineacion definida por el estiramiento del cuarzo en
ribbons'y de pequefios dominios composicionalmente diferentes, por la alineacion tanto de agregados
como de prismas individuales de piroxeno y/o zoisita, y por la alineacion de cristales de fengita.

Incluidos en estos gneises aparecen numerosos cuerpos de eclogitas sensu stricto con
una fabrica eclogitica linear a planolinear preservada, y con una morfologia lenticular alargada
paralelamente a la lineacion de estiramiento en los ortogneises, por efecto del boudinage.

Las lentes eclogiticas, de escala decimétrica a métrica, tienen morfologias ¢ asimétricas que
indican una cinematica consistente de techo hacia el NE (Lam. 3.8e y 4.9a). Su fabrica interna y los
propios niveles estirados de eclogitas estan afectados por plegamiento recumbente (Lam. 3.9a), cuya
asimetria, indica una cinematica de techo hacia el NE. La foliacion eclogitica de los ortogneises
rodea los limites de las lentes, y puede incorporarse a la estructura de plegamiento (Lam. 4.9b).

La foliaciéon eclogitica de los ortogneises actia como foliacién de plano axial durante el
cizallamiento simple dirigido hacia el NE, y los ejes de los pliegues (L, ) son perpendiculares a
la lineacion de estiramiento de los ortogneises. Con la misma cinematica, y acompafiando a las
estructuras formadas en los cuerpos basicos, la foliacion S, también puede desarrollar estructuras S-
C (Lam. 3.8¢) y segregados sigmoidales de cuarzo (Lam. 3.8c¢).

4.5.2- Lineaciones y cinemdtica en fdabricas S,: L,

La caracterizacion de estas lineaciones puede hacerse en multitud de litotipos, puesto que su
fabrica planar asociada (S,) se distribuye de forma generalizada en todas las unidades basales. Se
trata en la mayoria de los casos de una lineacion de estiramiento, que sera denominada genéricamente
L,, aunque también existe una de crenulacion y otra de interseccion, que seran denominadas L.

En los ortogneises graniticos (Lam. 3.6¢), granodioriticos (Lam. 3.8b) y alcalinos/peralcalinos
(Lam. 3.10b y 3.11a) la lineacion de estiramiento estd marcada por la alineacion estadistica de
dominios cuarzofeldespaticos, de porfiroclastos estirados y fragmentados de feldespato potasico y/o
plagioclasa, la orientacion de cintas y microdominios de cuarzo, la orientacion preferente de micas y/
o anfiboles, la alineacion de agregados lenticulares de la fraccion melanocratica en su conjunto y por
el eje mayor de los xenolitos de origen igneo y/o sedimentario. En las tectofacies miloniticas de cada
litotipo la lineacion acentua su desarrollo, aumentandose la relacion de aspecto entre los lados de
todos los microdominios cuarzofeldespaticos o melanocraticos y de cada porfiroclasto individual.

En los ortogneises eclogiticos L, se define por granos alargados de cuarzo de bandas de
deformacion discretas y por una leve reorientacion de la mineralogia indice eclogitica. Para las
anfibolitas estd marcada por la orientacion estadistica de anfiboles y por el estiramiento de los blastos
de plagioclasa y agregados melanocraticos no anfibolicos (esfena, epidota y opacos). Ademas,
en afloramientos con buena exposicion de las superficies de foliacion puede observarse cémo la
elongacion de las lentes de anfibolitas, y en general de todos los cuerpos basicos, coincide con L, en
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el encajante.

El intenso retrabajado posterior apenas permite observar lineaciones L, en la Lamina
Superior. En los micaesquistos se define por el estiramiento de cintas de cuarzo y la orientacion
estadistica de mica blanca y cloritoide (Lam. 3.3¢). En las Anfibolitas de Cambre, L, se define a partir

Lamina 4.9- (a) Lente sigmoidal de eclogita (techo al NE) envuelta por la fabrica S; de los Ortogneises eclogiticos. Las
zonas centrales de la lente preservan una fabrica grosera mal definida y de grano mayor que las de borde. (b) Lentes
sigmoidales de eclogitas (limites trazados con lineas naranjas discontinuas) incluidas en los Ortogneises eclogiticos. Sobre
las fabricas internas planolineares de las lentes se desarrollan pliegues tumbados asimétricos vergentes al NE cuyos ejes son
perpendiculares a la lineacion de estiramiento (linea naranja) desarrollada en la fabrica S| de los Ortogneises eclogiticos.
(c) Estructuras o, S-C y C’ sintéticas en la S, de los Ortogneises graniticos miloniticos indicando un cizallamiento hacia
el ESE en el embalse de Fervenza. Las lineas rojas muestran la orientacion de los principales planos de las estructuras.
(d) Estructuras C’-S desarrolladas en las facies glandulares (estructuras o) de los Ortogneises graniticos (techo hacia el
SE). (e) Seccion perpendicular a la lineacion de crenulacion (Lyy) en los Ortogneises graniticos. Las lineas rojas indican
las pautas de crenulacion de algunos dominios cuarzofeldespaticos. Los planos axiales de crenulacion constituyen la
foliacion principal S,. (f) Estructuras ¢ en segregados de cuarzo, S-C, C’-S, y bandas C’ de diferente espaciado formadas
en la foliacion Sg (techo al NNE).
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del estiramiento de pseudomorfos de lawsonita y agregados de granate, junto con la alineacion de
anfiboles (Lam. 3.3f).

No se han observado fabricas L, en el autdctono relativo.

Parasuinterpretacion respecto de la fdbrica principal, solo se han utilizado criterios cinematicos
de afloramientos con un sentido de cizallamiento estadisticamente significativo.

Observaciones mesoscopicas en los ortogneises eclogiticos permiten identificar bandas C’ de
bajo angulo asociadas a los dominios con mayor retrogradacion. Estas bandas desarrollan fabricas
S,, que junto con asimetrias internas del cuarzo deformado en ellas indican consistentemente una
cinematica de techo al SE (Lam. 4.4d).

Para el resto de ortogneises, S, se acompafia de una fabrica de forma con estructuras ¢ en
porfiroclastos de feldespato y de cuarzo (Lam. 3.7d), colas de presion asimétricas (Lam. 3.6d),
estructuras 6 incipientes y estructuras S-C (Lam. 4.9¢). La morfologia asimétrica de boudins de
metabasitas ha sido utilizada también como marcador cinematico (Lam. 3.6a).

Las fabricas de forma evolucionan hacia bandas de cizalla extensionales C’ sintéticas y
antitéticas de bajo buzamiento coherentes con el desarrollo de la foliacion principal (Lam. 4.9d). Al
microscopio se han identificado mica-fish y asimetrias internas en los granos de cuarzo dispuestos en
el bandeado S,. La cinemética es de techo hacia el SSE en el tercio meridional de la UMT (S de la
Ria de Vigo) y en el sector central (entre las localidades de Vilagarcia de Arousa y Mazaricos). En el
tercio septentrional la cinematica dominante mantiene una componente hacia el S, pero en funcion de
la orientacidn de las fabricas de forma, oscila entre SSO y SE, siendo esta tltima la mas frecuente.

La cinematica de las fabricas S, en la Lamina Superior y en el autoctono relativo apenas ha
podido analizarse. Para la Lamina Superior, tan solo ha podido comprobarse en dominios aislados
una cinematica que al menos tiene una componente de movimiento hacia el E, como la que se puede
reconocer en el SO del Complejo de Ordenes (Gomez-Barreiro et al., en prensa).

Asociada a S, existe ademads una lineacion de crenulacion y otra de interseccion (L,,). En
los ortogneises, su distincion respecto de la lineacion de estiramiento no es trivial puesto que ambas
microestructuras se generan simultdneamente durante C,, produciendo una estructuracion linear
a planolinear, que en algunos sectores probablemente derive de su suma. Donde la lineacion de
crenulacion domina la fabrica linear de los gneises, secciones perpendiculares a ella muestran coémo
los microdominios cuarzofeldespaticos no se disponen en bandas planas continuas (Lam. 3.6d), sino
que se estructuran segun patrones sinuosos, fuertemente irregulares (Lams. 3.7ay 4.9¢). Los agregados
de cuarzo, pequefias bandas o agregados melanocraticos, e incluso porfiroclastos centimétricos de
feldespato, muestran la estructura de plegamiento inherente al desarrollo generalizado de S, como
foliacion de plano axial, hecho igualmente comprobable en el resto de litologias (ej. Lams. 3.3a 'y
3.3b).

4.5.3- Lineaciones y cinemdtica en fdabricas S, L,

Las féabricas lineares dominantes relacionadas con S_ son lineaciones de estiramiento. Su
naturaleza varia en funcion de la litologia pero pueden diferenciarse dos grandes grupos, lineaciones
ligadas con el contacto basal de la Lamina Inferior (visibles en el autoctono relativo), y las atribuibles
al contacto basal de la Lamina Superior.

En los metasedimentos del autoctono relativo se reconoce una lineacién mineral y de
estiramiento (Lams. 3.13a y 3.13d) definida por ribbons de cuarzo y la orientacion estadistica de
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mica blanca, biotita y aluminosilicatos (andalucitas) de marcado caracter sintectonico (Lam. 3.13c),
que son subparalelas al eje mayor de las lentes graniticas variscas deformadas. La mineralogia dentro
de ellas, y de los leucosomas en los niveles migmatiticos inferiores también se dispone de forma
alineada subconcordante con la fabrica externa. La fabrica linear L en los ortogneises viene marcada
por la orientacion de microdominios cuarzofeldespaticos, el estiramiento de porfirocristales de
feldespato potasico y agregados de cuarzo, y por la orientaciéon de cristales de mica o sus agregados
con otros minerales.

Para ambos litotipos, S, desarrolla buenas fabricas de forma. Los metasedimentos incluyen
estructuras S-C, morfologias sigmoidales en segregados de cuarzo y bandas extensionales C’ de bajo
angulo y espaciado milimétrico a métrico (Lam. 4.9f). Las bandas C’ métricas a menudo se asocian
con pliegues tumbados asimétricos (L, ) sin- a precinématicos respecto a su desarrollo (Lam. 3.13f).
Los leucogranitos con frecuencia adquieren una fabrica de forma sigmoidal (Lam. 3.14b). Su fabrica
interna es comparable a planos S de cizalla, siendo ésta mas grosera cuanto mayor es la entidad
volumétrica del cuerpo igneo (Lam. 3.14a). Las glandulas feldespaticas en los ortogneises poseen
con frecuencia una morfologia sigmoidal, con colas de presion asimétricas, estructuras S-C, planos
S, bandas C’ sintéticas y antitéticas y porfiroclastos de tipo 6 (Lam. 3.14d). A nivel microscépico,
tanto para metasedimentos como ortogneises, hay que anadir la asimetria interna de cristales de
cuarzo, las sombras de presion asimétricas en torno a minerales pre- a sincinematicos, estructuras 6 y
arrastre de marcadores planos en andalucitas (Lam. 4.8e), deslizamientos de planos basales de micas,
y microfracturas sintéticas y antitéticas en porfirocristales de feldespato potasico.

La cinematica para S, en relacion al contacto basal de la Lamina Inferior varia a escala
regional. En el tercio meridional, hacia el S de la granodiorita de Caldas de Reis, la suma de criterios
microestructurales indica un movimiento de techo hacia el SE, mientras que hacia el N de este
batolito, los criterios marcan un sentido de cizallamiento general dirigido hacia el N, con un rango de
oscilacion entre direcciones NE y NO.

En las litologias de la Lamina Superior, la lineacién mineral y de estiramiento (L) esta
marcada en los micaesquistos por ribbons de cuarzo y la alineacion de los planos de micas en las
superficies de foliacion S_ (Lam. 3.5¢). Para las Anfibolitas de Cambre, L se define por la orientacion
de clorita y anfiboles en los planos de foliacion, el estiramiento de pseudomorfos de lawsonita, la
alineacion de porfiroclastos de granate y albita, y la direccion de estiramiento de los segregados de
cuarzo en bandas discretas de alta deformacion (Lams. 4.10a y 4.10b).

La cinematica asociada a S, en la Lamina Superior se caracteriza por un sentido de
cizallamiento general con una componente de movimiento de bloque de techo hacia el N, que oscila
entre direcciones NNO y NNE. Esta cinematica viene dada por diferentes generaciones de bandas
extensionales C’ distribuidas por todos los metasedimentos (Lams. 3.5a y 3.5d) y metabasitas (Lams.
3.4b y 4.10a), S-C locales, estructuras sigmoidales formadas en agregados de plagioclasa (Lam.
4.10a) y en segregados de cuarzo (Lam. 4.10c¢), incluyendo la asimetria externa de sus granos visible
mesoscopicamente (Lam. 4.10b), por el desarrollo local de pliegues tumbados asimétricos (L,,)
generados sobre la foliacion S_ en metabasitas (Lam. 4.10d), y por crenulaciones subhorizontales
sobre una foliacion S, en los metasedimentos asociadas a un clivaje de crenulacion dispuesto en
forma de bandas de cizalla extensionales (Lam. 4.10e).

Existen criterios cinematicos opuestos, pero son los criterios con una componente hacia el N
los que resultan estadisticamente mas frecuentes. Los criterios opuestos, pueden representar pequeios
flujos locales (cizallas antitéticas) relacionados con una componente de cizallamiento puro. Las
observaciones realizadas en campo han sido confirmadas mediante el estudio microestructural de
muestras orientadas. En ellas, la asimetria interna de los granos de cuarzo a lo largo de bandas
extensionales C’, y la asimetria de las sombras de presion de cristales precinematicos sustentan un
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modelo de cizallamiento general dirigido hacia el N durante E, en la Lamina Superior.

Lamina 4.10- Metabasitas (a-d) y micaesquistos (e) de la Lamina Superior, y Ortogneises graniticos (f). (a) Sg en bandas
de alta deformacion con ribbons de cuarzo (detalle en Lam. 4.10b) y estructuras sigmoidales en agregados de plagioclasa
afectados por bandas de cizalla extensionales a varias escalas (techo al N). (b) Segregado de cuarzo acintado (ver Lam.
4.10a). Notese la disposicion asimétrica interna de los cristales marcando planos S (Sg, techo al N). (c¢) Segregado de
cuarzo sigmoidal en anfibolitas (Sg, techo al N). Véase la continuidad de los ribbons de cuarzo asociados a la foliacion
milonitica. (d) Cintas de cuarzo (Sg) afectadas por bandas de cizalla discretas que llevan asociado el desarrollo de pliegues
tumbados (techo al N). En el esquema se sefialan las cintas de cuarzo (lineas negras) y las bandas de deformacion que
las afectan (lineas naranjas discontinuas). (e) Clivaje de crenulacion subhorizontal (Sg) dispuesto a modo de bandas
extensionales (lineas rojas discontinuas). (f) Lineacion de crenulacion L.
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4.5.4- Lineaciones y cinemadtica en fdabricas S, L,

Hay dos tipos de fabricas lineares dominantes asociadas a S.: lineaciones de crenulacion
y/o lineaciones de estiramiento. Con el fin de mantener una nomenclatura homogénea, podria
denominarse a la lineacion de estiramiento L, y a la de crenulacion L. Pero el caracter transpresivo
de la tectonica de desgarre asociada a C, (ver Cap. 7) hace que en realidad ambas lineaciones sean
en muchos casos virtualmente indistinguibles, y confluyan, junto con una de interseccion, en una
fabrica linear resultante de una combinacién de microplegamiento y estiramiento. Por ello, han sido
denominadas indistintamente L,. No obstante, en sectores concretos pueden diferenciarse ambos
tipos de lineacion.

La lineacion de crenulacion se asocia al microplegamiento de cualquiera de las foliaciones
pre-S, mediante pliegues con planos axiales subverticales o con altos buzamientos (generalmente
hacia el O), y cuyo cabeceo de ejes rara vez supera los 25°. Los mayores de estos pliegues, en primera
instancia ligados a la fase extensional como domos, cubetas, culminaciones y sillas de montar, fueron
aplastados durante C,, generandose una fabrica de plano axial (S, ) y una fébrica linear caracteristica
en todas las litologias: metasedimentos de las Laminas Inferior (Lam. 3.2f) y Superior (Lam. 3.4¢)
y sus metabasitas (Lam. 3.4a), en los del autoctono relativo (Lams. 3.13d y 3.13e), en cualquiera de
los ortogneises de la UMT (ortogneises eclogiticos: Lam. 3.9¢; ortogneises graniticos: Lam. 4.10f;
ortogneises alcalinos: Lam. 3.10c) e incluso en las lentes de granitoides variscos sincinematicos
(Lam. 3.15c¢).

La lineacion de crenulacion C, y/o cualquiera de las formadas con anterioridad fueron
progresiva y localmente intensificadas y reorientadas hasta constituir una lineacion de estiramiento
finito acumulado, por la deformacion ductil asociada a las cizallas transcurrentes subverticales que
controlan la estructura principal formada durante C,. Esta deformacion puede afectar a un gran
volumen rocoso (Lam. 3.7b), o a niveles discretos oblicuos al resto de estructuras (Lams. 3.3c y
3.14e). Las lineaciones de estiramiento C, también son visibles en granitoides sincinematicos, sobre
todo en los que ocupan el limite tectonico O de la UMT.

No se ha extraido informacion cinematica de las foliaciones de plano axial S, . Sin embargo,
las bandas de cizalla C” subverticales (S, ), muestran criterios de movimiento subhorizontal, tanto
dextros como senestros. En los granitoides sincinematicos estos criterios se pueden presentar ademas
en forma de estructuras C’-S, S-C, planos C, estructuras tipo ¢ en porfiroclastos feldespaticos y
microcizallas sintéticas y antitéticas. La ordenacion de criterios cinematicos y distincion de las
diferentes bandas de cizalla se llevara a cabo en el Cap. 7.

4.6- Evolucion tectonometamorfica de las unidades basales en la UMT

4.6.1- Sintesis microestructural

Todas las litologias de la UMT muestran una evolucion tectonica similar y una evolucion
metamorfica compatible. La evolucion microestructural de la Lamina Inferior incluye el desarrollo de
fabricas planolineares (S,) en condiciones de alta presion (>13 Kbar) bajo un régimen de cizallamiento
general dirigido hacia el NE, seguido de la superposicion de una nueva fabrica planolinear (S,), que
comienza su formacion todavia en condiciones de alta presion y la culmina en facies anfibolitas (<
10 Kbar) hacia los sectores meridionales y en su transicion a facies de esquistos verdes (< 10 Kbar)
en los septentrionales. Los valores de presion se basan en el desarrollo de una paragénesis eclogitica
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(granate + onfacita) en las metabasitas durante C , el desarrollo generalizado de una paragénesis
en facies anfibolitas (hornblenda + plagioclasa + epidota, Holland, 1980) de esta misma litologia
durante C,, y el limite superior de presion clasico para la facies de esquistos verdes (Yardley, 1989).

La superposicion de S, se produjo durante la exhumacion. La fabrica de las tectofacies
miloniticas de ortogneises representa un estadio final de evolucion de una larga trayectoria deformativa
integrable en C,. La escasa participacion de las fases minerales de menor temperatura indica que la
milonitizacion corresponde en su mayoria a etapas anteriores, y se asocia al desarrollo de la terna
granate-fengita-epidota. Esta asociacion indica condiciones de alta presion (> 12 Kbar), y por tanto
la milonitizacién debid ocurrir en su mayoria en tales condiciones.

En la Lamina Superior se observa una secuencia similar, con una trayectoria a través de la
facies de esquistos azules durante las primeras fases de deformacion (C,), y su evolucion durante la
exhumacion (C,) a través de condiciones mas frias que en la Lamina Inferior.

S, no se limita a las variedades miloniticas, sino que se desarrolla de forma generalizada
en las tectofacies y unidades distinguidas en este trabajo, y es la fabrica principal preservada en la
UMT. §, atestigua un cizallamiento exhumativo, heterogéneo y prolongado dirigido hacia las zonas
externas de la cadena. Esta foliacion representa un producto final, fruto de un proceso deformativo
continuo, del cual se preservan a pequena escala (Lams. 4.1e y 4.1f) los patrones estructurales que
deben caracterizar su desarrollo a mayor escala (Lam. 3.3b). Su registro integra toda la evolucion
exhumativa inicial una vez abortado el proceso subductivo, y la superposicion de las unidades basales
sobre el dominio adyacente, denominado Dominio Esquistoso, Aldctono Inferior o Parautoctono.

Posteriormente, en los sectores basales de la UMT se produjo un calentamiento asociado
a la formacion de una nueva fabrica planolinear que incluye andalucita sincinematica (S;). La
nueva foliacion refleja condiciones de baja presion y alta temperatura en base al crecimiento de
andalucita, cordierita, sillimanita y la intrusién de leucogranitos en las zonas colindantes. Este tipo
de metamorfismo ha sido relacionado con el colapso gravitacional del ordgeno, cuya manifestacion
estructural en el Macizo Ibérico es la formacion de grandes despegues extensionales y domos
térmicos, cuya cinematica en la UMT sugiere un movimiento de ldminas divergente y oblicuo al
trazado de la cadena.

En un estadio de evolucion correlacionable se produjo una intensa retrogradacion en facies de
los esquistos verdes en la Lamina Superior de la UMT. La retrogradacion fue mas efectiva a lo largo
de los contactos litologicos, y se distribuye a lo largo de bandas especificas que coinciden con niveles
de concentracion de la deformacion. En la Lamina Inferior, esta retrogradacion solo se registra en
los niveles superiores de contacto entre ambas laminas principales, coincidiendo con el desarrollo
de una ultramilonita que indica un movimiento retrovergente del bloque de techo respecto de C,.
Esta roca de falla representa un nivel de despegue que actud, junto con el resto de niveles discretos,
como elemento concentrador del registro metamorfico previo de la Lamina Superior, en la que a
pocas decenas de metros de su base pueden reconocerse fabricas tectonicas de bajo grado (esquistos
verdes) sin evidencias de metamorfismo de alta presion, por encima de dominios en facies anfibolitas
— esquistos verdes con relictos de facies de los esquistos azules.

Posteriormente, todas las fabricas citadas fueron crenuladas por micropliegues de plano
axial subvertical con bajos dngulos de inmersion y se desarrollaron zonas de cizalla transcurrentes
discretas, tanto dextras como senestras. Las nuevas fébricas (S,) se desarrollaron en facies de los
esquistos verdes. Las condiciones térmicas se han acotado a partir del desarrollo de biotita + clorita en
los esquistos para S, | (foliacion de plano axial de crenulacion) y mediante el desarrollo generalizado
de bandas cloriticas para S, , (bandas de cizalla transcurrentes), que sugieren un grado menor que la
anterior, por debajo de la isograda de la biotita (<350°C).
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4.6.2- Registro metamorfico de la subduccion eo-varisca en la Unidad de Malpica-Tui

El registro de alta presion se puede dividir en dos grandes conjuntos. Las unidades de la
Lamina Superior muestran una trayectoria de alta presion dentro de la facies de los esquistos azules.
El otro conjunto lo forman las litologias de la Lamina Inferior, cuya trayectoria de alta presion
alcanza la facies eclogita. La Fig. 4.2 muestra esquematicamente la subduccion continental que
explica ambas trayectorias.

Q E
( a) 0Km-= e e~
A RRUSIA
20 Km=-
40 Km—
< =z ) U. superiores
U. ofioliticas
60 Km - u. basates - Lamina Superior
U.basales - Lamina Inferior
Autdctono relativo
80 Km-=— Basamento
Manto litosférico
(b) 0Km-=

500 °C

600 °C

40 Km=—= 700°C
E F.Esquistos Azules
60 Km— ——500°C geoterma
- F.Eclogitas

80 Km=

Fig. 4.2- (a) Modelo de subduccion ortogonal para el margen de Gondwana en el NO del Macizo Ibérico que muestra
la posicion de los grupos de unidades de los complejos aléctonos gallegos. Las unidades superiores (Laurrusia) y parte
de las ofioliticas, acrecionadas bajo ellas, actuarian como bloque de techo, bajo el que subducirian las unidades basales
(Gondwana) formando una cufia de subduccion. (b) Deformacion de las geotermas y distribucion general de las grandes
facies metamorficas para el modelo de subduccion propuesto.

Enla Lamina Inferior, Gil Ibarguchiy Ortega Gironés (1985)y Gil Ibarguchi (1995) realizaron
una primera evaluacion cuantitativa a dicho problema, que fue de nuevo abordada por Rodriguez et
al. (2003) y Rodriguez Aller (2005). Las condiciones de pico barico (24-26 Kbar) y térmico (615 °C)
obtenidas en las eclogitas débilmente foliadas incluidas en los ortogneises eclogiticos tienen especial
relevancia, ya que estas rocas ocupan la posicion estructural mas profunda reconocible durante la
subduccion de entre las que constituyen la UMT. La estimacion sera considerada un valor maximo
de referencia para la presion y la temperatura registradas durante la subduccion. Otras estimaciones
realizadas en los mismos litotipos con una asociacioén igualmente eclogitica arrojan una dispersion
de valores de hasta 4 Kbar en la presion y 200 °C en la temperatura (Metamorfismo Eclogitico
sincinematico de Rodriguez Aller, 2005), suficiente como para interpretar las estimaciones con
cautela.
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Las paragénesis de las fabricas eclogiticas planolineares S, de las metabasitas en los
ortogneises eclogiticos, arrojan condiciones de presion menores. Rodriguez Aller (2005) las estima
en 20-22 Kbar, con una temperatura de 580-600 °C. Esta calibracion se ajusta al campo de estabilidad
propuesto por Miller et al. (2007) (P = 20-24 Kbar y T > 590 °C) para una paragénesis con granate
+ onfacita + cuarzo + fengita en litologias comparables con los ortogneises eclogiticos. Pero, la
participacion de distena en la fabrica S, de los ortogneises sugiere presiones mas proximas a 24-25
Kbar.

Las fabricas eclogiticas se encuentran preservadas dentro de una foliacion milonitica regional
(S,). Laactivacion de los sistemas de deslizamiento rombico y prismatico en el cuarzo que forma parte
de ella (Llana-Funez, 2001), es decir, las fabricas S, en tectofacies miloniticas en este trabajo, indica
un rango de temperatura de 500-600 °C. Para rocas cuarzofeldespaticas que desarrollan una foliacion
en este rango de temperaturas, la ausencia de clinopiroxeno sodico indica unos valores de presion
maximos de 13-15 Kbar (Holland, 1983; Koons et al., 1987). Ademas, el contenido en silice de las
fengitas (Si = 3.4 p.f.u.; Rodriguez Aller, 2005), omnipresentes en los procesos de milonitizacion de
los ortogneises junto con granate, epidota y rutilo/ilmenita, indica una presion minima de 11-12 Kbar
para su desarrollo (Massonne y Schreyer, 1987).

Estos datos indican una exhumacion a partir de un enterramiento maximo de 23-26 Kbar
mediante cizallas equivalentes a cabalgamientos ductiles en el techo de la lamina subducente. En
las zonas mas profundas (20-22 Kbar), estas cizallas desarrollarian fabricas eclogiticas durante
el enterramiento, y a medida que la exhumacion fuera avanzando, se produciria un ascenso de
laminas cabalgantes hacia niveles corticales superiores, aun en condiciones de alta presion (12-
15 Kbar). La culminacién del cizallamiento en tales condiciones estd representada en la UMT por
las tectofacies miloniticas de los diferentes tipos de ortogneises. Los dominios mas enterrados de
la corteza subducida se superpondrian a otros que lo fueron menos, y en ambos se desarrollaria
simultaneamente una foliacion relacionada con el cizallamiento exhumativo generalizado. Que las
rocas de estas bandas miloniticas preserven diferentes estadios baricos de la evolucion exhumativa,
indica que dentro de ellas existio una distribucion heterogénea de la deformacion y retrogradacion.
En los metasedimentos, las cizallas no tienen una litologia guia, pero quedarian fuera de ellas los
sectores en los que se preservan las estructuras sedimentarias, es decir, las metagrauvacas.

La evolucion metamorfica de la Lamina Superior ha sido cuantificada recientemente por
Lopez Carmona et al. (2010). La elaboracion de una pseudoseccion especifica calibrada segun la
composicion quimica de los micaesquistos, combinada con termobarometria clasica, ha permitido
afinar en la trayectoria metamorfica de su tramo basal preservado en la UMT, en los Esquistos de
Cean. El pico barico (S,) se sitta en 17-19 Kbar, con una temperatura de 450-470 °C, y fue seguido
de una exhumacion dentro de la facies de los esquistos azules hacia presiones de 12-14 Kbar y
una temperatura ligeramente superior (500 °C), en la que comenzo a desarrollarse S,, en transicion
hacia facies de esquistos verdes. Estos resultados son similares a los obtenidos por termobarometria
convencional realizada en la Lamina Superior del NO del Complejo de Ordenes (Arenas et al.,
1995), por lo que las trayectorias son altamente consistentes. Los rangos de presion y temperatura
para S, son compatibles con la formacion de lawsonita en las Anfibolitas de Cambre, la cual debe
representar el pico barico en las composiciones basicas.

Los datos de la Lamina Superior pueden integrarse en el mismo modelo que los de la Inferior,
con las fabricas S| ligadas al proceso de subduccion, y las S, al de exhumacion.

Durante un proceso de subduccion de una corteza continental relativamente fria (Fig. 4.2b),
al igual que para una ocednica, se produce una distorsion de las geotermas, que se concentran
ligeramente oblicuas al limite superior de la corteza que subduce (Mackenzie, 1969; Hasabe, 1970;
Mineary Toksoz, 1970; Toksoz et al., 1971; Lin, 2000; Peacock, 2003; Currie et al.,2004; Arcay et al.,
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2005, 2007a, 2007b; van Keken y King, 2005; Abers et al., 2006; Yamato et al., 2007; Wada, 2009).
Los modelos predicen una condensacion de isogradas, que justifica la cercania entre dominios en
facies de esquistos azules (Lamina Superior) y dominios en facies de las eclogitas (Lamina Inferior),
sin necesidad de asumir un pico barico mayor para aquellos que desarrollaron un metamorfismo de
alta presion de mayor temperatura (Ernst, 1973). De hecho, su distribucion puede ser considerada
como primer responsable de la creacion de un gradiente metamorfico inverso durante el proceso
de subduccion (Peacock, 1987, 2003). Sin embargo, los datos cuantitativos indican que el pico de
presion en la Lamina Superior (19 Kbar) fue menor que el registrado en la Inferior (25 Kbar). En
las zonas de subduccion, las zonas mas presurizadas normalmente coinciden con las zonas de mayor
grado metamorfico (Fig. 4.2b). En el metamorfismo de alta presion de la UMT, las diferencias en el
pico barico coinciden con las diferencias en el térmico, y sirven para explicar el diferente registro
durante la subduccion.

La estructura interna de cada lamina no es isobdrica. A tenor de la ausencia de eclogitas
(aunque hay relictos de su existencia) en los sectores central y meridional de la UMT respecto del
septentrional, y de los datos cuantitativos aportados por Rubio Pascual et al. (2002) en el NO del
Complejo de Ordenes, se sugiere una zonacion inversa para el registro metamorfico de alta presion
en la Lamina Inferior. Es decir, en el sector septentrional se registra un pico barico mas alto (zona
mas subducida) que en el resto de sectores, con picos baricos mas bajos (zonas relativamente menos
subducidas), siempre superiores a 13 Kbar. Por el contrario, en la Lamina Superior se ha identificado
un gradiente barico normal entre los sectores basales (mayor presion) y los superiores (menor presion).
Ambos casos evidencian la condensacion del registro ligado a la subduccion en la vertical dentro de
cada lamina. Este doble zonado debera ser justificado a la luz de la evolucién tectonica posterior al
evento de subduccion.

Por tanto, no se han reconocido sectores de la Ldmina Superior que registren un metamorfismo
de alta presion con un gradiente invertido, y el de la Lamina Inferior tampoco parece derivar
directamente de la estructura térmica de la zona de subduccion, sino de las estructuras exhumativas.
Para ambas, se preservan los dominios térmicos del prisma de subduccidén con zonacion normal, es
decir, los sectores por debajo de las zonas de flexion de las geotermas.

4.6.3- Sintesis metamorfica (trayectorias P-T-t)

LaFig. 4.3 sintetiza las trayectorias P-T para la Ladmina Inferior en la UMT y NO del Complejo
de Ordenes, mientras que en la Fig. 4.4 se recogen las de la Lamina Superior.

Los dominios que exhiben un pico barico en facies eclogitas desarrollan una parte de la
trayectoria de enterramiento dentro de la facies de los esquistos azules. Por tanto, se asume una
evolucion metamorfica prograda inicial con desarrollo de paragénesis y fabricas tectonicas en
esta facies. De hecho, algunas microinclusiones en los granates de la asociacion eclogitica de las
metabasitas (Lam. 4.5d) y ortogneises eclogiticos (Lam. 4.4b) podrian atestiguar tal trayectoria (Fig.
4.3, Trayectoria 1, tramo A).

Asi mismo, en funcion de los mecanismos de exhumacion y de la distribucion de isogradas,
una corteza que ha alcanzado condiciones de facies de las eclogitas puede atravesar el campo de
estabilidad de facies de esquistos azules durante su exhumacion (evolucion retrograda). A escala
regional, la Lamina Inferior preservada en la UMT y en el NO del Complejo de Ordenes desarrolla
una retrogradacion general desde condiciones eclogiticas hacia facies anfibolitas y su transicion a
esquistos verdes. En los sectores donde aparecen las tectofacies miloniticas (tercio septentrional), esta
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trayectoria pudo retrogradar a través de facies de los esquistos azules desde condiciones eclogiticas,
como sugieren las glaucofanas post-eclogiticas en las metabasitas (Lam. 4.5¢) y los anfiboles sodico-
calcicos (Mg-katoforita, Rodriguez Aller, 2005) en los gneises eclogiticos (Himmelberg y Papike,
1969; Ernst, 1979; Pognante y Kienast, 1987; Krogh et al., 1994; Eide y Lardeaux, 2002; Orozbaev
et al., 2007). Dado que en las rocas subducidas sometidas a exhumacion los cambios de presion son
inmediatos, pero la recuperacion de las geotermas es mas lenta, se asumira que la entrada dentro de
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Fig. 4.3- (a) Trayectorias P-T para diferentes sectores de la Lamina Inferior en la Unidad de Malpica-Tui. (1) Trayectoria
del sector septentrional. (2) Trayectoria para las zonas meridionales. (3) Trayectoria para el NO del Complejo de Ordenes,
basada en Rubio Pascual et al. (2002). (4) Evolucion metamorfica ligada al colapso extensional en las zonas basales de
la UMT. Red petrogenética para metapelitas basada en Powell y Holland (1990) y Arenas y Martinez Catalan (2003). Se
incluyen referencias adicionales para metapelitas y rocas bésicas.

105



Capitulo4 _—

la facies de esquistos azules se produjo en un estadio ligeramente avanzado de la exhumacion (Fig.
4.3, Trayectoria 1, tramo B). La aproximacion de una ldmina cortical mas fria por debajo de otra
que comienza a exhumarse podria haber aproximado geotermas mas frias, y permite explicar una
trayectoria inicial ligeramente retrograda (Davy y Gillet, 1986; Messiga y Scambelluri, 1991). No
se han detectado indicios de una trayectoria de enfriamiento simultdneo con la descompresion en
los tercios central y meridional de la UMT, por lo que se asumira una trayectoria exhumativa inicial
aproximadamente isotérmica desde condiciones de facies de las eclogitas (Fig. 4.3, Trayectoria 2,
tramo C).

El registro metamorfico posterior continu6 con el desarrollo generalizado de S, en facies
anfibolitas en la base de la Lamina Superior (Anfibolitas de Cambre) y en toda la Lamina Inferior (Fig.
4.3, Trayectorias 1, 2 y 3, tramo D), alcanzandose condiciones transicionales a facies de esquistos
verdes a techo de esta ultima, en el tercio septentrional de la UMT y en el NO del Complejo de
Ordenes (Fig. 4.3, Trayectorias 1 y 3, pto. E). No se ha reconocido una fabrica comparable en grado
para los micaesquistos de la Lamina Superior preservados en la UMT, ni para los tramos basales y
medios preservados en Ordenes, donde esta etapa de evolucion parece haber transcurrido en facies de
los esquistos verdes. Posteriormente, el techo de la Lamina Superior preservado en el Complejo de
Ordenes desarrollé un metamorfismo superpuesto en facies de las anfibolitas (4drenas et al., 1995).

Para la Lamina Inferior, la temperatura durante esta etapa puede estimarse en 550-600 °C,
ya que la paragénesis en los metasedimentos lleva granate en los tercios central y septentrional y
granate + estaurolita en el meridional (Floor, 1966), mientras que los cuerpos basicos desarrollan
una paragénesis de hornblenda + plagioclasa. En la Lamina Superior, la transformacion simplectitica
de los anfiboles sodicos de las Anfibolitas de Cambre se produjo a una temperatura de 540-545
°C (Rodriguez Aller, 2005), compatible con la termobarometria de Arenas et al. (1995) para los
micaesquistos del techo de la serie (525 £ 10 °Cy 7 Kbar). Parece pues factible asumir una temperatura
ligeramente menor en la Lamina Superior, como sugiere la trayectoria P-T-t obtenida por Lopez
Carmona et al. (2010).

La presion es mas dificil de estimar en la Lamina Inferior, pero puede acotarse. El limite
superior esta marcado por la presion minima atribuible al final de la deformacion en condiciones de
alta presion registrado en los ortogneises miloniticos (12 Kbar), cuando dejo de ser estable el par
granate — clinopiroxeno de las rocas basicas (Holland, 1980; Powell, 1985; Waters y Martin, 1993;
Nowlan et al., 2000). El limite inferior podria fijarse en 5-6 Kbar a partir de los datos cuantitativos de
Montero (1993), aunque su posicion estructural por debajo de la Lamina Superior sugiere considerar
una presion minima de 7 Kbar teniendo en cuenta los datos obtenidos por Arenas et al. (1995) en el
NO del Complejo de Ordenes. Los valores limite de presion (12 Kbar > P > 7 Kbar) y temperatura
(550-600 °C) propuestos describen una trayectoria descompresiva casi isotérmica en continuidad con
las del comienzo de la exhumacion (Fig. 4.3, Trayectorias 1, 2 y 3, tramo D). Ademas se ajustan al
campo de estabilidad del par granate — estaurolita para composiciones peliticas (Powell y Holland,
1990).

La presencia ocasional de estaurolita en el tercio meridional sugiere un grado metamorfico
algo mayor. En el lado contrario, es en las zonas septentrionales donde la culminacion del desarrollo
de S, ocurri6 en condiciones de transito hacia la isograda de la clorita (Fig. 4.3, Trayectorias 1y
3, pto. E), lo que indica un zonado regional normal para S,. Las diferencias térmicas no implican
necesariamente diferencias de presion, pero en este caso, el sinforme en que se preserva la UMT pliega
a S,,y su gje a escala regional tiene una inmersion hacia el N. Por tanto, los sectores septentrionales
representan la parte mas alta de la pila estructural al final de C,, y deben registrar una presion inferior
a la de los meridionales.

Por el contrario, la Lamina Superior preserva un doble zonado metamorfico. Una zonacion
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normal definida por el transito de facies anfibolitas a facies esquistos verdes hacia techo en la UMT
contrasta con un zonado inverso en Ordenes por la aparicion de estaurolita y desaparicion de biotita
hacia techo en los metasedimentos (550 °C, 6-8 Kbar en Arenas et al., 1995).
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Fig. 4.4- Trayectorias P-T para diferentes sectores de la Lamina Superior. Se incluye una trayectoria general que sintetiza
la evolucion del sector basal en la UMT y Complejo de Ordenes basadas en Arenas et al. (1995) y Lopez Carmona et
al. (2010) (1), otra para la zona superior en la UMT (2) y el zonado inverso preservado en el techo de esta lamina en el
Complejo de Ordenes basado en Arenas et al. (1995) (3).

A partir de este momento, la evolucion metamorfica varia segiin el nivel estructural, pero
siempre dentro de un contexto exhumativo. En los sectores basales de la Lamina Inferior se produce
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un calentamiento asociado al desarrollo de S, (Fig. 4.3, Trayectoria 4, pto. F), mientras que en los
niveles medios y superiores este evento no se registra en forma de fabricas tectonicas. El crecimiento
de andalucita, sillimanita y cordierita en metasedimentos indica presiones inferiores a 4,5 Kbar y
temperaturas superiores a 600 °C (Holdaway, 1971; Rao y Johannes, 1979; Powell y Holland, 1990),
pero no superiores a 650 °C puesto que no se han observado procesos de fusion local (Luth et al.,
1964) en rocas de la UMT, aunque si inyeccion de granitoides en algunos sectores basales. Teniendo
en cuenta las presiones minimas (7 Kbar) sugeridas para el final de S, el desarrollo de S, en los tramos
basales de la UMT requiere de un adelgazamiento minimo de 8 Km en la corteza suprayacente.

De forma mas o menos simultanea, en la Lamina Superior se produjo una intensa retrogradacion
en facies de los esquistos verdes. La paragénesis S_ de las Anfibolitas de Cambre indica presiones
menores de 7 Kbar y una temperatura inferior a 500 °C, compatibles con las asociaciones de los
micaesquistos.

A partir de aqui, todas las trayectorias convergen durante el desarrollo de S,. En la Lamina
Inferior, la actinolitizacién de la hornblenda en las rocas basicas indica temperaturas superiores
a 370 °C para S, (Schiffman y Liou, 1980), coherente con el desarrollo estable de biotita en los
metasedimentos (Yardley, 1989). Por tltimo, el desarrollo de las bandas cloriticas S, , se produce por
debajo del campo de estabilidad de la biotita, a una temperatura inferior a las anteriores (< 400 °C),
pero por encima del campo de deformacion ductil del cuarzo (> 350 °C). Ambas se desarrollaron
sobre todo en los afloramientos basales de la UMT, cuya presion habia caido por debajo de 4,5 Kbar,
por lo que se utilizara este valor como referencia. La trayectoria de enfriamiento propuesta para las
fabricas S, debié ser casi isobarica, quizas con un ligero descenso de presion.

4.7- Evolucion tectonometamorfica del autoctono relativo

El autdctono relativo muestra una evolucion tectonotermal, sintetizada en la Fig. 4.5, que
enlaza con la descrita para la UMT. La primera fébrica reconocible (S,) es una foliacion desarrollada
desde facies esquistos verdes a facies anfibolitas. La temperatura maxima puede calibrarse a partir
de la presencia de estaurolita en un rango de 550-620 °C (Powell y Holland, 1990), mientras los
valores minimos de presion pueden ser acotados de forma indirecta. La fabrica representa el proceso
de superposicion tectonica y la presurizacion durante el engrosamiento cortical producido durante
la exhumacion de la UMT desde condiciones eclogiticas. Por ello, se asume un pico de presion
mayor al de la UMT durante C,, con una presion minima de 7 Kbar, aunque en realidad su valor es
con toda probabilidad superior, ya que este limite se basa en estimaciones para la Lamina Superior,
a la que hay que afadir el espesor de la Lamina Inferior. Ademas, la ausencia de evidencias de
una presurizacion segun un gradiente de alta presion sugiere una trayectoria inicial barroviense con
pendiente moderada, alcanzando los sectores mas profundos un pico de presion y una temperatura
asociada mayores (Fig. 4.5, Trayectorias 1 y 2, tramo A).

El desarrollo de migmatitas, fundidos locales reinyectados y sillimanita, acompanado del
desarrollo de una foliacion tectonica con andalucita (S.) que a su vez deforma a estos fundidos,
indica una trayectoria prograda de evolucion retrobdrica, que corta primero a las curvas de fundido
de condiciones de alta temperatura y presion media (Fig. 4.5, Trayectoria 2, pto. B), al menos en los
sectores con migmatizacion generalizada, hasta alcanzar el campo de estabilidad de la andalucita
(Fig. 4.5, Trayectorias 1 y 2, pto. C). En los tramos superiores y medios a veces coexisten andalucita
y sillimanita, por lo que probablemente la trayectoria de calentamiento tuviera una evolucion proxima
a los limites de sus campos de estabilidad (Fig. 4.5, Trayectoria 1, pto. C). Durante este proceso se
produciria una fuerte condensacion de las isogradas, que se refleja en un zonado normal marcado por
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fabricas de bajo grado y con andalucita hacia techo y fabricas migmatiticas e intrusion de granitos
hacia la base. El zonado normal estd en continuidad con el calentamiento en la base de la UMT, donde
existen el mismo tipo de intrusiones leucograniticas y evidencias de calentamiento sincinematico, y
se completa con las fabricas S, en facies esquistos verdes de la Lamina Superior.

La presencia de andalucita formando parte de S, indica presiones inferiores a 4,5 Kbar. Como
el estadio anterior representa una presion minima de 7 Kbar, se requiere de un adelgazamiento minimo
de 8 Km en la corteza suprayacente. Este valor esta probablemente subestimado, dado el espesor de
10-12 Km que puede inferirse para la Lamina Inferior en la UMT, de forma que el adelgazamiento
real podria ser superior a 20 Km.
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_____ Sistema KFASH (Powell y Holland, 1990) Inyecccion de fundidos graniticos en
14 = ———- Otras referencias: zona superior (sobrecalentamiento inducido)
@ Luthetal. (1964)
® Le Breton y Thompson (1988) Trayectoria zona basal autéctono relativo
(© Chatterjee y Johannes (1974) (fusion parcial - migmatizacion)
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(® Yardley (1989)
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Fig. 4.5- Trayectorias P-T para diferentes sectores del autoctono relativo de la UMT. Las dos trayectorias sintetizan las
evoluciones de la zona superior inyectada de granitoides (1) y de la zona basal migmatitica (2).

4.8- Integracion cronologica de los eventos tectonometamorficos

Las trayectorias P-T-t han sido integradas en un modelo de evolucion temporal que expresa
la relacion entre los principales eventos tectonicos y la manifestacion de cada uno de ellos en los
diferentes sectores reconocidos (Fig. 4.6). La escala temporal estd expresada en forma de eventos
tectonicos. Los modelos de England y Thompson (1984) indican que las trayectorias P-T-t del
autoctono relativo son tipicas de una colision continental, mientras que las de las unidades basales
reflejan un régimen subductivo previo.

El comienzo de la subduccidn y su culminacion en las rocas de la UMT se caracteriza por
una acentuada presurizacion y calentamiento bajo a moderado (S,). La presurizacion depende de
la posicion ocupada durante el enterramiento, al igual que el calentamiento, estableciéndose asi un
gradiente inicial de presion y temperatura.
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Seguidamente, se produciria una dréstica despresurizacion retrograda al principio e isotérmica
después en la Lamina Inferior y también isotérmica a moderadamente prograda en la Superior,
acentuandose ésta a posteriori en el techo de la lamina preservada en el NO del Complejo de Ordenes.
La despresurizacion inicial seria en condiciones de alta presion (proto-S,). En el autoctono relativo se
produciria una progresiva presurizacion y calentamiento en un gradiente metamorfico barroviense.

El climax de engrosamiento cortical provocaria una inestabilidad gravitatoria, que se resolveria
a través del colapso extensional de la cufa orogénica. El colapso continuaria con la despresurizacion
retrograda de las zonas medias y superiores de la UMT y prograda en las basales y en el autdctono
relativo (S,).

Finalmente, la tectonica de desgarre actuaria sobre la cufia orogénica parcialmente
reequilibrada, que continuaria el proceso de enfriamiento y su reequilibrio térmico (S, y fracturacion
tardia).

P
A

» U
» U

Lamina Superior A Lamina Inferior autoctono relativo

Z

> T > T > T

Enterramiento
(evento de alta presion ligado a la subduccion)

Comienzo del cizallamiento exhumativo generalizado

(evento de alta presion retrobarico en las unidades basales)

Avance del cizallamiento exhumativo generalizado . . . o i .
(evento de media presion retrobarico en F. Anfibolitas - F. Esquistos Verdes en las unidades basales y presurizante en F. Anfibolitas en el autéctono relativo)
Colapso extensional exhumativo . : ) . L . .

(evento de baja presion y temperatura media-alta con despresurizacion generalizada y calentamiento, migmatizacion y fusién parcial en las zonas basales)

Cizallamiento transcurrente y plegamiento subvertical
(evento de temperatura media-baja y deformacion ductil a ductil-fragil)

Fig. 4.6- Integracion de las trayectorias metamorficas de la Lamina Inferior, Superior y el autoctono relativo de la UMT
en relacion con los eventos tectonicos. Las trayectorias reflejan las evoluciones propuestas en las Figs. 4.3, 4.4 y 4.5.
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Andlisis macroestructural I: pliegues recumbentes y cabalgamientos corticales

Una version extendida del apartado 5.2 ha sido publicada en el Journal
of Structural Geology (Diez Ferndndez y Martinez Catalan, 2009), y
galardonada como la mejor publicacion del afio hecha por un estudiante
en esa revista (Passchier, 2009).

5.- ANALISIS MACROESTRUCTURAL I:
PLIEGUES RECUMBENTES Y CABALGAMIENTOS CORTICALES

5.1- Marco estructural

En la UMT se pueden reconocer cuatro fases de deformacion. La primera (C)) se deduce
de la preservacion de fabricas relictas (S,) en blastos de plagioclasa y granate de metasedimentos y
metabasitas, asi como en pequefios dominios preservados de la retrogradacion, y no es susceptible de
un estudio macroestructural directo.

La segunda fase estd representada por el desarrollo de una foliacion regional y el
microplegamiento de S . La fabrica S, documenta microestructuralmente una ancha zona de cizalla
que incluye en su evolucion cabalgamientos y grandes pliegues recumbentes (C,).

La foliacién S, estd doblada por pliegues abiertos con planos axiales subverticales y ejes de
bajo cabeceo, subparalelo a los limites de la UMT. Su caracter abierto y la ausencia de clivaje asociado
apuntan a un evento extensional (E, ), reconocido en las fabricas (S,) y asociaciones minerales de baja
presion y alta temperatura. Dentro de este evento, los antiformes representan domos migmatiticos y
los sinformes simplemente areas deprimidas entre ellos.

Superpuestas a estos pliegues se desarrollan cizallas transcurrentes que verticalizan e incluso
invierten las fabricas tectonicas anteriores. Ademas, el plegamiento atribuible a E, se acentta, y
se desarrolla una fuerte lineacion de crenulacion y estiramiento, y fabricas de plano axial de los
pliegues (S, ). Las cizallas (S, ) limitan a la UMT por el O y en algunos sectores también por
el E, y la transectan oblicuamente en sus tercios central y sobretodo septentrional, desviando los
patrones cartograficos de todas las estructuras anteriores. Fueron después reactivadas en condiciones
de deformacién fragil y definen, a modo de grandes fallas regionales, la mayoria de los limites
tectonicos reconocibles. Este conjunto de estructuras representan la fase de deformacion C,.

Una de las principales herramientas de la geologia estructural regional es el analisis de los
patrones cartograficos de las unidades. El registro litologico de las unidades basales, sobre todo en
la UMT, tiene una alta proporcion de cuerpos igneos intrusivos frente a una baja proporcion de rocas
sedimentarias, para las cuales casi nunca se ha podido definir una polaridad, ni se ha podido establecer
una division estratigrafica. En esta situacion, la mejor herramienta de analisis macroestructural es la
geometria de los patrones cartograficos de los cuerpos igneos, entre si y con respecto de su encajante
sedimentario, siempre interpretada en relacion con las microestructuras reconocidas.

Los cuerpos igneos intrusivos exhiben en origen morfologias variables y contornos irregulares
determinados por el régimen de esfuerzos, propiedades reologicas y contrastes de viscosidad respecto
de su encajante y por el espacio disponible durante su emplazamiento (Fig. 5.1a). Lo impredecible
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de su forma original es un obstaculo para el andlisis estructural, pero sus fabricas tectonicas reflejan
las fases de deformacion, su intensidad y distribucion areal. En las unidades basales, la primera
fase de deformacion desarrollé fabricas tectonicas en condiciones de alta presion (S,) en todos los
litotipos, aplastandolos y estirandolos. Por tanto, pueden asumirse morfologias aplastadas, tabulares
o lenticulares como punto de partida para las sucesivas fases de deformacion (Fig. 5.1b).

Mientras un cuerpo equidimensional no se plegaria, uno aplastado si puede hacerlo. Las
irregularidades heredadas de la forma inicial, y la generacion de otras nuevas por boudinage y/
o plegamiento durante el cizallamiento propiciarian la nucleacidn, propagacion y amplificacion
de pliegues durante los eventos subsiguientes cuando existan contrastes de competencia (Cobbold,
1975), como cabe esperar de los ortogneises respecto de su encajante metasedimentario (Fig. 5.1c).
Las condiciones de facies eclogitas y anfibolitas de la Lamina Inferior, ambas por encima de 500 °C,
permiten que las rocas cuarzofeldespaticas se deformen ductilmente (7ullis y Yund, 1985; Bozkurt y
Park, 1997).

nde p\-\egues (C)

-
-
-
________
-

(b) .-~
-
-
. .- < FACIES ANFIBOLITAS
N k4
-y (>500 °C)
C1
o memme oudi
- “eee > 1 BOUINage

2 (2500 °C) 4

Lominio

OUCCIéN

Fig. 5.1- Evolucion estructural idealizada para (a) un granitoide irregular, (b) afectado por un evento deformativo inicial
(Cy), que lo transforma en un cuerpo lenticular, (c) que es posteriormente plegado durante la siguiente fase de deformacion
(Cy). Ambas deformaciones, con una gran componente de cizallamiento simple, ocurren a temperatura suficiente (>500
°C) para provocar un comportamiento ductil durante la deformacion.

La interpretacion estructural de los patrones cartograficos se apoya en datos meso- y
microestructurales tales como orientacion de la estratificacion, criterios de polaridad, orientacion de
ejes de pliegues, asimetrias de pliegues, relaciones de oblicuidad entre superficies de referencia (S,
S, etc.), superposicion de fases de deformacion, etc.

El rasgo cartografico mas resefiable de la UMT es su afloramiento a lo largo de una banda de
elevada relacion de aspecto: la longitud N-S supera en un orden de magnitud a la anchura E-O. Este
rasgo es consecuencia de la tltima parte de la deformacion (C,), pero entorpece el analisis estructural
de las fases anteriores. Para su descripcion, la UMT se ha dividido en tres sectores (Fig. 1.3). Primero,
se analizara el tercio meridional, que se extiende desde el SE de O Porrifio (Pontevedra) hasta el
limite S de la granodiorita de Caldas de Reis (S de la Ria de Arousa). En segundo lugar se abordara
el tercio central, comprendido entre Vilagarcia de Arousa (Pontevedra) y el margen S del embalse de
Fervenza (A Corufia). Finalmente se expondra el andlisis del tercio septentrional, que abarca desde
el margen S del embalse de Fervenza hasta la costa atlantica N de la provincia de A Corufia, que se
describira junto con el sector noroccidental del Complejo de Ordenes.
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5.2- Analisis estructural del sector meridional

5.2.1- Los pliegues recumbentes. aproximacion geométrica

La segunda fase de deformacion desarrolld un tren de pliegues recumbentes a escala regional,
como demuestran los criterios de polaridad estratigrafica normales e invertidos, las relaciones
angulares de flanco normal e inverso entre el bandeado composicional y la S, en metasedimentos,
y la observacion de micro y mesopliegues tumbados afectando a la estratificacion y a las fabricas
tectonicas pre-S,.

Sin embargo, la primera pista sobre la existencia de grandes pliegues tumbados deriva del
patron cartografico de los ortogneises peralcalinos en la Serra do Galifieiro (Fig. 5.2). Alli, el cuerpo
de ortogneises, que continua por el embalse de Zamans hasta la ciudad de Vigo, presenta un notable
engrosamiento y una forma irregular, que deriva de una estructura de plegamiento, de acuerdo con
su caracter zigzagueante y con que la foliacion S, es generalmente oblicua e incluso perpendicular a
sus limites.

El andlisis estructural de las foliaciones S, (Fig. 5.2, proyeccion F1) revela la existencia
de un sinforme de plano axial subvertical y eje inclinado hacia el N (353°/13°). Si existen pliegues
tumbados previos, el ortogneis peralcalino debe dibujar un patron de interferencia de pliegues. Para
comprobarlo se ha construido una seccion down-plunge (Mackin, 1950; Fig. 5.3) perpendicular a
los ejes de los pliegues C,. Los hipotéticos pliegues tumbados aparecerian solo en el flanco O del
sinforme, asi que unicamente este flanco sera proyectado en la seccion.

La orientacion de los ejes de los pliegues tumbados se ha obtenido de micropliegues C,
en anfibolitas y bandeados de metasedimentos (Lam. 3.3a), de la interseccion entre el bandeado
sedimentario (S)) y S, (Lam. 3.1b y 3.1d), y de la interseccion del contacto entre ortogneises y
metasedimentos con S, en una de las presuntas zonas de charnela (Fig. 5.4). La orientacién media
deducida empleada para la proyeccion es 35°17°. Esta direccion, NNE-SSO, es oblicua a la del
sinforme, que es aproximadamente N-S (Fig. 5.2, proyeccion F1).

Una vez calculada la orientacion media de los ejes, se pueden realizar las secciones ortogonales
proyectando los puntos paralelamente a ella. La Fig. 5.5 muestra los pasos seguidos en la proyeccion
(puntos A a E) y como se gestionan las diferencias de cota usando una escala de compensacioén
topografica.

Ademas de los contactos, se han proyectado las foliaciones y fracturas. Estas lltimas carecen
de significado geométrico en la seccidon ortogonal, pues son independientes del plegamiento, pero
muestran cOmo su presencia oculta parcialmente la geometria de los cuerpos plegados. La inclinacion
de la foliacion en la seccion ortogonal es el pifch de la interseccion entre el plano de la seccion y la
propia foliacion S,, medido sobre el primero. Se trata, pues, de un buzamiento aparente. Ademas,
se han dibujado las superficies axiales pasando por las zonas de charnela, que aparecen muy bien
definidas en las secciones, y estadisticamente paralelas a las foliaciones.

Los resultados de aplicar esta técnica aparecen como imagenes especulares de la realidad,
debido al sentido de abatimiento de los planos auxiliares utilizados. Por ello se ha incluido una
seccion girada 180° sobre un eje horizontal respecto del plano de trabajo, en la cual las partes superior
e inferior aparecen en su posicion real.

Finalmente, se ha anadido un perfil topografico en la seccion ortogonal, teniendo en cuenta
que no es un plano vertical, sino inclinado un dngulo 90°-a, siendo a el angulo de inmersion del eje
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Fig. 5.2- Mapa geologico del sector meridional de la UMT con un modelo simple de la estructuracion E; en cubeta con
un domo central (esquina superior derecha). El mapa muestra la foliacion S, y las trazas axiales de los pliegues definidos
por ella. Se incluyen proyecciones estereograficas de las foliaciones S, y sus polos por sectores (a la derecha), y de la
lineacion de estiramiento por sectores (arriba a la izquierda). Las proyecciones incluyen el nimero (n) de datos, el mejor
ajuste (circulos mayores rojos) y la orientacion de los ejes de pliegues obtenida de su polo (puntos rojos). Los niumeros en
las flechas indican los sectores de las proyecciones de S, (rojas: F1 a F17) y Ly (verdes: L1 a L6). Coordenadas UTM.
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Fig. 5.3- Esquema de construccion de secciones down-plunge. La seccion ortogonal del anticlinal con angulo de inmersion
“a” se obtiene al proyectar diferentes puntos de los contactos geologicos (por ejemplo A) sobre el plano de proyeccion,
que es perpendicular a su eje. El resultado es una serie de puntos (por ejemplo E), y la imagen de cada contacto se obtiene
uniendo los correspondientes en la seccion ortogonal. Los puntos A a E representan diversos pasos en la construccion

geométrica, como se muestra en la Fig. 5.5.

de los pliegues. Para ello se ha calculado previamente el trazado cartografico de la seccion ortogonal
tomando como base la charnela sinclinal C, mas occidental de la Serra do Galifieiro. El perfil
topografico ortogonal se obtiene a partir de la interseccion del trazado cartografico con las curvas de

nivel.

La seccion ortogonal (Fig. 5.5) muestra pliegues muy bien definidos por el cuerpo de
ortogneises peralcalinos y por el contacto inferior de los ortogneises alcalinos. Se trata de un tren de
pliegues recumbentes, asimétricos, de vergencia local al E, cuyo angulo entre flancos oscila entre
18°y 76° indicando un apretamiento no homogéneo. De igual manera son variables la amplitud y

A
A

°
35.5917.2°| @
[ J

A

DATOS (ntota= 8)
¥ Pliegues menores C2 (n=2)

A Interseccién So/S2 en ortogneises (n=4)
e Interseccidon So/S2 en metasedimentos (n=2)

RESULTADO
@ Eje de pliegues C2 (Serra do Galifieiro)

(utilizado en la seccion down-plunge)

Fig. 5.4- Célculo de la orientaciéon media del eje de
plegamiento C, en la Serra do Galifieiro a partir de
elementos lineares significativos. Este eje ha sido usado
para construir la seccion down-plunge de la Fig. 5.5.

la longitud de onda. Tanto el angulo entre flancos
como la longitud de onda disminuyen hacia la
base. Los planos axiales se encuentran ligeramente
modificados por el sinforme posterior. Los pliegues
tumbados desarrollaron un engrosamiento
mas o menos importante de su charnela y un
adelgazamiento de sus flancos. El trazado de
isogonas de buzamiento y su proyeccion en los
graficos de espesor ortogonal relativo (t° -o; Fig.
5.6a) realizados con el programa de Vacas (2001),
muestra que se trata de pliegues de las clases 1C,
2y 3 de Ramsay (1967). La mayoria de ellos es
de tipo similar (clase 2), lo que probablemente
refleja un fuerte aplastamiento superpuesto.

Ademas de mostrar un claro paralelismo
con las superficies axiales, puede verse como
S, se refracta a veces al atravesar los contactos
litologicos, y cémo forma abanicos en zonas
de charnela de los ortogneises peralcalinos y
embudos no tan evidentes en los metasedimentos.
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Fig. 5.5- Seccion down-plunge de los ortogneises peralcalinos y alcalinos construida para obtener la geometria de los
pliegues recumbentes C, en la Serra do Galifieiro. La seccion incluye la proyeccion de los contactos en el flanco O
del sinforme. El contacto inferior de los ortogneises peralcalinos (linea gruesa discontinua) se ha obtenido a partir de
la seccion ortogonal del sinforme (Fig. 5.7), puesto que guarda mayor relacion con €él. Se incluyen la proyeccion de la
foliacion S, y de las fallas tardias. Las letras B a E marcan los pasos sucesivos en la proyeccion del punto A. Debido al
sentido de abatimiento empleado, la seccion aparece invertida segun un eje horizontal, y debe ser rotada 180° para verla
en su posicion normal. Arriba a la derecha se muestra el abatimiento de los planos auxiliares usados en el proceso de
proyeccion.
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Fig. 5.6- (a) Isogonas de buzamiento para cada flanco de los pliegues C, y su proyeccion en los graficos de espesor
ortogonal relativo (t’a-a) realizados con el programa de Vacas (2001). Las flechas relacionan cada flanco con su grafico
correspondiente. (b) Proyecciones estereograficas de S, en dos zonas de charnela. La orientacion del eje de plegamiento
C, se obtiene del vector medio de las intersecciones mutuas entre las foliaciones refractadas, para las cuales se ha
asumido su disposicion en zona.

Estas relaciones han sido observadas también sobre afloramientos (Lam. 3.7c¢) e indican una mayor
competencia de los ortogneises (Ramsay y Huber, 1987).

Se puede obtener una estimacion del eje de plegamiento C, a partir de las foliaciones
refractadas, que han de disponerse en zona alrededor del eje. Para ello se han elaborado diagramas-f3
en las dos charnelas de pliegues que muestran mejor una refraccion del clivaje (Fig. 5.6b). Se han
empleado medidas de foliacion que difieren relativamente en direccidn unas de otras, para evitar
intersecciones sin significado geoldgico. También se ha procurado escoger las foliaciones mas
proximas a las charnelas y no distantes entre si para evitar posibles modificaciones introducidas por
el replegamiento posterior. Los resultados obtenidos para ambas charnelas (23°/20° y 37°/17°) no
difieren mucho de la orientacidn calculada por otros métodos (35°/17°; Fig. 5.4).

La Fig. 5.7a muestra la construccién de una seccion ortogonal al sinforme calculada para
los contactos de los ortogneises peralcalinos y alcalinos. El resultado es un pliegue abierto de poca
amplitud con un par de pliegues de segundo orden en su flanco oriental. El d&ngulo entre flancos es
de 150° y se puede asumir como plano axial el plano bisector vertical. Las irregularidades del cuerpo
plegado parecen previas, y no hay engrosamiento de las charnelas ni adelgazamiento de los flancos.
Tampoco se ha identificado una foliacion asociada.

La oblicuidad de los ejes de plegamiento de las dos fases de deformacidon no permite integrar
de forma rigurosa ambas secciones en una sola. Cualquier integracién implica una distorsion
geométrica, en alguna o en ambas secciones. La distorsion afecta a escala vertical, pues los ejes no
tienen la misma inmersion, y a escala horizontal, pues los ejes no tienen la misma direccion. Pese a
ello, la integracion (Fig. 5.7b) demuestra de forma consistente la existencia de pliegues tumbados
con vergencia al E para los cuales S, es una foliacién de plano axial. Afectan a un par de cuerpos
lenticulares en su parte mas gruesa, pero también los doblan en sus zonas mas delgadas, lo que
indica que el engrosamiento no es, en lo esencial, atribuible a la formacién de los pliegues tumbados,
sino que éstos se desarrollaron sobre un cuerpo de espesor irregular. La forma lenticular de las dos
unidades gnéisicas debe ser en parte primaria, reflejo de la forma de los cuerpos intrusivos, y en parte
puede reflejar el aplastamiento, estiramiento y, quizas, boudinage durante la deformacion C,.
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Fig. 5.7- (a) Seccion down-plunge de los ortogneises peralcalinos y alcalinos construida para obtener la geometria de los
pliegues abiertos en la Serra do Galifieiro. La seccion es perpendicular al eje calculado en la proyeccion F1 de la Fig. 5.2
(353°/13°), v se ha construido para la parte S y E de los gneises peralcalinos, y para el contacto inferior y rama NE de
los alcalinos y parte de su contacto N. (b) Integracion de las secciones ortogonales de las Figs. 5.5 y 5.7a tomando como

referencia los gneises peralcalinos y usando la Fig. 5.7a para la parte basal y la mitad oriental (pliegues C3) y la Fig. 5.5
para la parte occidental superior (pliegues C,).

Las trazas axiales E pueden dibujarse para los dos tipos de superficies de referencia
disponibles, los contactos litologicos y la foliacion S,. En el primer caso, su trazado es discontinuo,

puesto que afecta a superficies previamente oblicuas entre si, los flancos de los pliegues recumbentes,
y los cambios de espesor y acufiamientos de los gneises. En casos como estos, las superficies axiales
de los pliegues superpuestos adquieren una distribucidn en escaldn, saltando cuando atraviesan cada
superficie axial de alguno de los pliegues mas antiguos (Ramsay, 1967). Para C,, el plano axial de los
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pliegues puede trazarse de forma mas continua, aunque también exhibe algtn salto por la oblicuidad
previa de los contactos. Las Figs. 5.5 y 5.7a muestran los planos axiales C, y de pliegues verticales
respectivamente en las secciones ortogonales, y la Fig. 5.8, las trazas axiales de esos mismos pliegues
para las dos superficies de referencia consideradas.

La Fig. 5.8 muestra un patron de interferencia en gancho. Sin embargo, si se aplica la
clasificacion de Ramsay (1967), la interferencia es del tipo en champifion. En efecto, el angulo a
entre los ejes de los dos sistemas de pliegues es 42°, superior a los 20° que el autor propone como
limite entre las interferencias de los tipos 2 (champifién) y 3 (ganchos). Este resultado no es extrafio,
puesto que el patron cartografico en champiiion requiere que la superficie de observacion corte a
la estructura con una determinada orientacion, y en este caso, la superficie topografica no cumple
este requisito. Ademas, el angulo entre ejes estad suficientemente lejos de 90° como para no esperar
patrones de interferencia ideales. Con todo, dada la oblicuidad entre los ejes, los pliegues C, con
inmersion al NE de la Serra do Galifieiro deberian, si fueran cilindricos, volver a aflorar mas al N,
una vez atravesado el sinforme. Tal vez lo hagan, pero no se pueden identificar debido a que tanto
los ortogneises peralcalinos como los alcalinos se acufian y desaparecen en esa direccion, lo que
confirma la geometria lenticular de estos cuerpos antes del desarrollo de los pliegues recumbentes.

LEYENDA

N
= 0. peralcalinos /\
(o] E
0O.alcalinos kJ
s

Falla

Traza axial de anticlinal C2

Traza axial de sinclinal C2

Traza axial de antiforme (foliacién)
Traza axial de sinforme (foliacion)
Traza axial de antiforme (litologia)

Traza axial de sinforme (litologia)

Fig. 5.8- Trazas axiales para cada sistema de pliegues identificados en la Serra do Galifieiro. Las superficies de referencia
son los contactos litoldgicos, pero para los pliegues subverticales también se han trazado tomando como referencia la
foliacion S,.
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5.2.2- Analisis de los patrones cartograficos

Una vez identificados y caracterizados los pliegues que afectan a los ortogneises alcalinos y
peralcalinos, analizaremos el patron cartografico de los ortogneises graniticos ubicados mas al N en
funcion de la relacion que S, mantiene con sus contactos. También en este caso, los contactos son
curvos, y en ellos se pueden observar dos tipos de relaciones con la foliacion. Cuando S, es fuertemente
oblicua o perpendicular, interpretamos la curvatura de los contactos como zonas de charnela de
pliegues tumbados (C,), mientras que inflexiones paralelas a la direccion de S, corresponderan a
cierres periclinales de pliegues de plano axial subvertical.

El andlisis muestra la existencia de un nuevo pliegue recumbente C,, cuya zona de charnela
aflora repetidamente de N a S gracias a la estructura de domo y cubeta de los pliegues subverticales
(Fig. 5.2 y sectores 1-4, Fig. 5.9a). La alineacion de los afloramientos de su zona de charnela
proporciona un indicador cartografico de la orientacion de los ejes de pliegues C,, que varia de
NE-SO en el S a NNE-SSO en el N (Fig. 5.9¢), en sintonia con la direccion NE-SO obtenida para
los pliegues de la Serra do Galifieiro (Fig. 5.4). En ausencia de criterios de polaridad, este pliegue
tumbado (Fig. 5.9b) podria ser un anticlinal o un sinclinal. Asumiendo una vergencia regional hacia
el E, como para el resto de grandes pliegues tumbados del NO del Macizo Ibérico (Martinez Cataldn
et al., 1996, 2007), sera interpretado como un pliegue del segundo tipo, al que denominaremos
sinclinal de Mos. Esta interpretacion se hace extensible al tren de pliegues recumbentes de la Serra
do Galifeiro, cuya asimetria los delata como pliegues del flanco normal de este sinclinal.

La parte central del contacto O de los ortogneises graniticos dibuja un zig-zag (sectores 5-7,
Fig. 5.9a), que corresponde a un tren de pliegues recumbentes equiparable al de la Serra do Galineiro.
Mas alin, mientras que la zona de charnela anticlinal en el sector 5 reaparece en el 6, varias zonas
de charnela entre los sectores 6 y 7 no parecen tener un equivalente mas hacia el S (sector 8). Esto
sugiere un adelgazamiento del macizo hacia el S. La repeticion de una charnela en el sector 5 y en el
6, por el plegamiento subvertical indica una direccion N-S de los ejes de pliegues C, en este sector
(Fig. 5.9¢), que se explica por la oblicuidad del contacto del ortogneis previa al plegamiento, y ligada
a una morfologia lenticular con adelgazamiento hacia el S del macizo. La banda fina de gneises
graniticos del sector 8 (Fig. 5.9a) puede ser interpretada como una protuberancia ignea modificada.

Se han realizado once cortes geoldgicos seriados perpendiculares a la direccion NE-SO del
eje de pliegues C, a través de los cuerpos de ortogneises (Fig. 5.9b). Muestran un sinclinal tumbado
apretado (sinclinal de Mos) que afecta a un ortogneis granitico, en cuyo flanco inferior se desarrolla
un tren de pliegues en los macizos alcalinos-peralcalinos adyacentes. Los flancos inferior y superior
se acaban hacia el SO y SE respectivamente (sectores 8 y 9, Fig. 5.9a), sugiriendo su terminacion
hacia el S. Hacia el N, la zona de charnela sinclinal alberga una lamina de ortogneises peralcalinos
que parece plegada de forma opuesta, es decir, definiendo un anticlinal (al E del sector 4, Fig. 5.9a).
En el corte K (Fig. 5.9b) se aprecia la geometria de ambos ortogneises, graniticos y peralcalinos,
dibujando la imagen paraddjica de un pliegue que es a la vez un sinclinal o un anticlinal, dependiendo
del pluton considerado.

Todos los pliegues C, estan preservados en una estructura sinformal posterior que incluye
pequefios domos en posiciones centrales (sector 13, Fig. 5.9a) o en posiciones marginales (sector 10,
Fig. 5.9a). A su vez, la estructura sinformal dibuja cierres periclinales de los contactos litoldgicos,
como al N de la Ria de Vigo, donde el flanco inferior del sinclinal de ortogneises graniticos dibuja
un par de pliegues subverticales (sector 1, corte D-D’, Fig. 5.10) y cuyo contacto inferior delinea el
cierre periclinal del sinforme principal en el que se preserva la UMT (sector 2, Fig. 5.10).

120



Andlisis macroestructural I: pliegues recumbentes y cabalgamientos corticales
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Fig. 5.9- (a) Mapa estructural con las trazas axiales de los pliegues C, y subverticales en lazona S de la UMT. Los numeros
indican la posicion de los sectores referidos en el texto. Coordenadas UTM. (b) Cortes geoldgicos perpendiculares a la
direccion media de los pliegues C, para el macizo de ortogneises graniticos y para los gneises alcalinos y peralcalinos. Se
han restituido los desplazamientos de las fallas. Los trazos continuos indican que los contactos estan acotados a partir del
mapa. (c) Esquema de correlacion de las zonas de charnela C,, que apoya una direccion NE-SO a N-S para sus ejes. (d) y
(e) Dos perspectivas 3D del macizo granitico. Los cortes geoldgicos D-J estan representados como lineas en la superficie
envolvente. Las superficies planas que lo limitan lateralmente son los cortes C y K.
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Fig. 5.10- Mapa estructural y cortes geologicos completos en la zona S de la UMT. Los numeros y letras en el mapa
indican la posicion de los sectores referidos en el texto. Se incluyen direccidon y buzamiento de varios tipos de foliacion.
Coordenadas UTM.
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Existen, ademas del principal, otros cuerpos de ortogneises graniticos (sectores 10-12, Fig.
5.9ay sectores 3 y 4, Fig. 5.10), que pueden interpretarse como un macizo tabular plegado, dado el
desarrollo de foliaciones S, |, y la asimetria de los pliegues menores. Este cuerpo ocupa una posicion
por debajo del ortogneis granitico mayor, y el afloramiento del sector 11 de la Fig. 5.9a sugiere que
estd afectado por los pliegues recumbentes C,, ademas de por pliegues subverticales (cortes en la
Fig. 5.10).

Los contactos de los granitoides variscos también exhiben patrones sinuosos coincidiendo
con las zonas de repeticion. Mdas aun, la distribucion de los macizos graniticos entre las rias de Vigo
y Pontevedra (macizos a y c, Fig. 5.10), pone de manifiesto su distribucion simétrica, que parece
reflejar la estructura de plegamiento sinformal.

El macizo granitico b (Fig. 5.10) ocupa un nivel estructural superior en el sinforme, y su
patrén cartografico sugiere una estructura sinformal con inmersion hacia el S, donde las apoéfisis de
sus extremos SE y SO (sectores 5y 6, Fig. 5.10) representarian los flancos, y la terminacién por el N
(sector 7, Fig. 5.10) el cierre periclinal de su charnela.

5.2.3- Renderizado y restitucion 3D de los ortogneises

Las Figs. 5.9d y 5.9e muestran dos perspectivas 3D del ortogneis granitico construidas con
los cortes geoldgicos de la Fig. 5.9b. Se han elaborado creando una superficie continua que envuelve
los contactos del macizo en cada seccion usando soporte 16gico de disefio asistido por computador
(CAD). El modelo muestra fielmente el pliegue tumbado mayor y los pliegues menores, y como
éstos se han desarrollado sobre un macizo alargado en direccion NNE-SSO. Ademas puede verse la
estructura sinformal en cubeta y el pequefio domo central.

El mismo procedimiento se ha seguido con el ortogneis peralcalino, pero no con el cuerpo de
ortogneises alcalinos, ya que su integracion en el modelo tridimensional completo ocultaria el tren
de pliegues tumbados reconocido en los gneises peralcalinos. La combinacion de los modelos 3D de
ambos macizos se muestra en la Fig. 5.11e-g. Sus relaciones de corte no permiten establecer el orden
relativo de intrusion, aunque se sabe que el pluton peralcalino es mas moderno por la ausencia de
diques maficos en él, mientras que son comunes en los ortogneises graniticos y metasedimentos.

En la Fig. 5.11a se propone una correlacion entre todas las masas cartograficamente
desconectadas de ortogneises peralcalinos como pertenecientes a un mismo cuerpo. La banda con
forma de pliegue (1), los pequenos cuerpos aislados que afloran mas al O (2), la banda alargada que
termina en una inflexion hacia el N (3) y su continuacién hacia el tren de pliegues recumbentes de la
Serra do Galifieiro (4) se han integrado tentativamente para formar parte de un mismo cuerpo laminar
con una morfologia peculiar, que en principio sugiere un pliegue en vaina con direccion apical NE-SO.
Sin embargo, las caracteristicas morfoldgicas de los plutones peralcalinos expuestas en el Apto. 3.3.3
ofrecen una alternativa, su interpretacion como un dique anular aplastado, estirado y plegado. Los
pliegues en vaina pueden desarrollarse por cizallamiento simple inhomogéneo o por la amplificacion
de zonas de charnela curvas en zonas de cizalla ductil (Cobbold y Quinquis, 1980; Ramsay y Huber,
1987). En el primer caso, la direccion apical del hipotético pliegue en vaina deberia coincidir con la
lineacion de estiramiento L, sincronica con el plegamiento recumbente y cuya direccion media es
NNO-SSE (Fig. 5.2). Esta direccion no se ajusta a la NE-SO deducible de la Fig. 5.11a. Atendiendo
al segundo mecanismo, deberia esperarse continuidad del ortogneis peralcalino en la zona apical del
pliegue en vaina, ya que la adquisicion de una morfologia en capuchon cerrado en la zona apical es
inherente al propio desarrollo de este tipo de pliegues. En nuestro caso, la falta de continuidad en el
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Fig. 5.11- (a) Interpretacion de los gneises peralcalinos como pertenecientes a un mismo cuerpo igneo. El pequeiio
afloramiento de gneises peralcalinos al NO de la Serra do Galifieiro (5) podria considerarse como un indicador de la
extension E-O minima de este cuerpo, tal y como sugiere su correlacion estructural a través de un antiforme (Fig. 5.9a).
Coordenadas UTM. (b), (c) y (d) Renderizados 3D de tres perspectivas del cuerpo de gneises peralcalinos interpretados
como un Unico cuerpo. Su morfologia puede representar un dique anular incompleto fuertemente deformado. Las lineas
delgadas sobre la superficie de los modelos y las superficies limite laterales corresponden a los cortes A-K de la Fig.
5.9b. (e), (f) y (g) Fusién de los modelos 3D construidos para los ortogneises graniticos y peralcalinos. Los ortogneises
graniticos se muestran huecos en (e) para permitir visualizar la interferencia de ambos plutones.
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sector O de la supuesta zona apical (sector 4, Fig. 5.9a) no sustenta la hipotesis, pero es, en cambio,
compatible con un origen igneo. A estas consideraciones hay que afiadir que no se han encontrado
pliegues menores en vaina en ninguna de las litologias de la zona.

La posibilidad de un pliegue en vaina no puede descartarse, pero una curvatura primaria del
cuerpo peralcalino explica mejor la forma actual del pluton, incluso para su interpretacion como
un pliegue en vaina. Pero es su composicion peralcalina y la frecuente asociacion de este tipo de
granitos con estructuras conicas lo que favorece la hipdtesis de que la morfologia actual del cuerpo
peralcalino deriva de un dique anular incompleto fuertemente deformado.

La Fig. 5.12 demuestra que esta opcion es geométricamente factible. Muestra como un cuerpo
laminar con forma troncoconica que intersecta a un pluton masivo (Fig. 5.12a) es deformado en un
régimen de cizallamiento general (Fig. 5.12b), y una vez que ambos cuerpos han sido fuertemente
aplastados y estirados, son afectados por pliegues recumbentes (Fig. 5.12¢). En realidad, la Fig. 5.12
se ha construido en sentido contrario, es decir del estadio ¢ al a, a partir de los cortes de la Fig. 5.9b.
En primer lugar, se han eliminado de forma aproximada los efectos del plegamiento recumbente y del
suave replegamiento posterior. Después, cada seccion del ortogneis granitico se restituyd como una
elipse de igual area y forma aproximada a la del sinclinal desplegado. Estas elipses fueron después
retrodeformadas homogéneamente para deshacer los efectos de la deformacion finita asociada a cada
fase.

En el caso del cuerpo peralcalino, todas las elipses tienen la misma relacion de aspecto,
ejes paralelos y un tamafio proporcional a la distancia al corte K de la Fig. 5.9b, que es la mas
pequena. El objetivo es conseguir un cono truncado perfecto para este cuerpo después de deshacer la
deformacion. Para el ortogneis granitico, las elipses iniciales tienen diferente tamafo y orientacion,
y han sido dibujadas con una inclinacion relativa y posicion respecto de los gneises peralcalinos que
aparecen en el flanco inferior del sinclinal recumbente en los cortes de la Fig. 5.9b. En el proceso de
retrodeformacion, la forma eliptica regular del cuerpo calcoalcalino ha sido modificada de tal forma
que se obtenga un plutén indeformado libre de pequefias irregularidades.

La retrodeformacion se llevo a cabo aplicando valores arbitrarios de cizallamiento puro y
simple a ambos cuerpos, con el objetivo de conseguir para el cuerpo de ortogneises peralcalinos un
cono truncado perfecto, con eje vertical y un angulo apical de 45° (Fig. 5.12a), siguiendo el criterio
de rotura de Navier-Coulomb.

Los parametros de deformacion homogénea empleados en la retrodeformacién equivalen
a superponer al estado indeformado (Fig. 5.12a) un cizallamiento general con dos componentes:
(i) un cizallamiento simple con un valor de la cizalla y=3 y un flujo horizontal hacia N15°E; (ii)
un cizallamiento puro de tipo plane strain sin cambio de volumen con estiramiento horizontal en
direccion N105°E del 200% (Sx=2) y acortamiento vertical del 50% (Sz=0,5) (Fig. 5.12b).

Existen incertidumbres sobre la precision de los cortes y los valores de strain aplicados,
ya que no existen indicadores, asi que la forma de cono debe entenderse como un referente ideal
para demostrar la validez geométrica de esta interpretacion. Esta morfologia explica la estructura
semianular, similar a un pliegue, contenida en la charnela del sinclinal definido por los ortogneises
graniticos (sector 4, Fig. 5.9a) como una de las terminaciones del cono extremadamente estirado
(detalle en la Fig. 5.12c¢).

Una vez probada la validez geométrica de la interpretacion del cuerpo peralcalino como
una estructura conica en origen, se puede ir mas alld en el analisis del ortogneis granitico. Su forma
ovoide, con una zona de enraizamiento, que probablemente representa su conducto de alimentacion
(detalle en la Fig. 5.12a), no es inventada. Se ha obtenido al retrodeformar el macizo usando los
mismos parametros de strain que transforman el cono truncado aplastado de ortogneis peralcalino de
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la Fig. 5.12b en el cono vertical de la Fig. 5.12a.

Ortogneises
peralcalinos

(b)

Después del
cizallamiento simple y puro
sobreimpuesto

Ortogneises graniticos

-

‘ =~ Ortogneises

peraicalinos

(c)

Después del
plegamiento recumbente

Fig. 5.12- (a) Geometria inicial y relaciones mutuas propuestas entre el ortogneis granitico y los gneises peralcalinos
en el sector meridional de la UMT. Los gneises peralcalinos se han idealizado como un dique anular incompleto de
morfologia troncoconica que intersecta al granito representado como un plutéon ovoidal masivo enraizado (detalle). La
evolucion subsiguiente incluye una deformacion homogénea en un régimen de cizallamiento general (b) seguido del
plegamiento recumbente (c). El detalle en (c) muestra el nticleo del sinclinal formado en el ortogneis granitico, que
alberga aparentemente un anticlinal en los gneises peralcalinos, pero que de hecho representa el limite oriental del cono
aplastado. Los interrogantes indican que el limite de los gneises peralcalinos estd poco acotado en su margen occidental,
debido a la erosion.
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La modelizacion 3D permite ademas acotar la direccion del eje mayor del elipsoide de la
deformacion finito previo al desarrollo de los pliegues tumbados. Los marcadores son el eje apical
de la estructura conica y el eje de la lente que constituye el ortogneis granitico. Los modelos sugieren
una rotacion y estiramiento compatibles con un cizallamiento de techo hacia el NNE. Esta cinematica
puede ser considerada una aproximacion regional al flujo tectonico asociado a la fase C, en este
sector.

5.3- Analisis estructural del sector central

El sinforme en el que se preserva la UMT (corte B-B’, Fig. 5.13b) aparece delineado por las
dos ramas del cuerpo de ortogneises graniticos al N de la localidad de Noia (sectores 1-2, Fig. 5.13a).
Hacia el S, ambas ramas se unen, definiendo la zona de charnela (sector 3, Fig. 5.13a), que se repite
dos veces por pequeias oscilaciones en la inmersion de su eje (sectores 4-5, Fig. 5.13a). Tanto en la
zona de charnela (sector 4, Fig. 5.13a) como en los flancos (sectores 5-6, Fig. 5.13a) existen pliegues
menores asociados.

El espesor del macizo aumenta sensiblemente hacia el S, hasta alcanzar al granito del Confurco,
al S del cual tan sélo existen dos bandas de pocas decenas de metros de espesor, que se acaban antes
de alcanzar la costa (sector 7, Fig. 5.13a). La zona de charnela sinformal pasa entre ambas bandas,
como se deduce de la asimetria de los pliegues subverticales en las secciones costeras de la Ria de
Arousa (corte A-A’, Fig. 5.13b). Las bandas deben representar la terminacion del ortogneis de Noia
hacia el S, con su extremo meridional fuertemente acufiado por el aplastamiento y estiramiento N-S,
y quizas incluso por el boudinage (Fig. 5.1), que podria haber desmembrado en varios macizos un
unico cuerpo original, siendo uno de esos macizos el que aflora al N de la Ria de Arousa.

La rama O del cuerpo de ortogneises graniticos se termina hacia el N (sector 8, Fig. 5.13a),
en un cierre antiformal cortado por la granodiorita de Baio-Vigo. Pero el antiforme vuelve a aparecer
hacia el N en el pequefio domo asociado a ortogneises graniticos similares (sector 9, Fig. 5.13a), que
prolongan la rama del ortogneis granitico del flanco O del sinforme a lo largo de todo el sector central
de la UMT (sectores 1y 10, Fig. 5.13a), al menos hasta que es cortada por la estribacion S de la falla
de Rias (sector 11, Fig. 5.13a).

De igual modo, su rama E mantiene continuidad cartografica a lo largo de todo el flanco
oriental hasta el borde S del embalse de Fervenza (sector 12, Fig. 5.13a), donde es cortada por una
falla normal de alto angulo, la falla de Fervenza, que hunde su bloque del N y la pone en contacto con
granitoides y ortogneises miloniticos de un nivel estructural mas alto en la UMT.

En los sectores 13 y 14 (Fig. 5.13a), los ortogneises dibujan un patrén de interferencia en
gancho. La traza axial del sinforme principal, marcado por la foliacion S, y la asimetria de pliegues
menores, coincide con la inflexioén de los ortogneises graniticos en el sector 14, donde se desarrolla
una fuerte lineacion de crenulacion (L,). Esta charnela también es definida por una pequefia lente
de ortogneises (sector 15) y por el contacto superior del paquete de metagrauvacas que aflora entre
todos los ortogneises al S del embalse de Fervenza (sector 16). El cuerpo de metagrauvacas en su
conjunto también exhibe un patrén de interferencia en gancho, cuya terminacion hacia el S (sector
17) equivale al cierre periclinal sinformal de su contacto inferior, el sector 16 al del superior y el
sector 18 a la zona de charnela de un pliegue anterior.

Los ortogneises alcalinos se encuentran rodeados casi en su totalidad por una banda de
ortogneises peralcalinos de espesor variable, y que delinean un par de pliegues subverticales menores
de caracter abierto (sector 19, Fig. 5.13a). La repeticion de los gneises peralcalinos a ambos lados
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del macizo alcalino no puede atribuirse a la estructura sinformal, porque no existen cambios en el
buzamiento de S, ni en la asimetria de pliegues subverticales. Puede explicarse, en cambio, mediante
un pliegue tumbado que admita S, como foliacion de plano axial. La asimetria de pliegues tumbados
menores y la relacion angular entre S, y el bandeado composicional y los contactos litologicos
sustentan la interpretacion del contacto O del cuerpo alcalino como un flanco inverso (sector 20)
y el contacto E como uno normal (sector 21). En conjunto, todas las unidades definen un pliegue
anticlinal tumbado, en adelante anticlinal de Fervenza, que interfiere con la estructura sinformal de
la UMT (corte C-C’, Fig. 5.13b).

La Fig. 5.13c muestra el trazado de las superficies axiales de cada fase de plegamiento. Los
gneises de la serie alcalina no exhiben un patrdn de interferencia en gancho, debido a que su charnela
C, se cierra aqui justo en la superficie axial del sinforme.

El contacto litoldgico de los ortogneises graniticos con los gneises de la serie alcalina (sector
22, Fig. 5.13a) es marcadamente oblicuo. La preservacion de esta fuerte relacion angular después
de sucesivas fases de deformacion ductil indica que en origen dicho contacto pudo ser incluso
perpendicular. Esta interpretacion esta en sintonia con la relacion angular que los granitoides alcalinos
parecen guardar con los graniticos a lo largo de la zona de estudio, y apoyan su geometria de diques,
a parte de explicar la ausencia de patrones de interferencia ideales.

El intradds del anticlinal tumbado definido por los ortogneises graniticos se preserva en la
inflexion del sector 13 (Fig. 5.13a), y su prolongacion a través del cuerpo tabular que delinea el
sinforme en el entorno de Noia representa su flanco inverso, mientras que su flanco normal choca
contra la falla de Fervenza (sector 23) tras dibujar el sinforme (sector 14).

En resumen, la zona central de la UMT presenta un patrén de evolucién macroestructural
equivalente al identificado en la zona S. Incluye el desarrollo de una estructura anticlinal de
plegamiento recumbente (C,) afectada posteriormente por un suave plegamiento de plano axial
subvertical, probablemente nucleado durante la fase E , y posteriormente intensificado por C,. Las
directrices regionales de las fases de deformacion anteriores a C, no han podido ser precisadas al
mismo nivel, puesto que esta fase exhibe aqui mayor intensidad. Esto se traduce en el fortisimo
aplastamiento que el sinforme experimento en este sector, el cual decrece otra vez progresivamente
hacia el N. El aplastamiento implica una reorientacion significativa de los elementos planares
(contactos, foliaciones, planos axiales, etc) y lineares (lineaciones, ejes de plegamiento, etc) previos
hacia la direccion del plano axial de plegamiento C.. A su vez, conlleva el desarrollo de una foliacion
de plano axial (S, ), una lineacion de interseccion con ella, una lineacion de crenulacion y una
lineacion de estiramiento. Tal y como se ha representado en el mapa (Fig. 5.13a), las microestructuras
relacionadas con C, dominan en el sector central.

5.4- Analisis estructural del sector septentrional

La cartografia de los macizos gnéisicos, combinada con la informacion microestructural,
permite identificar el patron de interferencia de las fases de plegamiento alrededor del embalse de
Fervenza (Figs. 5.14y 5.15). Cabe destacar aqui, frente a las otras dos zonas ya descritas, las numerosas
evidencias del metamorfismo de alta presion y la aparicion con notable expresion cartografica de las
tectofacies miloniticas de los diferentes tipos de ortogneises.

La falla de Fervenza supone una discontinuidad en los patrones de los pliegues. Es atravesada
por las metagrauvacas y el macizo de ortogneises graniticos (sector 1, Fig. 5.15a), atestiguando la
prolongacion del flanco inverso del anticlinal de Fervenza hasta el S de la falla de Rias (corte C-C’,
Fig. 5.13b).

129



Capitulo 5

4780

(@)

0o 1 2 Km
— 4775

A\
4770 &
2
500
O
4765
1
i 4
\\ Q
\\ \
EMBALSE DE
FERVENZA
4760 \
(%)
<
o<
w
o
<
3
=
&
/7
87
4
3
Y
&
A
4750 4%,
D
9
2
A
D

UNIDADES BASALES
Lamina Inferior
Ortogneises peralcalinos
Ortogneises alcalinos
Ortogneises graniticos / Miloniticos
Ortog. granodioriticos / Miloniticos
Metagrauv. / Esq. y parag. albiticos
Ortogneises eclogiticos
Eclogitas, retroeclogitas y anfibolitas
Lamina Superior
Micaesquistos

AUTOCTONO RELATIVO
DD. Esq. / Migmat. paraderiv. / Ortog.

> GRANITOIDES VARISCOS
[TH[E sincinematicos / Postcinematicos

—ae— Traza axial anticlinal C2

—— Traza axial sinclinal C2

% Traza axial sinforme

ZAS

k Traza axial antiforme

Orientacion media de

los ejes de pliegues
subverticales por

sectores (num.)

7 :
7 N
07;0/1%0 W)
o
)

vy

/', ( Q\ 104.8°/45.2°4
W N\ s
g.. ) I
\ WFa: n=71 ‘/)% //%7 /i
\VIADAED W f’/

Fig. 5.14- (a) Mapa mostrando
las trazas axiales de los pliegues
en el entorno del embalse de
Fervenza. (b) La estructura de
pliegues subverticales ha sido
deducida a partir del analisis
estructural sectorial de las

foliaciones S, y Sg. (¢) Modelo sencillo de la estructuracion en cubeta y domo que incluye la posicion de las principales
fallas de todo el tercio septentrional de la UMT. Las proyecciones incluyen el numero (n) de planos de foliacion Sp y Sp
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La delgada banda de ortogneises peralcalinos que ocupa el extradés del anticlinal tumbado
respecto a los ortogneises alcalinos al S de la falla de Fervenza (sector 4, Fig. 5.15a), continua por
la que se extiende a lo largo del margen SO del embalse (sector 5), pudiéndose continuar alli la
traza axial del anticlinal a través de los gneises alcalinos, y los ortogneises graniticos que ocupan
su intradds (sector 6). Hacia el N desaparecen los gneises peralcalinos pero la banda de ortogneises
alcalinos continua y ofrece un nivel guia excelente, delineando un patron cartografico de un tren de
pliegues tumbados en continuidad con el anticlinal de Fervenza (Fig. 5.15b). Su interferencia con
el sinforme principal repite simétricamente las zonas de charnela marcadas por ellos (Fig. 5.14a).
El mejor ejemplo es el nucleo de un anticlinal marcado por los gneises alcalinos, una banda N-S
que aflora en los sectores 18 y 19 (Fig. 5.15a), y que aparece repetida en los sectores 21 y 23 en el
otro flanco del sinforme (comparar las Figs. 5.14a y 5.15). El afloramiento de varias charnelas C,
en ambos flancos del sinforme principal permite calcular la direccion de los ejes de los pliegues
recumbentes en este sector (Fig. 5.16).

El patrén de interferencia no es ideal porque la continuidad tridimensional de los ortogneises
alcalinos es limitada, y la estructura sinformal es aqui una cubeta limitada por las fallas de Rias y
Fervenza (Figs. 5.14a y b). Las charnelas anticlinal y sinclinal de los sectores 7 y 8 (Fig. 5.15a)
no estan trazadas por los gneises alcalinos en el flanco E del sinforme, porque el macizo se acuiia
antes (sector 9). Pero la charnela del anticlinal mayor (sectores 5 y 6) si tiene equivalente en la
estructura anticlinal de los gneises alcalinos en el sector 10. Aqui, las unidades usadas para trazar la
misma estructura anticlinal mas al S ocupan posiciones relativas ligeramente diferentes. Destacan
la ausencia de gneises peralcalinos, de metagrauvacas en posiciones axiales y la presencia de los
ortogneises graniticos como una banda muy delgada en el flanco inverso (sector 11, Fig. 5.15a). El
patrén cartografico lenticular sugiere un proceso de boudinage, tal y como indica el caracter alargado
y discontinuo del extradds de la charnela anticlinal de los gneises alcalinos (sector 10). El boudinage
se superpone a la formacién de la charnela anticlinal, y puede deberse al aplastamiento subsecuente
de la fase C,, al colapso extensional, al desarrollo posterior de cizallas transcurrentes, o a todos
ellos.

En el flanco normal de este anticlinal (sector 12, Fig. 5.15a), aparecen una banda de
ortogneises graniticos miloniticos y un nuevo paquete de metagrauvacas. Sus contactos hacia el S
dibujan inflexiones que confirman la existencia de todos los pliegues tumbados C, identificados mas
al S en el flanco E del sinforme.

Como en la Serra do Galifieiro, los ortogneises de la serie alcalina aqui también parecen
haber sufrido un boudinage anterior a su plegamiento, como se infiere del contraste de espesor de
los flancos y las zonas de charnela de los pliegues tumbados (sectores 13 y 14, Fig. 5.15a), aunque
en algunos casos, puede interpretarse el engrosamiento diferencial como resultado del plegamiento,
como en las charnelas de los sectores 7, 8 y 15. Por otro lado, la desconexion entre los macizos
alcalinos que afloran en el entorno del embalse y los de la charnela anticlinal del sector 10, puede
responder al mismo proceso de boudinage, que habria individualizado cuerpos antes del plegamiento
recumbente. La terminacion de los gneises alcalinos en el sector 9 y su reaparicion en el flanco oriental
del sinforme (sector 10), coincide con una banda de gneises graniticos miloniticos a ultramiloniticos
(sector 12), con reminiscencias de gneises alcalinos. La milonitizacion atribuible a esta tectofacies
puede explicar la desconexion cartografica. En el corte C-C’ de la Fig. 5.15b se ha incluido el trazado
hipotético de la banda de gneises alcalinos a través del resto de litologias. El trazado propuesto
implica una oblicuidad previa entre los protolitos de los gneises graniticos y los alcalinos.

Los ortogneises granodioriticos, y los metasedimentos englobados en ellos (sector 16,
Fig. 5.15a), y en los gneises graniticos, también dibujan un mismo patrén sinuoso que evidencia
su plegamiento, al igual que algunos cuerpos de metabasitas (sector 17). El escaso paralelismo de
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22) y sinclinales (sector 23) marcadas por los
ortogneises graniticos miloniticos en el flanco
E del sinforme.

Al N de la falla de Rias, los grandes
macizos gnéisicos evidencian el mismo patron
de interferencia (Fig. 5.17), con la foliacion
regional S, de plano axial de pliegues
tumbados, doblada en un sinforme apretado.
En sus flancos aparecen de nuevo las bandas
de ortogneises alcalinos (sectores 1 y 2, Fig.
5.18a), que marcan la continuacion del flanco
normal del anticlinal sobre el que aparecen los
ortogneises eclogiticos (sectores 18 y 19, Fig.
5.15a). Su acufiamiento hacia el N marca la
terminacion del macizo alcalino.

\
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En esta  zona  destacan el

desmembramiento de la charnela sinformal . y ,

.. ., . Fig. 5.16- Correlacion de zonas de charnela C, a través de
principal por la falla de Rias (sector 5, Fig. los flancos del sinforme principal. Su orientacion coincide
5.17 y 5.18a) y la oblicuidad entre los contactos con las medidas “in situ” de pliegues C,.
de gneises graniticos, granodioriticos y
metasedimentos, que de forma imperfecta definen la estructura de interferencia de pliegues. Los
contactos de los ortogneises graniticos dibujan pliegues recumbentes C, (Fig. 5.18b), que producen un
complejo patrén de interferencia con el sinforme principal (Fig. 5.17a), cuyo eje presenta oscilaciones
N-S en el sentido de inmersion (Fig. 5.17b). Como consecuencia, los contactos litologicos de los
ortogneises graniticos, granodioriticos y sus tectofacies miloniticas, muestran cierres periclinales
sinformales concavos hacia el S si su eje pincha en este sentido (sector 3, Fig. 5.18a), o concavos
hacia el N en caso contrario (sector 4).

Comparando las Figs. 5.17 y 5.18a, puede apreciarse que en el intrados del sinclinal del
sector 6 (Fig. 5.18a) aparecen metasedimentos, pero en su reaparicion mas al NE (sector 7) so6lo
hay ortogneises, sugiriendo un caracter xenolitico para los metasedimentos. Ademas, puede verse
un sinforme que afecta a ortogneises granodioriticos (entre los sectores 3, 5y 8), en el cual aflora
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un anticlinal recumbente dibujando una interferencia en gancho (sectores 3, 8 y 9). Justo al N,
una culminacién de interferencia provoca el afloramiento del mismo anticlinal (sectores 10 y 11),
cuyo nucleo esta ahora ocupado por metasedimentos. Estas interferencias sugieren que los gneises
granodioriticos se acaban una vez salidos al aire, por encima de la culminacion, y son importantes
porque permiten establecer la direccion de los ejes del plegamiento recumbente en este sector de la
UMT (Fig. 5.16).

No se ha encontrado conexion cartografica ni estructural entre los dos macizos granodioriticos
septentrionales, que se consideran como cuerpos igneos independientes. En cambio, si ha podido
establecerse una correlacion entre los macizos de gneises granodioriticos al N y al S de la falla de
Rias, usando los flancos normales donde afloran gneises alcalinos (sectores 1 y 2, Fig. 5.18a), y la
componente vertical de la falla, que hunde su labio N. En el S (sector 20, Fig. 5.15a), los ortogneises
granodioriticos salen al aire en el cierre periclinal del sinforme, y no vuelven a aparecer hacia el N
hasta que la falla de Rias los hunde (sector 16, Fig. 5.18a). Las relaciones entre ortogneises de los
distintos tipos muestran una oblicuidad que se deduce de los cortes geoldgicos. Por ejemplo, los
granodioriticos estan a techo de un macizo granitico al N (sector 12, Fig. 5.18a y 5.18b) y en su
parte central al S (Fig. 5.15b). Los gneises alcalinos ocupan con frecuencia zonas de contacto, lo que
revela una afinidad por zonas de debilidad previas, fracturas o contactos litologicos.

Las observaciones no permiten deducir la cronologia relativa entre granitos y granodioritas,
pero sugieren que la serie alcalina fue la ultima en emplazarse. Las dataciones absolutas mediante U-
Pb en circones de los gneises alcalinos (Rodriguez et al., 2007) y calcoalcalinos (Abati et al., 2010)
confirman al magmatismo alcalino como el mas joven.

Los ortogneises eclogiticos aparecen de nuevo al N de la falla de Riés en el flanco normal de
la serie de pliegues tumbados. Estos gneises representan lentes de limitada continuidad lateral, que
aparecen relacionados con tectofacies miloniticas de ortogneises, y que ocupan la posicion estructural
mas alta de la Lamina Inferior (sectores 18 y 19, Fig. 5.15a y sector 13, Fig. 5.18a). La morfologia
lenticular de ambos cuerpos y su idéntica posicion estructural sugiere que forman parte de un mismo
plutén original, desmembrado por boudinage durante la milonitizacion.

Como hemos visto, pueden establecerse correlaciones entre el N y el S de la falla de Riés.
Pese a ello, establecer su cinematica y salto no resulta facil. Un movimiento de falla que incluya
una componente lateral dextra y una vertical que hunda su labio N justifica bastante bien el patron
cartografico. El movimiento lateral habria desplazado por igual todas las bandas de ortogneises, pero
el hundimiento del labio N habria acentuado el salto cartografico de las inclinadas al O y atenuado
el de las inclinadas al E.

Por ejemplo, el salto visible entre el flanco inverso del sector 1 y el 2 (Fig. 5.15a) es similar
al de los gneises alcalinos entre los sectores 16 y 2 (Fig. 5.18a), pero el de la charnela sinclinal del
sector 15 (Fig. 5.18a) es menor.

En el margen O de la UMT, aparece una potente banda de gneises graniticos, el ortogneis de
Borneiro, cuyo limite oriental estd afectado por pliegues tumbados menores que denotan, junto con
las microestructuras, su condicion de flanco normal en la estructura de pliegues recumbentes (sector
23, Fig. 5.18a). Esta banda incluye a techo un cuerpo de gneises granodioriticos, de los cuales estan
separados por una estrecha zona milonitica. En la costa se observa ademas un afloramiento separado
del principal por metasedimentos (sector 24, Fig. 5.18a), en los que pliegues menores recumbentes
muy aplastados (Lam. 3.3a y b) permiten relacionar al patrén cartografico con el plegamiento
recumbente (corte B-B’, Fig. 5.18b).

Los pliegues tumbados identificados en los macizos granodioritico (sector 24, Fig. 5.18a),
y granitico (sector 23) se pueden correlacionar con los identificados para el macizo gnéisico de las
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zonas centrales de la UMT en el tercio septentrional. Los pliegues de los sectores 10 y 25 pueden
continuarse por los de los gneises granodioriticos (sector 24), y los de la banda occidental (sector 23)
se ajustan a los de la charnela sinclinal del sector 15.
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El ortogneis de Borneiro no encuentra correlato cartografico directo con el resto de bandas
gnéisicas identificadas. Sin duda esta por debajo de los gneises graniticos, granodioriticos, eclogiticos
y alcalinos de Fervenza y forma parte de la estructura en el flanco normal del anticlinal de igual
nombre.

La simetria esperable en los ortogneises y metasedimentos en los flancos del antiforme
de Padrén esta desvirtuada por la falla de Rids, cuyas componentes dextra y vertical dificultan la
correlacion para el ortogneis de Santiago, milonitico, que aflora al O del Complejo de Ordenes (sector
18, Fig. 5.18a). Su correlacion con la UMT puede establecerse con el ortogneis similar que aflora en
el flanco normal del anticlinal de Fervenza (Fig. 5.15b), o alguno de los que aflora por debajo al O
(corte A-A, Fig. 5.18b), y que aparece pinzado por la falla de Rias al E (sector 19, Fig. 5.18a). A falta
de un criterio definitivo, se ha utilizado el autdctono relativo para proponer una correlacion entre los
ortogneises graniticos del sector 19, que ocupan la base de la UMT en el flanco O del antiforme de
Padron y el ortogneis de Santiago (sector 18, Fig. 5.18a) de su flanco E.

En el ntcleo del antiforme de Padron (sector 20, Fig. 5.18a) afloran ortogneises glandulares
y metasedimentos migmatiticos del autoctono relativo, ambos contorneados por granitoides
variscos sincinematicos, sobre los cuales, hacia el E, aparece una banda de paragneises con albita
(sector 21) y el ortogneis de Santiago (zona 18), ya en el Complejo de Ordenes. Esta secuencia se
repite en los ortogneises y paragneises con albita en el flanco O del antiforme (sector 22), donde
ambos litotipos definen una litoestratigrafia fantasma a base de xenolitos dentro de los granitoides
variscos sincinematicos. Por encima, y desplazados por fracturas tardias ONO-ESE, se encuentran
los ortogneises graniticos (sector 17) del flanco inverso de un sinclinal tumbado (corte B-B’, Fig.
5.18b).

5.5- Integracion regional de la estructura de pliegues recumbentes

Este apartado trata de ofrecer una vision integradora de los pliegues tumbados reconocidos.
Para visualizar los resultados, la Fig. 5.19 ofrece una sintesis de las unidades basales de la UMT,
el Complejo de Ordenes y el de Cabo Ortegal, con la nomenclatura empleada y un corte geologico
compuesto, mientras que en la Fig. 5.20 se muestra un mapa geoldgico, y en la Fig. 5.21 un corte
compuesto mas detallados del Complejo de Ordenes, donde también se incluye la nomenclatura
geologica regional. La Fig. 5.22 muestra una reconstruccion idealizada de los pliegues recumbentes
que sirve de base para discutir las correlaciones estructurales regionales que se proponen.

En el NO de Ordenes, la banda de ortogneises graniticos miloniticos (ortogneis de Santiago),
que representa la prolongacion hacia el O del flanco normal del anticlinal tumbado del Carrio
(Martinez Catalan et al., 1996), se ha correlacionado, a través del antiforme de Padrén, con una
banda de ortogneises graniticos por debajo del flanco inverso del anticlinal tumbado de Fervenza.
Esta correlacion supone asumir la existencia de un sinclinal por debajo, no visible en el tercio
septentrional (Fig. 5.22). Pero ese sinclinal existe y aflora en el S de la UMT, el sinclinal de Mos.

El macizo gnéisico de Noia dibuja el flanco inverso comun a ambos pliegues (Fig. 5.13 y
5.14) y el ortogneis de Vigo dibuja la zona de charnela del sinclinal (Fig. 5.9 y 5.10). Ambos macizos
estan individualizados, bien por ser cuerpos graniticos diferentes, bien un mismo cuerpo afectado
por boudinage segiin una direccion norteada antes del plegamiento. El ortogneis granitico de Vigo
también se acufia en los dos flancos del sinclinal de Mos, pero por debajo de él se ha identificado otro
nivel de gneises graniticos en posicion de flanco normal, el ortogneis de Mosende (sectores 10, 11
y 12, Fig. 5.9a). Este nivel, u otro que ocupe una posicion similar en el tren de pliegues tumbados,
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reaparece al E de la UMT en su seccion N (sector 19, Fig. 5.18a), donde puede correlacionarse con
el ortogneis de Santiago a través del antiforme de Padron (corte A-A’, Fig. 5.18b).

Los pliegues tumbados de la UMT forman un tren de pliegues en el flanco normal de una
estructura mayor, el anticlinal tumbado del Carrio, cuya charnela aflora al E en el Complejo de
Ordenes. En ¢él, los ortogneises y anfibolitas se disponen en bandas bastante continuas (Marquinez
Garcia, 1984), que trazan una estructura anticlinal con pliegues menores asociados (Martinez Cataldn
et al., 1996).

Las dos laminas que integran lasunidades basales en la UMT pueden extenderse tentativamente
al Complejo de Ordenes. La composicion toleitica (Marquinez Garcia, 1984) de las Anfibolitas de
Xesta que delinean el anticlinal del Carrio, permite compararlas con las Anfibolitas de Cambre de
la Lamina Superior de la UMT. La correlacion es incierta, porque si bien el quimismo toleitico
contrasta con el de basaltos alcalinos de las metabasitas de la Lamina Inferior en la UMT (Rodriguez
Aller,2005), las Anfibolitas de Xesta intercalan pequenos cuerpos lenticulares de gneises peralcalinos
(Hilgen, 1971; Abril et al., 1972; Divar Rodriguez e Iglesias Ponce de Leon, 1972; Marquinez
Garcia, 1984). En todo caso, por encima de las Anfibolitas de Xesta puede identificarse una unidad
comparable a los tramos superiores de los Esquistos de Cean, denominada Unidad de Cercio (Figs.
5.19,5.21 y 5.22).
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Martinez Catalan et al. (2002).

Existe una diferencia importante entre el anticlinal del Carrio y los pliegues tumbados de
la UMT. La foliacion regional S,, de plano axial de los pliegues tumbados en la UMT, esta plegada
por el anticlinal del Carrio (Martinez Catalan et al., 1996). Esto sugiere un desarrollo posterior del
anticlinal del Carrio respecto al tren de pliegues de la UMT. Aunque la foliacion S, esta doblada por
el anticlinal del Carrio, en su charnela se desarrolld una nueva foliacién de plano axial, no siempre
penetrativa, y que ademas guarda una relacion geométrica y genética con el cabalgamiento de Lalin-
Forcarei (Martinez Catalan et al., 1996). Todo lo anterior sugiere una generacion diacrénica para los
pliegues recumbentes, que se habrian ido generando progresivamente hacia el E. Ademas contempla
para la generacion de las fabricas asociadas un intervalo de tiempo dilatado y un desarrollo igualmente
diacronico.

Tras la reconstruccion de los pliegues recumbentes C, emerge un patron para los ortogneises
en el que pueden separarse dos cuerpos voluminosos, el macizo composicionalmente complejo de
Fervenza y el ortogneis de Borneiro (Fig. 5.22). Ambos incluyen facies graniticas y granodioriticas,
asi como eclogitas, y no existen diferencias en las series sedimentarias encajantes. Su disposicion
en la vertical podria interpretarse por duplicacion tectonica de un determinado nivel cortical, el
adecuado para la intrusion de este tipo de macizos. La Fig. 5.23a esquematiza la distribucion de
los ortogneises antes del plegamiento recumbente y propone dos causas posibles para la hipotética
duplicaciéon: un cabalgamiento de escala cortical y un gigantesco sinclinal. Cualquiera de las dos
opciones encaja en la subduccion continental contemplada para la primera fase de deformacién en
las unidades basales.
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Fig. 5.22- (a) Reconstruccion idealizada de los pliegues recumbentes construida a partir de los cortes geoldgicos. (b)
Referencia a las figuras de los sectores empleados para su elaboracion.

5.6- Exhumacion de las unidades basales: aspectos estructurales

Las tectofacies miloniticas en la UMT se limitan al macizo gnéisico superior o de Fervenza
y al techo del ortogneis de Borneiro, y contintian por el Complejo de Ordenes, a través de la Unidad
de Santiago (Fig. 5.22).

Las tectofacies miloniticas representan dominios de alta deformacion distribuidos
irregularmente por los macizos gnéisicos. Se interpretan como zonas de cizalla discretas que en
conjunto representan un cabalgamiento cortical ductil, en parte contemporaneo con el plegamiento
recumbente y en parte previo. Este cabalgamiento, que hemos llamado de Fervenza, representa la
primera estructura exhumativa identificada y se considera responsable de la duplicacion interna de
la Lamina Inferior.

La banda ultramilonitica de ortogneises graniticos al E de Zas (sector 12, Fig. 5.15a),
el contacto O de los ortogneises graniticos del embalse de Fervenza con los gneises alcalinos y
peralcalinos (sector 5, Fig. 5.15a), el ortogneis de Santiago al O del Complejo de Ordenes (sector 18,
Fig. 5.18a), y el limite entre ortogneises graniticos y granodioriticos del ortogneis de Borneiro en el
NO de la UMT, marcan el trazado del cabalgamiento de Fervenza. Al SE del Complejo de Ordenes,
el trazado contintia por los ortogneises graniticos miloniticos de Carboeiro y Bermés, y deja por
debajo el ortogneis menos deformado de Rosende, en la Unidad de Lalin, que preserva su textura
glandular gruesa (Marquinez Garcia, 1984; Martinez Catalan et al., 1996).

La estructura de pliegues tumbados del tercio meridional de la UMT vy el flanco inverso del
anticlinal de Fervenza ocupan el bloque de muro del cabalgamiento de Fervenza. Pero éste es oblicuo
al macizo gnéisico inferior, pues sus niveles superiores estan implicados al N del ortogneis de Borneiro
(sector 24, Fig. 5.18a), pero escapan en su zona central (sector 23). Al S del embalse de Fervenza, el
cabalgamiento se separa paulatinamente de los gneises peralcalinos hacia el SE, y en el bloque S de
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Fig. 5.23- Evolucion estructural de las primeras etapas de exhumacion de las unidades basales. Sobre la estructura
impuesta por la subduccion continental (a) se desarrolla el cabalgamiento ductil de Fervenza, que nucléa un anticlinal
en su bloque de techo y un sinclinal en el de muro (b). La rotaciéon mecanica, en gran parte pasiva, del flanco inverso
amplifica el sinclinal en el bloque de muro, estira la charnela del anticlinal mientras el cabalgamiento se propaga hacia el
E milonitizando el ortogneis de Santiago (c). El cabalgamiento de Fervenza es reemplazado por el de Lalin-Forcarei, que
pasa a acomodar el transporte tectonico, y desarrolla un tren de pliegues recumbentes que se propaga progresivamente
hacia el E en su bloque de techo, el mayor de los cuales es el anticlinal del Carrio (d). (¢) y (d) se acompafian con
esquemas de distribucion de la deformacion.
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la falla de Fervenza, los ortogneises graniticos del flanco normal del anticlinal de Fervenza, junto con
la totalidad del inverso, han escapado a la deformacion asociada al cabalgamiento. Estas relaciones
indican un mayor buzamiento del plano de cizalla en relacion con la inclinacion del plano medio de
la banda gnéisica superior (Fig. 5.15ay 5.23b).

La milonitizacion afecta al flanco normal del anticlinal de Fervenza, pero no al inverso.
Esto puede explicarse por un desarrollo previo del anticlinal. Pero la milonitizacion asociada al
cabalgamiento fue seguida por el desarrollo de los demas pliegues recumbentes del tren de Fervenza,
dentro del mismo régimen de cizallamiento simple. Este hecho sugiere un desarrollo precoz, en parte
sincronico, del anticlinal respecto al cabalgamiento, el cual habria milonitizado su flanco normal, y
rotado su flanco inverso en el bloque de muro.

Los pliegues del flanco inverso, el sinclinal de Mos y los de la Serra do Galifieiro, deben ser
contemporaneos con el anticlinal de Fervenza. Todos ellos se nuclearon probablemente durante la
propagacion del cabalgamiento hacia el E. Pero el hecho de que no estén replegados por una nueva
familia de pliegues tumbados, y que su foliacion sea de plano axial (S,) sea idéntica a la del tren
de pliegues por encima sugiere que siguieron evolucionando durante el cabalgamiento, y después,
durante el plegamiento recumbente de las facies miloniticas que lo representan (Fig. 5.23¢c y d).

Enestaprimeraetapadelaexhumacion, el cabalgamiento de Fervenza concentr6 ladeformacion
y transporte tectonico. La heterogeneidad de la deformacion sugiere una macroestructura S-C con
movimiento de techo hacia el ESE, en la que el cabalgamiento de Fervenza representa la superficie
Cy el flanco inverso del anticlinal de Fervenza una superficie S (Fig. 5.23c). La longitud del flanco
inverso calculable a partir de los cortes geoldgicos permite otorgar una traslacion minima del bloque
superior de 12-17 Km., que puede aumentarse si se incluye el sinclinal de Mos. Pero eso no incluye
el movimiento acumulado en las facies miloniticas del cabalgamiento, que a tenor de la traslacion en
su bloque de muro debe ser de muchas decenas de Km., si no alglin centenar.

Una vez que el cabalgamiento de Fervenza dejé de ser una estructura activa, fue reemplazado
por un nuevo frente de cabalgamiento ductil en secuencia con ¢l (Fig. 5.23d), el cabalgamiento de
Lalin-Forcarei. En su bloque de techo continué la amplificacion y aplastamiento de los pliegues
tumbados ya formados y se desarrollaron otros nuevos (figura 5.23d), el mas importante de los cuales
es el anticlinal del Carrio (Martinez Catalan et al., 1996).

Existen diferentes modelos tedricos para la formacion de grandes pliegues recumbentes
a escala regional, que tienen en comun la combinacion de acortamiento y cizallamiento simple
(Sanderson, 1982; Ramsay et al., 1983; Martinez Catalan, 1985; Dietrich y Casey, 1989; Ez, 2000;
Fernandez et al., 2007). Ramsay et al. (1983) proponen para los mantos helvéticos un desarrollo
de pliegues asociado al acortamiento producido en el bloque de techo de un gran cabalgamiento.
El cabalgamiento y sus pliegues asociados acomodarian la deformacion desarrollada en relacion a
un cizallamiento simple heterogéneo, dentro del cual, las capas que van a plegarse caen dentro del
campo del acortamiento. El resultado se ajusta a la geometria de pliegues recumbentes asociados al
cabalgamiento de Lalin-Forcarei.

El modelo de Ramsay et al. (1983) requiere que el cabalgamiento forme rampas que corten
a los niveles competentes que van a desarrollar los pliegues. En el caso de Lalin-Forcarei, el
cabalgamiento pudo tener una geometria escalonada, en la cual una rampa no visible actualmente
pudo nuclear el pliegue del Carrio.

Sin embargo, la geometria escalonada, basada en los modelos pioneros de Rich (1934) no es
la iinica que puede explicar oblicuidades entre cabalgamientos y niveles de referencia. Como sefialan
Cooper y Trayner (1986), la oblicuidad puede deberse a que los cabalgamientos cortan a pliegues
desarrollados previamente, aunque lo hagan dentro del mismo régimen de cizallamiento.
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Mientras que el modelo escalonado es popular en cinturones de cabalgamientos de antepais,
el de pliegues que preceden a la propagacion de cabalgamientos ductiles es mas razonable en zonas
internas. El modelo estandar de pliegue-manto desarrollado por cizallamiento del flanco inverso de un
anticlinal (Hatcher y Hooper, 1992) es perfectamente aplicable al cabalgamiento de Lalin-Forcarei.
El de Fervenza, en cambio, seria menos tipico, salvo que se hubiera desarrollado en el gigantesco
flanco inverso del hipotético sinclinal de primera fase sugerido en la Fig. 5.23a, una megaestructura
también obtenida para cufias de subduccion a partir de modelos numéricos (Gerya et al., 2002).

Las zonas de subduccion continental sometidas a exhumacion tienden a subir por su menor
densidad en relacion con el manto encajante. Esto puede producir una horizontalizacion progresiva
de la lamina subducida, a la vez que contintia actuando la tectonica tangencial. A lo largo de este
proceso, los contactos entre diferentes litologias pueden entrar en el campo de acortamiento del
elipsoide de deformacion, originando la nucleacion de pliegues.

El fragmento de la Lamina Superior preservado en la UMT no muestra estructuras a gran escala
previas a su despegue basal. Por tanto, no han podido establecerse relaciones con los cabalgamientos
corticales y pliegues tumbados descritos para la Lamina Inferior. La tnica estructura mayor se limita
al Complejo de Ordenes, y viene dada por el anticlinal del Carrio, que parece plegar el contacto entre
las unidades de Lalin y Cercio (Figs. 5.19 y 5.21). Sin embargo, su secuencia de fabricas tectonicas,
microestructuras (Lam. 3.4e) y evolucion metamorfica encajan en el modelo de exhumacion inicial
descrito. Puede asumirse que el cabalgamiento de Fervenza transportd a cuestas la Lamina Superior
en su conjunto, pudiendo incluso haber forzado un cizallamiento en sentido opuesto a la exhumacion
en la Lamina Superior, especialmente en su techo, debido a la interaccion entre la corteza subducida
que comienza a exhumarse y la base del manto litosférico bajo el que subdujo. Este mecanismo
habria favorecido el transporte de dominios inicialmente menos subducidos sobre otros que lo fueron
mas, e implicaria una mayor velocidad de exhumacion de la Lamina Inferior respecto de la Superior.
Este mecanismo de cizallamiento antitético ha sido modelizado analdégicamente por Chemenda et
al. (1995), y propuesto para el cabalgamiento central principal del Himalaya (Burg et al., 1984).
Su aplicacion a las unidades basales es a priori metamorficamente factible (Rodriguez Aller, 2005).
Pero si éste se produjo, probablemente afect6 a niveles superiores a los que se preservan en la UMT
y Complejo de Ordenes, en los que la cinematica de las microestructuras asociadas a la exhumacion
es sintética con ella.

5.7- Distribucion del metamorfismo de alta presion: aspectos petrologicos de la exhumacion

Las cizallas miloniticas atestiguan el comienzo de la exhumacién en niveles subcorticales,
desde presiones de 15-25 Kbar (50-80 Km.) hasta presiones de 12-15 Kbar, mientras la foliacion
S,, de plano axial de los pliegues tumbados, representa la continuidad en el proceso exhumacion
en facies anfibolitas hasta esquistos verdes (12-6 Kbar), ya en niveles corticales. Las fabricas
miloniticas del cabalgamiento de Fervenza se desarrollaron inicialmente en condiciones eclogiticas, y
progresivamente fueron evolucionando a otras estables en condiciones de presion cada vez menores,
a medida que los dominios activos del cabalgamiento alcanzaban niveles mas someros.

Las tectofacies miloniticas estan intimamente asociadas a la preservacion del metamorfismo
en facies eclogitas de la UMT, y en general en las unidades basales. Clasicamente, la UMT se ha
dividido en dos grandes dominios en funcién del metamorfismo de alta presion (Collée, 1964; van der
Wegen, 1978). El dominio septentrional, ahora correspondiente al bloque de techo del cabalgamiento
de Fervenza, preserva evidencias inequivocas y abundantes del metamorfismo eclogitico, mientras el
meridional, que ahora se sitia en el bloque de muro del cabalgamiento, carece de tales evidencias.
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Enlasrocas basicas, no se han encontrado fabricas eclogiticas en los tercios meridional y central
de la UMT, pero si se han reconocido evidencias petrograficas de que, durante el evento subductivo,
ambos alcanzaron condiciones de eclogitizacion. Las evidencias incluyen en los metasedimentos
relictos de fabricas S, preservadas en blastos de plagioclasa y en la matriz. En las metabasitas, se han
encontrado asociaciones retroeclogiticas incluidas en blastos de plagioclasa, similares a las de los
dominios donde se preservan eclogitas, y también una textura simplectitica compuesta por anfibol
verde y plagioclasa, desarrollada sobre una asociacion de clinopiroxeno y granate, de los cuales se
preservan algunos relictos.

La escasez de vestigios eclogiticos en los dominios central y meridional no depende de la
superposicion de eventos deformativos, pues incluso faltan donde no existe una fuerte retrogradacion
atribuiblea S, 0 S, e incluso donde la fabrica S, es de baja intensidad. Ademas, donde la superposicion
de eventos exhumativos es intensa en el dominio septentrional de la UMT, se encuentran abundantes
relictos de la fabrica eclogitica previa. Por otra parte, en el NO del Complejo de Ordenes si se han
encontrado buenos vestigios de las fabricas eclogiticas, y en base a la correlacion establecida en
la Fig. 5.23, los dominios meridionales de la UMT deben representar zonas igual e incluso mas
presurizadas que las del margen O del Complejo de Ordenes.

Las diferencias entre dominios de la UMT podrian carecer de significado tectonometamorfico
para el evento subductivo, habiéndose alcanzado un pico de presion mas o menos equivalente en todos
ellos. Esta opcion no puede descartarse a priori, pues en toda la Lamina Inferior de la UMT existen
vestigios de condiciones eclogiticas, pero es significativo que los picos de presion (24-25 Kbar) y
temperatura han sido establecidos cuantitativamente s6lo en el dominio septentrional (Rodriguez
Aller, 2005).

En una zona de subduccion fosil cabe esperar un gradiente inicial generado durante la
subduccion, por enterramiento diferencial de la corteza afectada, y su modificaciéon durante la
exhumacion (Peacock, 2003). En este caso, la exhumacion inicial operd a través de un gran
cabalgamiento (Fig. 5.24b).

Las estimaciones de pico de presion minimo por Rubio Pascual et al. (2002) en el NO del
Complejo de Ordenes (>15 Kbar) definen, respecto de las establecidas para la UMT por Rodriguez
Aller (2005), dos gradientes de presion, uno decreciente hacia el E, compatible con una polaridad
de la subduccion hacia el O, y otro invertido en la vertical, compatible con la superposicion por
cabalgamiento al comienzo de la exhumacion. Ambos calculos se han realizado en el bloque de
techo del cabalgamiento, pero en posiciones estructurales diferentes, pues los niveles superiores
del cabalgamiento de Fervenza no afloran en el Complejo de Ordenes, sustraidos por estructuras
extensionales posteriores.

El problema puede abordarse mediante unos calculos sencillos. La separacion en direccion
E-O entre el NO de Ordenes y los tramos equivalentes de la UMT no supera los 20 Km. Asumiendo
una inclinacion méxima de la [dmina subducente de 30° (4/cock et al., 2005), los 20 Km de recorrido
estructural a lo largo de una rampa inclinada 30° implican una diferencia vertical de 10 Km, es decir,
aproximadamente 3 Kbar en pico de presion. Sumados a los 15 Kbar del NO de Ordenes se obtienen
18 Kbar, que comparados con los 24-25 Kbar de los sectores septentrionales de la UMT implican
6 Kbar de diferencia en presion. Eso implica unos 20 Km de variacion en la vertical, lo que en una
rampa inclinada 30° supone una distancia de 40 Km. Para el tren de pliegues recumbentes del embalse
de Fervenza, se puede estimar un acortamiento maximo de 20 Km (corte B-B’ en Fig. 5.15b). Este
valor supone la mitad del transporte necesario para justificar los 40 Km de diferencia calculados.

Aunque los calculos previos se han hecho para una inclinacion de 30°, Alcock et al. (2005)
concluyen que es improbable que fuera mayor de 20°, a partir de calculos basados en el calentamiento
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Fig. 5.24- (a) Distribucion regional de los dominios de alta presion en los sectores central y septentrional de la UMT.
Se incluye el trazado basal del cabalgamiento de Fervenza y el limite inferior actual de la Lamina Superior, basados en
la distribucion de zonas metamorficas. (b) Distribucion estructural de los mismos dominios, integrados en la evolucion
exhumativa inicial de las unidades basales.
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por cizallamiento en la zona de subduccion. Con 20° de inclinacion, los 6 Kbar de diferencia de
presion representan casi 60 Km. de separacion a lo largo de la zona de subduccion. Por tanto, las
diferencias en el pico de presion de cada sector no se justifican so6lo por un gradiente generado
durante el enterramiento, sino que la existencia del cabalgamiento parece necesaria.

En conclusion, se propone que las numerosas evidencias de alta presion en el sector N de la
UMT indican una mayor presurizacion durante la subduccion respecto a otras zonas en las unidades
basales. En el caso de las eclogitas, la abundancia deriva de un desarrollo generalizado de paragénesis
eclogiticas estables, potenciado por unas condiciones termobdricas mas favorables. Respecto de las
tectofacies miloniticas, la eficacia de la transformacion de la mineralogia original en una de alta
presion es compatible con un camino de exhumacion y/o de enterramiento mas largo, que en ambos
casos implica una profundidad de enterramiento mayor.

Por otro lado, la temperatura durante el pico de presion es un elemento importante, puesto
que la estructura térmica de las zonas de subduccion (Fig. 4.2b) sirve en potencia como argumento
indirecto para evaluar diferencias en pico de presion. Rodriguez et al. (2003) y Rodriguez Aller
(2005) estiman 615 °C para el evento eclogitico en la zona septentrional de la UMT, y es poco
probable que en los sectores meridional y central se haya superado, pues una temperatura superior
habria disparado las transformaciones metamorficas durante la subduccion, como ocurre en el sector
septentrional.

Ademas del gradiente de presion entre el dominio septentrional de la UMT y los meridionales,
puede reconocerse cualitativamente un gradiente entre el ortogneis de Borneiro y el resto de ortogneises
en el bloque de techo del cabalgamiento, que sugiere paraddjicamente menor presion hacia abajo.

EnlaFig. 5.24 se propone una distribucion de los gradientes de presion intimamente ligada a la
superposicion de bloques por cabalgamientos ductiles durante las primeras etapas de la exhumacion.
Esta distribucién confirma la verosimilitud de la propuesta basada en argumentos estructurales. Si
se observa la estructura térmica tipica de una cufia de subduccion (Fig. 4.2b), el desarrollo de un
cabalgamiento en los comienzos de la exhumacién produciria la aproximacion de dominios mas
presurizados y calientes a otros que lo fueron menos, es decir, habria una entrada de material cortical
mas frio a través de su base, que explicaria la trayectoria de enfriamiento inicial propuesta para el
tercio septentrional (Fig. 4.3, Trayectoria 1, pto. B).

En las partes mas altas de la Lamina Inferior, la subduccion no alcanzo la facies eclogita sino
solo la de esquistos azules. Esta zona aflora actualmente en la Unidad de Forcarei y corresponde al
flanco inverso del anticlinal del Carrio (Martinez Catalan et al., 1996). La presencia de vestigios
eclogiticos en los sectores meridionales de la UMT descarta una correlacion de ese flanco inverso
con el ortogneis de Vigo y el sinclinal de Mos, y refuerza la correlacion estructural de la Fig. 5.22.

La posicion de las unidades basales en la zona de subduccion continental se puede ahora
reconstruir de forma aproximada (Fig. 5.24b). El tercio septentrional de la UMT y la Unidad de
Agualada ocuparian la parte mas profunda de la ldmina subducida reconocible. En una posicion
intermedia, se encontrarian los tercios central y meridional de la UMT, su banda noroccidental y
la Unidad de Santiago. A continuacion estarian la Unidad de Lalin y finalmente, los sectores mas
superficiales y frios estarian representados por la Unidad de Forcarei.

Entre las Laminas Superior e Inferior existen registros térmico y barico diferentes. El pico
barico en la Lamina Inferior se sita en 24-25 Kbar (Rodriguez Aller, 2005), mientras que en la
Superior se ha estimado en 17-19 Kbar (Arenas et al., 1995; Lopez Carmona et al.,2010), lo que define
un gradiente barico normal entre ambas. La Lamina Superior representa un dominio paleogeografico
diferente, mas externo, del margen continental, bajo el cual se habria acrecionado la Lamina Inferior
durante la construccion de la cuiia de subduccion (Fig. 4.2a). Aunque el contacto original entre ambas
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laminas no se ha preservado, podemos suponer que fue un importante cabalgamiento acrecionario
(cabalgamiento de Cean-Cercio) que posteriormente seguiria siendo activo durante la exhumacion
por el cabalgamiento de Fervenza. Su naturaleza ductil o fragil es incierta, pero la litoestratigrafia
preservada a lo largo del extradds del anticlinal del Carrio, en las unidades de Lalin y Forcarei, sugiere
que ésta es transicional entre la Lamina Inferior y Superior, y apoya que durante la subduccion pudo
no haberse sustraido registro litoestratigrafico alguno, indicando un caracter ductil en profundidad
para esta superficie acrecionaria.

5.8- Modelo de exhumacion contraccional de las unidades basales

El cabalgamiento de Fervenza implica la exhumacion generalizada dirigida hacia el interior
de Gondwana. Se localiza hacia el techo de la lamina subducida, y acomoda la mayor parte del
cizallamiento entre su margen continental y la base de la litosfera de la cufia de acrecion, situada por
encima, durante la transicion entre un régimen subductivo y otro colisional (Fig. 5.25a y b).

La continuacién de la convergencia durante el régimen de colision continental acomodé
el acortamiento en una nueva zona de cizalla contraccional, el cabalgamiento de Lalin-Forcarei,
relacionado con el desarrollo del anticlinal del Carrio (Fig. 5.25¢) (Martinez Catalan et al., 1996).
Este cabalgamiento, y los sucesivos no producen gradientes de alta presion en su bloque de muro. La
causa mas probable es que la corteza continental del margen que se va incorporando al orégeno es
progresivamente mas gruesa y su flotabilidad no le permite hundirse en el manto.

Las sucesivas estructuras de cabalgamiento contintian la construccion de la cufia orogénica
por acrecion en su base (underthrusting), y pueden ir acompanadas de estructuras extensionales
arriba que equilibren el engrosamiento cortical.

No hay que olvidar que en este estadio, la exhumacion combina unos mecanismos activos,
los cabalgamientos, con un mecanismo pasivo de rotacion hacia la horizontal, que provoca una lenta
exhumacion a gran escala de la ldmina subducida y la progresiva constriccion de la cufia mantélica
bajo la que subdujeron inicialmente las unidades basales. Los esfuerzos tangenciales, relacionados
con la continuacion de la convergencia continental son importantes, pero los verticales, de origen
gravitacional, también, lo que puede provocar la transicion de un estado de cizallamiento general con
cizalla simple dominante, a otro en el que la componente de cizallamiento puro adquiere cada vez
mas relevancia. La componente gravitacional ha podido influir en la amplificacion de los pliegues
tumbados y el desarrollo de la foliacion regional de plano axial S, (Bucher, 1962; Hudleston,
1977).

Las edades obtenidas para la fabrica regional (S,) en la UMT por Rodriguez et al., (2003)
sirven para datar la formacion de la fabrica de plano axial de los pliegues tumbados durante la
exhumacion en un intervalo de edad de 340-350 Ma, compatible con la edad de 340 Ma, algo mas
joven, estimada para el cabalgamiento de Lalin-Forcarei (Martinez Catalan et al., 1996; Dallmeyer
et al., 1997). Teniendo en cuenta la edad de metamorfismo de alta presion inicial (370 Ma, Santos
Zalduegui et al., 1995; Rodriguez et al., 2003; Abati et al., 2010) el desarrollo del cabalgamiento de
Fervenza puede acotarse en un rango de edad de 350-370 Ma.

Un elemento clave para entender la continuaciéon del proceso exhumativo es la Unidad
de Agualada, que ocupa los niveles superiores de las unidades basales en el NO del Complejo de
Ordenes (Diaz Garcia, 1990; Abati, 2002). Compuesta por ortogneises graniticos, paragneises y
metabasitas, sus caracteristicas metamorficas hacen de ella una unidad independiente, destacando su
migmatizacion sincrénica con la exhumacion (Arenas et al., 1997; Abati y Dunning, 2002; Abati et

148



Andlisis macroestructural I: pliegues recumbentes y cabalgamientos corticales

o)

U.superiores
Cabalgamiento de Ceén-Cercio U.ofioliticas
U. basales - Ldmina Superior
U.basales - Ldmina Inferior
Dominio Esquistoso
Autéctono

Basamento

Manto litosférico

Mélange de
Somozas

Fig. 5.25- Secuencia estructural de exhumacion inicial de las unidades basales en el marco del NO del Macizo Ibérico.
(a) Arquitectura de la subduccion. (b) Inicio de los cabalgamientos exhumativos profundos activados por el comienzo
del underthrusting del autoctono relativo (Cabalgamiento de Fervenza). Primeros pliegues tumbados exhumativos. (c)
Imbricacién completa del autoctono relativo y segunda generacion de pliegues tumbados exhumativos (Cabalgamiento de
Lalin-Forcarei). (d) Cabalgamientos fuera de secuencia y traslacion hacia el frente orogénico de las unidades superiores
y ofioliticas.
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al.,2010) y la presencia de pequefias laminas de rocas ultrabasicas intercaladas tectonicamente entre
el resto de litologias.

Ademas de en el O del Complejo de Ordenes, afloran rocas similares al E del Complejo de
Cabo Ortegal (Arenas, 1988). En ambos casos ocupa una posicion estructural similar, por encima de
la prolongacion hacia el E de la Lamina Superior. En el NO de Ordenes, la Unidad de Agualada se
situa sobre una pila de micaesquistos de la Lamina Superior con un registro tectonotermal equivalente
al de los niveles basales de los Esquistos de Cean (Fig. 5.18b). Mas al S, a lo largo del flanco normal
del anticlinal del Carrio, Gomez-Barreiro et al. (en prensa) reconocen la prolongacion de la Unidad
de Agualada, de nuevo por encima del equivalente de la Lamina Superior en esa zona (Unidad de
Lamas de Abad). Esta ultima preserva también un registro metamorfico similar al de la base de la
Lamina Superior en la UMT.

Al SE del Complejo de Ordenes, la Unidad de Cercio representa la prolongacion de la Lamina
Superior. Carece de evidencias de metamorfismo de alta presion, pero puede correlacionarse con
los tramos superiores de la Lamina Superior en la UMT. El caracter sustractivo del despegue de
Pico Sacro, que la limita a techo, impide saber si la Unidad de Agualada lleg6 hasta una posicion
tan oriental. Pero probablemente si lo hizo, porque los bloques tectonicos de alto grado integrados
en la mélange de Somozas (Arenas et al., 2009), representan el equivalente de la unidad de alta
temperatura en Cabo Ortegal. Por encima, relictos de una banda delgada de micaesquistos integrada
en los metasedimentos del “Complejo Catazonal de la Unidad Aléctona Inferior” (Arenas, 1988), y
similares a los de la Lamina Superior, podrian confirmar la duplicacion de las dos laminas principales
en que se dividen las unidades a lo largo de todos los complejos aloctonos de Galicia (Fig. 5.19).

Su ausencia en la UMT puede atribuirse a la erosion, pues los niveles estructuralmente
superiores preservados corresponden a la Lamina Superior (corte B-B’, Fig. 5.18b). Su ausencia en
otros sectores de los complejos gallegos se debe en cambio a estructuras de caracter sustractivo y/o
al desmembramiento relacionado con su emplazamiento.

La banda de alta temperatura repite la secuencia tectonoestratigrafica de la Lamina Inferior
(Fig. 5.19b). La preservacion de eclogitas con una presion minima de 16 Kbar (4renas et al., 1997),
y la similitud con las tectofacies miloniticas de los ortogneises que la integran (4bati, 1994), sugieren
correlacionarla con los sectores septentrionales de la UMT, en el bloque de techo del cabalgamiento
de Fervenza. Su registro termobarico posterior (4Arenas et al., 1997) responde a un cabalgamiento
de escala cortical, que generé un imbricado por debajo de la cufia mantélica bajo la cual subdujo
inicialmente (Martinez Catalan et al., 1996). Su registro térmico, la inversioén que produce en las rocas
sobre las que cabalga (Arenas et al., 1995), y las laminas mantélicas, a veces de tamano kilométrico
(Unidad de Campo Marzo), la sitian como la mas proxima al manto de entre todas las unidades
basales. La cronologia de la inversion térmica (tardi-S,) y de la migmatizacion (346-351 Ma, Abatiy
Dunning 2002) acotan la edad de emplazamiento de la [amina de alta temperatura.

El trazado a escala regional de la ldmina de alta temperatura coincide con el sistema de
cabalgamientos fuera de secuencia responsables del emplazamiento final de las unidades ofioliticas
y superiores sobre las unidades basales propuesto por Martinez Catalan et al. (2002). Por lo tanto,
asumimos que el emplazamiento de la lamina de alta temperatura y los fragmentos de la Lamina
Superior preservados al E de Cabo Ortegal se produjeron durante el movimiento hacia el E de los
cabalgamientos fuera de secuencia (Fig. 5.25d).

El sistema de cabalgamientos fuera de secuencia buza menos que el cabalgamiento de Lalin-
Forcarei, al cual llega a cortar hacia el E (Figs. 5.19 y 5.21). La posicion del de Lalin-Forcarei en
el bloque de muro de los de fuera de secuencia indica su desarrollo anterior. La secuencia relativa
entre estos dos cabalgamientos fue propuesta por Martinez Catalan et al. (2002) y atestigua la
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horizontalizacion progresiva de los planos de referencia estructural con el tiempo.

La geometria de esta estructura rompe con la generacion en secuencia de los anteriores
sistemas de cabalgamiento. Para ellos, se ha propuesto un origen esencialmente en la necesidad de
acomodar el acortamiento impuesto por la convergencia continental varisca (Martinez Catalan et al.,
2002). El sistema de cabalgamientos fuera de secuencia aparece como respuesta a la necesidad de
cambio en los mecanismos que acomodaron el acortamiento. Su activacion supuso la transferencia
de los terrenos aloctonos perigondwanicos (unidades superiores) sobre el margen septentrional de
Gondwana, desplazdndose hacia el techo de la cufia orogénica las superficies que acomodaron el
acortamiento sobreimpuesto.
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Andlisis macroestructural 11: despegues extensionales

6.- ANALISIS MACROESTRUCTURAL II:
DESPEGUES EXTENSIONALES

La UMT se encuentra en el bloque de muro de los cabalgamientos fuera de secuencia,
escapando asi a sus efectos, lo que facilita el estudio de las fases de deformacion posteriores. También
los sectores por debajo de la Unidad de Agualada se sitiian a muro de los cabalgamientos, y ayudan
a obtener una perspectiva regional de dichas fases.

Actualmente, varios despegues configuran los contactos entre los grandes dominios, Ldmina
Superior, Lamina Inferior y su autdctono relativo. Se trata de zonas de cizalla extensionales con
fuerte carécter sustractivo, con una cinematica que puede incluir una componente retrovergente y
otra subparalela al trazado general de la cadena. Los despegues producen una distorsion del gradiente
tectonometamorfico previo, y se asocian temporal y espacialmente a un evento térmico de fusion
parcial ligado al desarrollo y evolucion de domos migmatiticos. Estas caracteristicas son tipicas
de los sistemas de despegues extensionales que conducen el colapso gravitacional de los ordgenos
colisionales (Malavieille, 1987; Dewey, 1988; Lister y Davis, 1989; Platt y England, 1994; Ruppel,
1995; Ring et al., 1999; Rey et al., 2001; Teyssier y Whitney, 2002), y han sido identificadas con
anterioridad en el orégeno varisco aflorante en el Macizo Ibérico (Escuder Viruete et al., 1994;
Martinez Catalan et al., 2002).

En los complejos aloctonos de Galicia, al igual que en otras cadenas de colision, los despegues
extensionales cortan oblicuamente a las estructuras previas a su desarrollo, provocando la aparicion o
desaparicion de diferentes niveles estratigraficos, estructurales y metamorficos. El andlisis geométrico
regional del trazado de los limites de los despegues ha permitido evaluar sus relaciones angulares
respecto de las estructuras preexistentes, y ha contribuido a la determinacién de su cinematica.

6.1- El despegue basal de la Lamina Superior: el despegue de Bembibre-Cean

6.1.1- Zonacion estructural

El contacto basal de la Lamina Superior estd marcado por una ultramilonita de varios
decimetros (localmente metros) de espesor, trazable a lo largo de toda la base de las Anfibolitas
de Cambre en la UMT (Lam. 3.4c), y la lo largo del techo del ortogneis de Santiago en el NO del
Complejo de Ordenes.

La ultramilonita se desarrolla especialmente en los ortogneises infrayacentes (Lam. 3.4d),
que exhiben una foliaciéon milonitica con extrema reduccion de tamafio de grano. Se compone
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de alternancias milimétricas de cintas de cuarzo disruptadas, agregados microgranoblasticos de
plagioclasa, clorita y mica blanca, porfiroclastos de mica blanca relativamente grandes, con extincién
ondulante y a veces kink-bands, y relictos de granate y clinozoisita, reorientados y parcial o totalmente
transformados a clorita, mica blanca y cuarzo (Lam. 6.1a). La fraccion cuarzofeldespatica absorbe
la mayoria de la deformacion, desarrollandose en ella bandas ultramiloniticas discretas, que aislan
porfiroclastos de mica blanca y dominios irregulares con la foliacién milonitica menos intensa. Estas
bandas contornean porfirocristales de feldespato potasico intensamente deformados y recristalizados,
que muestran una completa saussuritizacion. En torno a ellos, atn se preservan cristales de mica
blanca, clinozoisita, cuarzo y granate (intensamente transformados en clorita) que indican que esta
zona de alta deformacion se superpone a las variedades miloniticas de ortogneises graniticos, como
se deduce también de la cartografia.

Existen mas bandas ultramiloniticas secundarias, de espesor milimétrico a centimétrico, que
se disponen espaciadas unos milimetros en las proximidades del contacto basal (Lam. 6.1b), pasando
el espaciado a ser centimétrico a métrico hacia abajo, al alejarse del contacto (Lam. 6.1c). Proximos
a ellas se generan pliegues métricos acostados sobre S, vergentes al NNO y NNE (Lam. 6.1d).

El gradiente de deformacion relacionado con el contacto basal de la Lamina Superior es
decreciente hacia la Lamina Inferior, y se observa también hacia arriba dentro de la primera. Bandas
miloniticas secundarias aislan dominios estructurales configurados durante las fases previas, en
los que pueden reconocerse interferencias de dos generaciones de pliegues tumbados asociadas al
desarrollo de S, tanto en las Anfibolitas de Cambre como en los Esquistos de Cean (Lam. 3.4¢).
Ademas, también existen pliegues tumbados intrafoliares de la propia foliacién extensional, en
bandas secundarias (Lam. 4.10d) o dentro de la banda de deformacioén principal (Lam. 3.4d).

Hacia techo, las bandas miloniticas pasan gradualmente hacia las fabricas extensionales S,
mas tipicas, que componen la foliacion principal en la Lamina Superior. La afinidad en las condiciones
metamorficas de desarrollo y la continuidad estructural sugiere que las bandas miloniticas estan
genéticamente asociadas a la foliacion S, siendo quizéas las de tipo ultramilonitico las ultimas
desarrolladas.

Las bandas extensionales C’ que definen S se distribuyen por toda la Lamina Superior en
el sinforme de Pazos (Lam. 3.5d), pero el espaciado entre cada banda varia entre centimétrico y
decimétrico, aumentando hacia arriba. En el Complejo de Ordenes, tanto los tramos basales como
los medios y superiores muestran una intensa deformacion que genera una foliacion penetrativa en la
que no se han detectado gradaciones salvo en la proximidad de los contactos. En cambio, en la UMT
existe un aumento progresivo de la deformacion y su penetratividad hacia los tramos basales, con la
consiguiente disminucion relativa hacia los superiores.

Estas observaciones indican la existencia de zonas de deformacion discretas en los limites
inferior y superior (Fig. 6.1). El basal coincide con la banda ultramilonitica, mientras que el superior
puede ser el cabalgamiento fuera de secuencia que limita su techo, y que no aflora en la UMT.
Hacia el centro de la Lamina Superior de la UMT existe una banda filonitica (Lam. 3.5¢) de espesor
variable, para la que también se deduce una deformacion heterogénea asociada a E, y que representa
una nueva zona de condensacion.

6.1.2- Cinematica

Los criterios cinematicos observados en los ortogneises afectados por la ultramilonita basal
caracterizan su movimiento. Incluyen fabricas de forma asimétricas de tipo ¢ en cuarzos, feldespatos
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Lamina 6.1- (a) Ultramilonita del despegue basal
de la Lamina Superior en los ortogneises graniticos
miloniticos. (b) Bandas ultramiloniticas secundarias
proximas al despegue basal de la Lamina Superior
en la UMT desarrolladas sobre ortogneises graniticos
miloniticos. Las bandas de cizalla (mitad superior) se
desarrollan sobre pliegues recumbentes C, (linea negra).
(¢) Ultramilonitas secundarias en ortogneises graniticos
formadas en posiciones inferiores distales en relacion
con el despegue basal de la Lamina Superior. Se indica el
trazado para algunas de ellas y la posicion de la Lam. 6.1d.
(d) Pliegues acostados E; vergentes al NNO asociados
al despegue basal de la Lamina Superior. Doblan a S,,
para la que a su vez se observan pliegues recumbentes
asociados. (e) Pliegue tumbado E| en granitoides variscos
intruidos en los metasedimentos del autoctono relativo.

y agregados poliminerales, mica-fish en mica blanca, y sombras de presion asimétricas en torno
a porfiroclastos feldespaticos en las que crecen cuarzo, clorita y nueva mica blanca débilmente
orientados. Ademas, en la foliacién milonitica son frecuentes las estructuras S-C y una superposicion
de cizallas extensionales C’ primarias y secundarias, tanto sintéticas como antitéticas. Todas ellas
combinadas con la asimetria de las fabricas de forma, la asimetria interna de los subgranos de las
cintas de cuarzo, la asimetria en los pliegues tumbados dentro de la ultramilonita basal y otras
asociadas, y la lineacion de estiramiento visible sobre los planos de foliacion marcan una cinematica
consistente de techo hacia el NNO para el contacto basal de la Lamina Superior en la UMT (Fig.
6.1a). En el Complejo de Ordenes, los afloramientos de la ultramilonita s6lo han permitido identificar
una componente de movimiento de techo hacia el N. A su vez, los criterios cinematicos observados
en la foliacion S, (Lams. 3.4b, 3.5a, 3.5d y 4.10a-¢) fuera de las cizallas apuntan consistentemente
a un movimiento general de bloque de techo hacia el N, con pequenas oscilaciones hacia el NNE y
NNO (Fig. 6.1a).
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Fig. 6.1- Anilisis estructural de la L4dmina Superior en el sinforme de Pazos (N de la UMT) y en el NO del Complejo de
Ordenes. (a) Proyeccion de lineaciones de estiramiento y ejes de pliegues asociados a E; en la UMT. Se han destacado la
lineacion media y la lineacion en la ultramilonita basal. (b) Sintesis de la estructuracion interna en torno al contacto basal
(fase Cj restituida). (c) Proyeccion de lineaciones de estiramiento asociadas a E1 en el NO del Complejo de Ordenes.

Existen lineaciones de estiramiento asociadas a S, que no se ajustan al flujo tectonico
deducido, y tienen una orientaciéon N30°-50°E. Aparecen donde el buzamiento de la foliacidon supera
los 50°, y esta microplegada por C, con planos axiales subverticales y ejes de N25°-60°E (Proyeccion
F3; Fig. 5.17b). Su disposicion se debe a la reorientacion mecanica en sentido horario ligada a la
verticalizacion de los flancos de pliegues C,, y por esta razon no se han usado para el célculo de la
orientaciéon media. Solo se han considerado las lineaciones N-S y NNO, pues son las que mas se
alejan de la direccion de los ejes de pliegues posteriores.

En el NO del Complejo de Ordenes, se observan relaciones geométricas similares (Fig.
6.1c). La desviacion generalizada hacia el E de las fabricas tectonicas y trazados de las unidades del
sector NO de Ordenes est4 relacionada con la superposicion de cizallas transcurrentes (C,) sobre la
estructuracion anterior, incluida la extensional.

6.1.3- Caracterizacion geométrica

El contacto basal de la Lamina Superior en el sinforme de Pazos corta a los pliegues tumbados
marcados por los ortogneises graniticos (sectores 26-27, Fig. 5.18a). Por tanto, la cizalla es una
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estructura post-C, de caracter sustractivo. En el Complejo de Ordenes, la cizalla se sitaa a techo del
flanco normal que marcan los ortogneises graniticos de la Unidad de Santiago (sector 18, Fig. 5.18a),
acentuando mas su caracter sustractivo. Aqui faltan los pliegues tumbados bajo el sinforme de Pazos,
y el resto de los identificados en la UMT, lo que indica que la cizalla se desarroll6 oblicuamente y con
un buzamiento aparente en la direccion E-O menor al de los planos axiales de los pliegues tumbados
(Fig. 6.1b). Su ausencia hacia el S en la UMT, donde sectores estructuralmente equivalentes de los
pliegues tumbados transectados en el N vuelven a aflorar, indica ademas que el plano de despegue
tenia una inclinacion hacia el N, lo que junto al sentido de avance deducido de los criterios cinematicos
confirma el caracter de falla normal del contacto.

En el SO del Complejo de Ordenes, Gémez-Barreiro et al. (en prensa) han localizado la
misma estructura extensional, con una cinematica idéntica a la obtenida de la UMT y NO de Ordenes,
que afecta alli al cabalgamiento fuera de secuencia por encima y cuyo limite inferior separa también
las dos laminas tectonoestratigraficas identificadas en las unidades basales de Galicia (Fig. 5.19). En
base a su trazado regional serd denominada el despegue de Bembibre-Cean.

Al contrario que en la UMT, el trazado del despegue en Ordenes no apoya un caracter
sustractivo respecto al ortogneis de Santiago, el cual se preserva, aunque con variaciones en su
espesor, a lo largo de todo el flanco occidental del complejo. Sin embargo lo tiene, si consideramos
el cabalgamiento de Fervenza y su relacion con la distribucion de los gradientes de presion del
evento de subduccion (Fig. 5.24b). En Ordenes faltan los dominios cabalgantes de mayor presion,
que deberian encontrarse a techo del ortogneis de Santiago.

La superficie de despegue extensional en el Complejo de Ordenes es paralela al trazado del
cabalgamiento de Fervenza. De ello se deduce que los limites y/o la fabrica del propio cabalgamiento
han controlado su trazado, ofreciendo una orientacion favorable respecto del campo de esfuerzos
durante el evento extensional, que ha reactivado superficies mecanicamente mas débiles, como
contactos mecanicos, fabricas miloniticas y contactos litologicos.

El trazado del despegue de Bembibre-Cean en el Complejo de Ordenes es una superficie de
despegue extensional que aprovecha un contacto litologico original fuertemente paralelizado a una
sucesion de foliaciones generadas en un contexto de subduccion y subsiguiente exhumacion. Este
tipo de relaciones estructurales son frecuentes en los orégenos, configurando lo que en la literatura se
denomina reactivacion, que en muchos casos puede ir acompafada de un retrabajado, sin que entre
ambos exista necesariamente una relacion biunivoca (Holdsworth et al., 1997; Holdsworth et al.,
2001). Gomez-Barreiro et al. (en prensa) abordan el proceso de retrabajado de las unidades basales,
que, a la luz de las aportaciones de esta tesis, es coherente asociar con un proceso de reactivacion.

6.1.4- Registro tectonometamorfico

El registro termobarico de los eventos de alta presion se encuentra condensado en el sinforme
de Pazos, donde se preserva un gradiente normal con las zonas menos enterradas a techo de la
pila estructural (Figs. 4.4 y 5.24a). El registro térmico del metamorfismo contemporaneo con la
exhumacion se encuentra igualmente condensado, con las Anfibolitas de Cambre a muro, y los
Esquistos de Cean, de temperatura progresivamente menor, hacia techo.

En el SO del Complejo de Ordenes, la evolucion de la Lamina Superior en relacion con las
primeras fases de deformacion (Gomez-Barreiro et al., en prensa) es similar a la descrita para el NO
(Arenas et al., 1995), para sus tramos basales en la UMT (Rodriguez Aller, 2005; Lopez Carmona et
al., 2010), y para los relictos preservados en el Complejo de Cabo Ortegal (Arenas, 1988), mientras
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que en la Unidad de Cercio, al SE del Complejo de Ordenes, el registro es comparable a los tramos
superiores de la UMT (Fig. 5.24b).

La Lamina Superior preservada en la UMT y O de Ordenes, y los cabalgamientos fuera
de secuencia por encima fueron transportados hacia el NNO en el bloque de techo del despegue
de Bembibre-Cean (Fig. 6.1b y 6.2). Como el techo de la UMT y la Unidad de Cercio representan
dominios inicialmente préximos, la base del despegue puede trazarse por encima de la Unidad de
Cercio, quedando ésta relegada a su bloque de muro, y siendo su salto de varias decenas de Km.

La condensacion normal del registro metamorfico es uno de los efectos caracteristicos de
los despegues extensionales. De hecho, suele ser el principal argumento para su identificacion. En
ausencia de datos de polaridad estratigrafica y con los escasos datos que apuntan su posicion en el
flanco normal del tren de pliegues (Lam. 3.4e) antes del colapso extensional, utilizaremos el criterio
también en sentido contrario: el gradiente normal condensado refleja un gradiente normal previo a
la extension, tal como se ha asumido en trabajos anteriores (Rodriguez Aller, 2005; Lopez Carmona,
2007; Lopez Carmona et al., 2010).

unidades superiores Cabo Ortegal —

unidades ofioliticas

Futuro trazado
del despegue de
Bembibre™- Cean

ESE

(b ) unidades superiores
ONO unidades ofioliticas

— Sistema de cabalgamient(lifuera de secuencia

Futuro trazado 7 — ———
de la filonita_ g = - Despegue 4e Bembibre - Cean

ESE

(C) ONO unidades superiores

unidades ofioliticas
‘ manto_ - -
= —==S———

| UNIDADES BASALES |

Lamina Inferior Lamina Superior - . .
Ortogneises peralcalinos : Esquistos y anfibolitas con <<P Cabalgamientos fuera de secuencia
Ortogneises alcalinos Esquistos y anfibolitas con >>P “=__ Despegue de Bembibre - Cedn

|| Ortogneises graniticos / Miloniticos

- i in-| i
Ortog. granodioriticos / Miloniticos —==— Cabalgamiento de Lalin-Forcare

|| Metagrauv. / Esq. y parag. albiticos = _ Cabal f
- to de F
| Ortogneises eclogiticos abalgamiento de Fervenza

Fig. 6.2- (a) Esquema del sistema de cabalgamientos fuera de secuencia en la UMT y Complejo de Ordenes en el que
se indica el futuro trazado del despegue basal de Bembibre — Cean y su evolucion en dos etapas: inicio del despegue
(b) y desarrollo de la banda filonitica intermedia (c). Para mejor expresividad grafica los cortes se han elaborado en una
seccion aparente a las estructuras extensionales.
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La distribuciéon del gradiente de presion actual en la vertical (Fig. 5.24) requiere de un
transporte tectonico con movimiento opuesto al de los cabalgamientos y/o pliegues tumbados (ESE).
Y, en efecto, la cinematica del despegue basal y sus cizallas asociadas tienen una componente NNO.
El transporte retrovergente habria sido acomodado a través de deformacion ductil, registrada en las
fabricas S, de la Lamina Superior, y ductil-fragil, registrada en la ultramilonita de su contacto basal.
La filonita preservada en el nucleo del sinforme de Pazos, equivaldria a una superficie de despegue
menor interna, que habria transportado los dominios culminantes de la UMT hasta su posicion actual
(Fig. 6.2¢).

Las condiciones de la deformacion para este despegue son de facies esquistos verdes en
base a las paragénesis de las fabricas S_ identificadas. Aunque probablemente las condiciones de
deformacion hayan disminuido en presion y temperatura con el tiempo, tal y como sugieren las
microestructuras filoniticas, y la propia evolucion de las estructuras extensionales, descritas con mas
detalle por Gémez-Barreiro (2007) en el Complejo de Ordenes.

Su caracter fuertemente sustractivo y su posicion en el tren de pliegues explica que no se
hayan preservado dominios con un pico de presion ain mayor en los tramos superiores del O del
Complejo de Ordenes, esperables segtin el modelo de exhumacion propuesto para el cabalgamiento
de Fervenza (Fig. 5.24). Esta ausencia también puede atribuirse al sistema de cabalgamientos fuera
de secuencia.

6.2- La extension en la base de la Unidad de Malpica-Tui

El contacto que separa a la UMT de su autdctono relativo es también extensional. Se trata
de un nivel discreto (pocos metros e incluso decimetros), al igual que lo es el de Bembibre-Ceén,
y del que, pese a haber localizado numerosos afloramientos que permiten acotar su trazado, no se
ha encontrado ningtin afloramiento en sentido estricto. De hecho, tan solo en el limite E del tercio
central y parte del septentrional de la UMT parece preservarse dicho contacto. En el resto, los limites
de la UMT son grandes fracturas subverticales, o bien batolitos sincinematicos, en ambos casos
relacionados con la tectonica transcurrente tardi-varisca. No obstante, los datos recopilados en torno
a este contacto justifican que se trata de una zona de alta a muy alta deformacion, quizas de caracter
ultramilonitico.

6.2.1- Zonacion estructural

El registro estructural mas evidente asociado al contacto basal dentro de la UMT es la
formacion de fabricas S, proximas a sus limites (Lam. 4.2b). Su distribucion es heterogénea y alcanza
niveles que distan hasta 2-3 Km. por encima del contacto. Se concentran en la franja central de la
UMT, entre la Ria de Arousa y Noia y en la mitad N del tercio meridional, entre el margen N de la
Ria de Vigo y el contacto S de la granodiorita de Caldas de Reis.

En los metasedimentos del autoctono relativo apenas se ha observado una zonacion estructural.
Entre las estructuras E, destacan las bandas de cizalla extensionales, cuyo desarrollo lleva pareja
una intensificacion de la deformacion, y cuya distribucion confiere a S, un grado de penetratividad
heterogéneo. En torno a ellas se desarrollan pequeios pliegues tumbados asimétricos coherentes con
la cinematica de las bandas de cizalla, que afectan a los metasedimentos (Lam. 3.13f) o a éstos y a
los granitoides variscos sincinematicos que los intruyen (Lam. 6.1¢).
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No se han encontrado discontinuidades en relacion a E, que permitan distinguir diferentes
unidades, ni tampoco un cambio en los patrones de las bandas extensionales ni otras microestructuras.
La cantidad y continuidad lateral y en la vertical de los segregados cuarzosos (ribbons), y la
penetratividad del desarrollo de la foliacion S, evidencia que los metasedimentos del autoctono relativo
representan un dominio de alta deformacion, asimilable a una zona de cizalla. Por debajo de ellos,
los ortogneises glandulares han desarrollado una foliacion S, en todo su espesor reconocible, pero
sin mostrar un gradiente de la deformacion ni una intensidad comparable a la de los metasedimentos
por encima. Mds atn, en zonas proximas a sus contactos se ha reconocido un gradiente que atestigua
un descenso de la intensidad de la deformacion E, de techo (Lam. 3.15a) a muro (Lams 3.14d-f).
Sin embargo en muchas de estas zonas resulta dificil identificar gradientes de deformacion E | por el
gradiente asociado al cizallamiento en direccion superpuesto, especialmente al O de la UMT, donde
la tectonica transcurrente domina las pautas estructurales.

Las foliaciones del autoctono relativo, al igual que las de la UMT, suelen estar crenuladas
por pliegues de plano axial subvertical y baja inmersion de sus ejes, cuyas inclinaciones varian
regionalmente hacia el N y hacia el S. La crenulacion esta relacionada con la fase de deformacion C,,
y los cambios en su asimetria coinciden con la inflexion de los contactos de las unidades, incluidos
los cuerpos tabulares de leucogranitos, y con cambios en el sentido de buzamiento y cambios de
direccion de las foliaciones previas, entre las que se encuentra la foliacion S .

El patron curvilineo de los contactos de estos granitoides revela la existencia de pliegues
contemporaneos con la crenulacion de las fabricas S, que afectan a cuerpos con una morfologia
tabular. Esta morfologia, y las relaciones entre el desarrollo de S, y el aplastamiento, estiramiento y
boudinage de cuerpos métricos a decamétricos de leucogranitos equivalentes (Lams. 3.14a y 3.14b)
indican que la forma tabular esta ligada a la deformacion extensional E,, que oper6 en condiciones
térmicas proximas o dentro del campo de fusion parcial. La concordancia de los cuerpos intrusivos con
la estructura regional, las relaciones de paralelismo y continuidad entre sus estructuras magmaticas y
tectonicas respecto del encajante y el desarrollo en este ultimo de porfiroblastos compatibles con las
condiciones de emplazamiento son consideradas propias de los granitoides sincinematicos (Paterson
et al., 1989).

Alrededor de la UMT existen varios ejemplos que ilustran los efectos de la deformacion E,
sobre los cuerpos kilométricos de granitoides variscos. El mejor de ellos es el macizo del Monte
Neme y su prolongacion hacia el E de Zas hasta el Pico de Meda. Alli, el macizo granitico coincide
con la zona de charnela del antiforme o domo de Padron, que deja en sus flancos ala UMT enel O y al
Complejo de Ordenes en el E. La inmersion de los ejes de plegamiento oscila de N a S, produciendo
una repeticion de las zonas de charnela definidas por la base del macizo (Fig. 5.17 y sectores 14, 28
y 29, Fig. 5.18a), mientras que el techo dibuja un cierre periclinal en sus estribaciones meridionales
(sector 31, Fig. 5.18a) en consonancia con la inmersion local de los ejes de plegamiento (Proyeccion
F8, Fig. 5.14b). Otro ejemplo es el macizo granitico de Brion — Castro Barbudo, en el margen E del
tercio central de la UMT (sector 24, Fig. 5.13a), cuya interpretacion estructural se muestra en el corte
A-A’ de la Fig. 5.13b. Su morfologia tabular queda patente en el trazado de su mitad N, mientras
que su plegamiento se infiere del trazado en el S y los datos estructurales recopilados en su seccion
costera.

Ambos ejemplos, junto con los macizos graniticos del tercio meridional de la UMT (Fig.
5.10), sugieren que la morfologia tabular de los granitoides sincinematicos emplazados dentro y
bajo las unidades basales, es el resultado de la deformacion extensional (Lam. 3.15b). Su morfologia
tabular contrasta con la del resto de granitoides en niveles estructurales inferiores, en los que el
desarrollo de fabricas deformativas previas a la tectonica transcurrente es escaso.

El desarrollo local de fabricas S, dentro de la UMT, que se limita a las proximidades de su
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contacto basal, frente al desarrollo generalizado en su autoctono relativo, donde transponen a todo
el registro tectonotermal anterior, perfila una estructuracion relacionada con el contacto basal de la
UMT. Indica que la deformacion fue acomodada esencialmente por el bloque de muro, mientras
que el de techo permanecié como un dominio mas pasivo. Sin embargo, la intensidad de E, en el
autdctono relativo parece disminuir igualmente hacia muro una vez alcanzado el nivel de ortogneises
glandulares.

La estructuracion vertical, define un patréon de cizalla asimétrica heterogénea (Fig. 6.3).
Existen limitaciones para extender este modelo a todo el autoctono relativo pues no se han encontrado
referencias litologicas ni estructurales por debajo de los ortogneises glandulares. Pero es aplicable al
menos para el segmento cortical por debajo y en torno al contacto basal de la UMT, hasta alcanzar
los sectores dominados por los grandes macizos graniticos variscos. Este segmento representa el
cizallamiento que condujo la deformacion extensional ductil a escala regional, y debid atenuar el
registro tectonoestratigrafico previo comprendido entre la UMT y los ortogneises glandulares, tal y
como atestigua el aplastamiento y estiramiento de los cuerpos graniticos afectados.

La prolongacion hacia el E del contacto basal en la mitad N a través del antiforme o domo de
Padron (corte A-A’, Fig. 5.18b) lleva al despegue extensional del margen occidental del Complejo de
Ordenes (Martinez Cataladn et al., 2002; Gomez-Barreiro, 2007; Gomez-Barreiro et al., en prensa).
Por lo tanto, se puede concluir que el contacto basal de la mitad N de la UMT es la prolongacion
occidental del despegue de Pico Sacro.

Granitoides variscos sincinematicos tabulares

NO z Unidad de Santiago 4L _ S E

— Do,

e Nucleo de desarrollo del ™

domo de Padrén
AUTOCTONO IBERICO

COMPLEJOS ALOCTONOS AUTOCTONO RELATIVO [ ortogneises glandulares
|:| Unidades basales |:| Metasedimentos con SE GRANITOIDES VARISCOS
E| Unidades basales con SE |:| Metasedimentos migmatiticos con SE |:| Sincinematicos

Fig. 6.3- Modelo bidimensional de cizalla asimétrica heterogénea para el despegue basal de la UMT en el N, y sintesis
de sus implicaciones regionales.

6.2.2- Cinematica T

E DE RIA DE VIGO
SE MALPICA-TUI

AN

LE n=18
Dir. media: 146.5°

Enlos sectores donde la superposicion de la
fase C, es poco intensa pueden obtenerse criterios
cinematicos fiables del evento extensional E,. En
el tercio meridional de la UMT (Lams. 3.14d y
4.8¢) indican un movimiento de bloque de techo
hacia el SE (Fig. 6.4), mientras que en los sectores
central y septentrional indican un movimiento del
bloque de techo hacia el N (Lams. 3.13f, 3.14ay
b), con variaciones segin zonas entre direcciones

i
L3 n=10
Dir. media: 156.3°

. . . L. ., . . ® L. estiramiento en Se Direcciéon media:
Fig. 6.4- Lineaciones Ly (con indicacién de la cinemadtica Rango de orientaciones de Le ~ —— L. estiramiento en Se

asociada) frente a L3 y a la direccion media de la foliacion ~—— L. de crenulacion Ls
(pequena proyeccion adjunta) en el autoctono relativo al E de Directrices estruct.
la Ria de Vigo (tercio meridional de la UMT). n: numero de de la zona
medidas, A.R.: autoctono relativo. <& Movimiento relativo del techo

¢ L. de crenulacion Ls
Rango de orientaciones de L3 -

161



Capitulo 6

NNE y NNO (Fig. 6.5). En todos los casos se ha empleado la lineacion de estiramiento como indicador

de la direccion de movimiento.

AINE del embalse de Fervenza, en torno a un pequefio domo donde la superposicion de C, es
muy tenue, se observa una cinematica de techo hacia el NO (Fig. 6.5¢c), con pequefios flujos locales
casi perpendiculares a esta direccion en su nucleo, que probablemente estén relacionados con una
componente de aplastamiento dominante en esta zona. La cinematica establecida aqui resulta uno de
los mejores referentes regionales para caracterizar la tectonica extensional del contacto basal de la

UMT en su mitad septentrional.

La variacion en las direcciones de flujo de la tectonica extensional se abordara en detalle en
el Cap. 8, en una interpretacion general de la cinematica de las unidades basales desde el episodio

subductivo hasta la tectonica transcurrente.
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Fig. 6.5- Lineaciones Lg (con indicacion de la cinematica asociada) y pliegues tumbados sincrénicos (se incluye su
asimetria) frente a L3 y a la direccion media de la foliacion para cada sector (pequenas proyecciones adjuntas). Incluye
(a) sector NO de la UMT (Cabo de San Adrian), (b) sector NE de la UMT (Playa de Rias), (c) sector NE del embalse de
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6.2.3- Caracterizacion geométrica

El analisis geométrico del contacto basal en la UMT se abordard mediante sus relaciones
estructurales con las unidades que se disponen en su bloque de techo, que corresponde a las unidades
basales, y con las de su bloque de muro, las rocas de su autdctono relativo.

Respecto al bloque de techo, la foliacion extensional S, se superpone a la de plano axial (S,)
del tren de pliegues recumbentes. Las relaciones angulares entre el contacto basal y la estructura
interna de la UMT vienen dadas por sus superficies axiales, o en su defecto, por los flancos de los
pliegues.

Mientras en los tercios N y S de la UMT se preserva parte de la estructura de pliegues por
debajo del flanco inverso del anticlinal de Fervenza (cortes geoldgicos en las Figs. 5.10, 5.15 y 5.18),
en el tercio central esto no ocurre (Fig. 5.13). Esto implica una substracciéon mayor en la base de la
UMT en su sector central, y una inclinacion mayor del contacto basal con respecto a los pliegues, que
seria hacia el N en la mitad N y hacia el S en la mitad S.

Teniendo en cuenta ademas la diferente cinematica establecida para la mitad N (Fig. 6.5)
y S (Fig. 6.4), se deduce que el contacto basal de la UMT es, en realidad, la combinacion de dos
superficies de despegue conjugadas (Fig. 6.6), una inclinada hacia el NNO y otra hacia el SSE, que
se unen en torno al margen S de la Ria de Arousa. Sus relaciones mutuas no han podido establecerse
de forma directa, pues la zona de unidn esta ocupada por la granodiorita tardia de Caldas de Reis.

El trazado de los despegues respecto del tren de pliegues recumbentes indica que el preservado
al N, que es el despegue de Pico Sacro, se desarrolld en un nivel estructural superior del tren de
pliegues, en relacion con el preservado en el S (Fig. 6.6).

La continuacion hacia el E del despegue meridional tiene su mejor candidato, a tenor de su
cinematica e inclinacidon respecto de las estructuras previas, en la cizalla extensional que deforma
al granito de Beariz (Gonzdlez Cuadra et al., 2006), en el flanco E del antiforme de Padron. Esta
estructura se localiza por debajo del cabalgamiento de Lalin-Forcarei, lo que indica una inclinacion
original hacia el SE. Este accidente tectonico sera denominado despegue de Redondela-Beariz (Fig.
6.0).

El cambio en el sentido de movimiento de los dos despegues coincide con un cambio en la
inmersion de los grandes sinformes en los que se preserva la UMT. En el S se preserva en una cubeta
tectonica cuya parte septentrional se inclina al S (Fig. 5.2), como la direcciéon de movimiento del

ONO unidades superiores

unidades ofioliticas

p.BembiP"

’_ o Ca‘é\ ESE
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-_-"dEP'\ccsa“".\ —h
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UNIDADES BASALES !

Lamina Inferior Lamina Superior N K K
Ortogneises peralcalinos Esquistos y anfibolitas con <<P Cabalgamientos fuera de secuencia
Ortogneises alcalinos Esquistos y anfibolitas con >>P “=__ Despegue de Bembibre - Cean
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Fig. 6.6- (a) Trazado de las superficies de despegue de Pico-Sacro y Redondela-Beariz en relacion con el tren de pliegues
recumbentes y el despegue de Bembibre-Cean.
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despegue de Redondela-Beariz (Fig. 6.4). En el N, lo hace en un sinforme con una inmersion al N
(Fig. 5.14 y 5.17), también subparalela a la direcciéon de movimiento extensional (Fig. 6.5). Ambos
dominios estan separados por una culminacién cuyo ntcleo es ocupado por la granodiorita de Caldas
de Reis. El caracter abierto y la ausencia de clivaje asociado a la culminacion sugieren relacionarla,
junto con el resto de pliegues abiertos, con el evento extensional E . El flujo extensional a cada lado
de la misma coincide con la inclinacion de sus flancos, lo que sugiere que los despegues, divergentes,
y la culminacion son contemporaneos.

Para el bloque de muro del contacto basal de la UMT se han utilizado las superficies de
referencia litoestratigraficas para determinar las relaciones geométricas.

La simetria estructural esperable a ambos lados del antiforme de Padrén se ve interrumpida
por la falla de Rids en el N (Figs. 5.17 y 5.18). Pero aun es posible identificar los ortogneises
glandulares del autdctono relativo en una estructura antiformal (Fig. 5.17 y sector 20, Fig. 5.18a),
y los metasedimentos con diferentes grados de migmatizacion alrededor de ellos. Esta distribucion
coincide con la que se observa en el flanco NO de la UMT, donde los ortogneises glandulares ocupan
también el nucleo de una estructura antiformal rodeada de metasedimentos, el antiforme de San
Adrian (Fig. 5.17 y sector 30, Fig. 5.18a). Esta repeticion simétrica se mantiene con interrupciones a
lo largo de ambos margenes de la UMT, e indica que la UMT se preserva en el nticleo de un sinforme,
en cuyos flancos afloran las mismas unidades litoestratigraficas.

Este hecho relativiza la importancia de la componente vertical de movimiento del limite O
de la UMT propuesta por Llana-Funez (2001). Ademas, indica que el gradiente metamoérfico normal
condensado que se reconoce a ambos lados de la UMT, esta ligado a su contacto basal extensional,
pues se repite simétricamente a ambos lados.

Los metasedimentos del autoctono relativo corresponden a la Zona Centroibérica y al
Dominio Esquistoso o Parautdctono. Las intrusiones graniticas y la migmatizacion hacen dificil
distinguirlos y trazar sus contactos en los alrededores de la UMT. Sin embargo, pueden establecerse
unos limites maximos de la extension en la vertical de cada uno de ellos usando los ortogneises
glandulares, denominados localmente ortogneises de San Adrian o de las Sisargas, asumiendo su
pertenencia a la Zona Centroibérica, en base a su similitud petrografica, geocronoldgica, geoquimica
y composicional (Parga Pondal et al., 1964; Peinado, 1973; Bischoff et al., 1973; Fernandez Casals,
1974, 1976; Capote y Fernandez Casals, 1975; Navidad, 1979; Iglesias y Ribeiro, 1981; Villaseca,
1983; Lancelot et al., 1985; Allegret e Iglesias, 1987; Vialette et al., 1987; Valverde-Vaquero y
Dunning, 2000; Llana-Funez, 2001; Navidad y Bea, 2004; Bea et al., 2006; Diez Montes, 2007; Zeck
et al.,2007; Talavera et al., 2008).

En la mitad N de la UMT, Llana-Funez (2001) propuso que las series que se preservan justo
por debajo de la UMT en su flanco oriental (Esquistos de Riés) pertenecen al Grupo Parafio del
Dominio Esquistoso, mientras que en occidental (Esquistos de Xeiruga) aparecen metasedimentos
del autoctono ibérico (Fig. 6.7). Esta correlacion pone de relieve una asimetria en la distribucion de
dominios dentro del autoctono relativo.

La ausencia del Dominio Esquistoso en el flanco O de la UMT puede explicarse mediante una
sustraccion o condensacion en la vertical de parte del registro entre la UMT y el autdctono, producida
bien por los despegues basales de la UMT, bien por la tectonica transcurrente del margen O de la
UMT.

La sustraccion ligada al despegue de Pico Sacro requeriria que cortara oblicuamente al
cabalgamiento que separa Dominio Esquistoso de unidades basales en la forma mostrada en las
Figs. 6.3 y 6.7b. Es decir, profundizando en la pila estructural hacia el O. En el S, la inclinacion del
despegue de Redondela-Beariz puede estimarse por la distribucion de grupos dentro del Dominio
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COMPLEJOS ALOCTONOS

|:| Unidades basales
PARAUTOCTONO - DOMINIO ESQUISTOSO
|:| Grupo Parafio

- Grupos Nogueira y Santabaia
AUTOCTONO IBERICO

- Metasedimentos

== Despegue Ortogneises glandulares
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Fig. 6.7- (a) Mapa simplificado de la distribucion de los dominios del autéctono, Dominio Esquistoso y unidades basales
en torno a la UMT (basado en Llana-Funez, 2001), y en este trabajo). (b) Corte sintético de la mitad N de la UMT que
explica la disposicion de dominios en el autdctono relativo asumiendo un modelo tangencial de sustraccion. (c) Corte
sintético del sector S que explica la disposicion de dominios en el autoctono relativo asumiendo un modelo tangencial de
sustraccion. Los granitoides variscos no se han incluido en los cortes, que no estan a escala.

Esquistoso propuesta por Llana-Funez (2001), que es asimétrica en los flancos de la UMT (Fig.
6.7a). Los metasedimentos del Grupo Nogueira solo afloran en el flanco occidental, mientras que en
el oriental, el Grupo Parafio se apoya directamente sobre el autdctono ibérico. La ausencia del Grupo
Nogueira al O puede explicarse por un despegue interno en el autoctono relativo, algo que también
seria necesario en el N para justificar la ausencia del Grupo Nogueira entre el Grupo Parafio y las
rocas del autdctono (Fig. 6.7b). La inclinacion hacia el E del despegue interno en el S deberia ser
mayor que la de los contactos en el autoctono relativo (Fig. 6.7¢). Para el despegue de Redondela-
Beariz, las relaciones son dificiles de estimar debido a la intrusion de granitoides sincinematicos en
el margen O.

Aunque no se descarta la contribucion de la tectonica transcurrente en la sustraccion, la de
la tectonica extensional puede estimarse donde no existan accidentes C, y la fracturacion tardia sea
nula. Ambas condiciones se cumplen en el flanco E de la UMT, particularmente en los margenes de la
Ria de Arousa y en menor medida en la de Vigo. En ambos, la pila de metasedimentos apenas alcanza
2000 m de espesor, eso sin descontar el plegamiento asociado a la foliacion S.. Este espesor es menos
de la mitad de los 5000-5500 metros que exhibe el Dominio Esquistoso donde mejor se conoce su
registro estratigrafico (Marquinez Garcia, 1981, 1984).
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6.2.4- Registro tectonometamorfico

La UMT incluye pequeiias intrusiones deformadas de leucogranitos variscos en sus sectores
basales, acompafiadas del desarrollo de la foliacion S,. Su autdctono relativo desarrolla una fabrica
S, equivalente asociada a un gradiente metamorfico normal, y que incluye hacia abajo un mayor
numero de intrusiones leucograniticas, hasta alcanzar un nivel estructural con cuerpos mayores de
leucogranitos de varias decenas de metros de espesor. Mas abajo aun, los metasedimentos desarrollan
una migmatizacion incipiente, que transita hacia una migmatizacion avanzada con texturas nebuliticas
en los sectores mas profundos. En la posicion més baja se encuentran los ortogneises glandulares,
cuyo grado de migmatizacion parece menor que en los metasedimentos, pero que incluyen un mayor
numero de granitoides hacia abajo hasta alcanzar los grandes macizos graniticos.

El espacio en que ocurre la zonacion térmica normal del autdctono relativo no puede explicarse
por un zonado barroviense convencional. El espesor maximo en que se produce el transito entre las
zonas migmatiticas y los niveles superiores no migmatizados nunca supera los 2 Km., y a veces son
solo varias decenas de metros. La deformacion C, no siempre desarrolla bandas de cizalla importantes
que justifiquen la concentracion de isogradas mediante movimientos transcurrentes. De hecho, donde
no se desarrollan, los contactos entre las zonas que definen el gradiente estan plegados por pliegues
subverticales, lo que acentta la concentracion de isogradas, pero al mismo tiempo muestra que ésta
es anterior.

Los granitoides variscos se concentran preferentemente en la periferia de la UMT. También
pueden ocupar posiciones centrales, pero siempre en los dominios estructuralmente mas bajos de la
UMT. Un ejemplo ilustrativo del segundo caso, es la cubeta estructural con un domo en su nticleo
desarrollada en el tercio S de la UMT (Fig. 5.9). El domo (domo de Lonsa-Las Pereiras de Floor,
1966) coincide espacialmente con la recristalizacién generalizada de la mineralogia de la foliacion
S,, su inclusién en poiquiloblastos de andalucita y cordierita y la aparicion de sillimanita. Es decir,
coincide con una anomalia térmica superpuesta a C,, acentuada por la intrusion de un granitoide
sin- a postcinematico (granito de San Mamede) y de un cortejo de diques cuarzo-dioriticos (Floor,
1966). En relacion con ella se desarrollaron pliegues menores recumbentes englobados a posteriori
dentro de blastos de cordierita (Lam. 4.2a). Dada la posicion estructural que ocupan, estos pliegues,
sin foliacion asociada, se consideran la manifestacion mas superficial de E, dentro de la UMT. Su
asimetria no ha suministrado criterios cinematicos consistentes, pero la orientacion NE-SO de sus
ejes es compatible con un flujo hacia el SE, consistente con el despegue de Redondela-Beariz.

La condensacion de isogradas en los niveles inferiores e infrayacentes de la UMT se explica
por la tectonica extensional responsable de la exhumacion del autdctono relativo y del desarrollo
de una fabrica tectonica de baja presion y alta temperatura (S,) superpuesta a la foliacion S,
que representa la componente ductil de la deformacidon extensional. Las superficies de despegue
acomodarian la componente fragil-ductil a fragil y reflejan el enfriamiento asociado a los ltimos
estadios de la extension. Las asociaciones de baja presion y los fundidos locales son indicadores
de la despresurizacion. La geometria y fabricas tectonicas asociadas a los despegues indica que su
funcionamiento alcanza al menos la primera zona de la sillimanita (Yardley, 1989). Las rocas de las
unidades basales proximas a los despegues y en sus bloques de techo, muestran un calentamiento
ligeramente descompresivo y un enfriamiento a baja presion (ver también Gomez-Barreiro, 2007),
propio de los sectores de intercambio térmico de los despegues extensionales (Ruppel et al., 1988;
Reinhardt y Kleeman, 1994).
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6.3- Colapso extensional: aplicacion al caso de estudio
6.3.1- Sistema de despegues extensionales en el domo de Padron

Se han identificado tres despegues en torno al domo de Padron: Redondela-Beariz, Pico
Sacro, y Bembibre-Cean (Fig. 6.6). Los dos primeros forman un sistema divergente de cizallas
conjugadas que configura el contacto basal de la UMT. Su cronologia absoluta se puede estimar a
partir de las dataciones de leucogranitos sincinematicos incluidos en el autdctono relativo realizadas
por Rodriguez et al. (2003) en una edad minima para el comienzo de su desarrollo de 3173 Ma y
maxima de 340 Ma (edad del cabalgamiento de Lalin-Forcarei). El despegue de Bembibre-Ceén es
anterior al de Pico Sacro, que lo corta al SE y S del Complejo de Ordenes (Gémez-Barreiro, 2007,
Gomez-Barreiro et al., en prensa).

Los despegues pueden ser
integrados en un modelo de zona de cizalla Granitoides =1
asimétrica con estiramiento (stretching S |
shear zone de Means, 1989) y migracion ‘ h1 |
de la deformacion hacia su base (Gémez- ‘2%\7%

Barreiro, 2007; Gémez-Barreiro et al., en S

prensa). Elmodeloincluyeunadeformacion 3 (d)
- . (b)

inicial heterogénea del volumen afectado
con una concentracion de la velocidad de
deformacion en sus dominios superiores
(Fig. 6.8a). Esta etapa desarrollo las
fabricas extensionales S, en la Lamina
Superior, y fue seguida de la migracién
de la deformacion hacia zonas inferiores
(Fig. 6.8¢), que desarroll¢ las fabricas S,
en la base de la UMT y en su autdctono , :
relativo. En el Complejo de Ordenes D.Redondela-Beari; ¥

se identifica un estadio intermedio con del | del ciall ‘
. . Fig. 6.8- Modelo evolutivo del cizallamiento en régimen de
desarro'll(') de ot'ros smterpas extensionales stretching shear'y aumento del aplastamiento con la profundidad,
en posiciones intermedias (despegue de que ilustra la evolucién en la seccién del Complejo de Ordenes
Santiago, Fig. 6.8b, Gémez-Barreiro (modificado de Gomez-Barreiro,2007). Se incluyen tres estadios
e T i de evolucidn que recogen (a) el cizallamiento localizado a techo,
2007). El sistema de cizallas conlleva (b) sumigracion hacia niveles intermedios, y (¢) la concentracion
un aumento progresivo de temperatura final de la velocidad de deformacion en la base. (d) Distribucion

prog p y de la velocidad de deformacion por cizalla.

@ <%

——
L]

Jopedlepy

Profundidad

una componente de cizallamiento puro,
ambos crecientes hacia muro, y puestos
en evidencia respectivamente por la migmatizacidn y por el sistema basal extensional, conjugado y
divergente.

La concentracion de la velocidad de formacidn y cizallamiento simple acaba canalizandose
en el desarrollo de zonas de cizalla discretas, que tienden a aprovechar los limites reologicos pre-
existentes. Las condiciones de la deformacion son ya més frias y acaban limitandose a una zona de
decenas o centenares de metros de espesor.

En la Fig. 6.6 se observa que el despegue de Redondela-Beariz cizalla y traspone al
cabalgamiento de Lalin-Forcarei. Eso explica que los sectores comparables a la unidad de Forcarei,
en facies esquistos azules, no afloren en la Lamina Inferior de la UMT, siempre en facies de las
eclogitas (Fig. 5.24).
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Andlisis macroestructural 11: despegues extensionales

El desarrollo de los dos sistemas de despegue en niveles estructurales diferentes ha permitido
la reconstruccion del tren de pliegues recumbentes, ya que partes desmembradas del mismo han sido
preservadas alrededor de una misma macroestructura extensional divergente, el domo de Padron
(Fig. 6.9).

6.3.2- Significado orogénico e implicaciones para el Noroeste del Macizo Ibérico

Las estructuras asociadas a los despegues, su sincronia con el metamorfismo de baja presion
y temperatura media a alta y la fusion generalizada de los niveles estructurales inferiores indican su
relacion con el colapso gravitacional de la corteza continental engrosada (Platt, 1986; Dewey, 1988;
Platt y England, 1994; Ruppel, 1995; Ring et al., 1999; Rey et al., 2001; Martinez Catalan et al.,
2002; Gomez-Barreiro, 2007). Las implicaciones para la evolucion orogénica del NO del Macizo
Ibérico fueron sintetizadas por Gomez-Barreiro (2007). A ellas hay que afiadir que el sistema de
despegues provoco el desmembramiento tectonico de un tren de pliegues recumbentes desarrollados
a escala regional (Figs. 6.9 y 6.10), y lo hizo mediante la traslacion en sentidos opuestos y segiin una
direccion media de flujo NNO-SSE.

Su desarrollo temporal coincide con el periodo de maximo engrosamiento cortical. El sistema
de cabalgamientos fuera de secuencia y el cabalgamiento del Dominio Esquistoso transfirieron los
terrenos perigondwanicos sobre zonas mas internas del margen continental de Gondwana. Eso, unido
a su engrosamiento previo de primera fase, condujo al desequilibrio térmico de la cufia orogénica
(Vanderhaeghe y Teyssier, 1997, 2001). El proceso de reequilibrado dio lugar a la fusion parcial de
niveles fértiles como primera respuesta, iniciandose asi la desestabilizacion del perfil reoldgico (Ord
vy Hobbs, 1989) y la pérdida de cohesion interna del ordgeno, cuya respuesta estructural inmediata es
la activacion de los sistemas de despegues extensionales (Vanderhaeghe y Teyssier, 1997, 2001).

Los despegues son mecanismos de estabilizacion muy eficaces, pues conducen la transferencia
de materia desde las zonas con mayor energia potencial a las de menor energia (England, 1982;
Molnar y Chen, 1982, 1983; Coney y Harms, 1984; McClay et al., 1986; Dewey, 1988; Ménard y
Molnar, 1988; Molnar y Lyon-Caen, 1988; England y Houseman, 1989). Por eso, la inclinacion de las
superficies de despegue y las direcciones de flujo extensional suelen ser paralelas. Su formacién (Fig.
6.10) esta ligada al ascenso por flotacién de corteza continental parcialmente fundida, que combina
flujos diapiricos con adelgazamiento cortical heterogéneo, especialmente si la corteza superior es
movilizada por denudacion tectonica y/o erosion (Marshak, 1999; Teyssier y Whitney, 2002).

En nuestro caso, los despegues dan cuenta de la denudacion tectonica y adelgazamiento sobre
el domo de Padrén, mientras que la formacion del propio domo y domos y cubetas menores dan
cuenta de la participacion del flujo diapirico en el proceso. Los despegues estan doblados por los
domos, lo que sugiere que el flujo diapirico renové su importancia hacia el final del proceso, mientras
que en un estadio previo, fue la denudacion tectonica la que jugd un papel decisivo.

Los despegues que afectan a los complejos aloctonos gallegos se formaron en un contexto
de extension sinconvergente (Martinez Catalan et al., 1996, 2002; Gomez-Barreiro, 2007; Gomez-
Barreiro et al., en prensa). Esta interpretacion se basa en que la convergencia continud tras su
desarrollo a través de grandes zonas de cizalla transcurrentes dextras (Shelley y Bossiére, 2000, 2002;
Martinez Catalan et al., 2002, 2007, 2009), como la que flanquea a la UMT por el O (Llana-Funez,
2001).

Las direcciones de la extension obtenidas en este estudio (ver Cap. 8), en otros sectores dentro
de los complejos aloctonos, y en la Zona Centroibérica, indican un vector de flujo paralelo al trazado
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Fig. 6.11- (a) Modelo de un cizallamiento transpresivo
dextro. Se incluyen las direcciones de maximo estiramiento
resultantes y su distribuciéon en una cadena lineal con
un trazado ortogonal a la convergencia continental. (b)
Esquema de la interferencia en domos y cubetas resultante
de la superposicion de pliegues formados por buckling y
boudinage y adelgazamiento cortical. Ambos mecanismos
por separado pueden activar un flujo diapirico. (c) Vectores
del colapso extensional en el NO del Macizo Ibérico (basado
en Fig. 1.3). Se indican los dominios con flujo perpendicular
a la cadena y aquellos con flujo paralelo a oblicuo. Datos de
este estudio (UMT) y de Ribeiro et al. (1990), Villar Alonso
(1990), Escuder Viruete et al. (1994), Escuder Viruete (1999),
Diez Balda et al. (1995), Marques et al. (1996), Martinez
Catalan et al. (1996, 2002, 2003, 2009), Gonzdlez Cuadra
et al. (2006), Diez Montes (2007), Gomez-Barreiro (2007),
Gomez-Barreiro et al. (2007, en prensa) y Gonzdlez Cuadra
(2007).

de la cadena, o subparalelo con una direccion
antihoraria respecto de ella (Ribeiro et al., 1990;
Villar Alonso, 1990; Escuder Viruete et al.,
1994; Escuder Viruete, 1999; Diez Balda et al.,
1995; Marques et al., 1996; Martinez Catalan
et al., 1996, 2002, 2009; Gonzdlez Cuadra et
al., 2006; Diez Montes, 2007; Gomez-Barreiro,
2007; Gomez-Barreiro et al., 2007, en prensa;
Gonzalez Cuadra,2007). Es dificil explicar esas
direcciones s6lo por gradientes gravitatorios en
una cadena lineal. Pero pueden entenderse si
ademads de los gradientes gravitatorios persiste
en la cadena un régimen compresivo, debido a
que la convergencia de placas no ha cesado, y
¢éste incluye una componente transcurrente.

En tal caso, la componente gravitatoria
tenderia a producir extension normal a la cadena,
la componente normal de compresion tenderia a
extenderlalongitudinalmente, y una componente
transcurrente dextra imprimiria una elongacion
maxima oblicua en sentido antihorario respecto
a la cadena (Fig. 6.11a). La direccion de
maxima extension en cada punto dependera
de la importancia relativa local de cada uno
de esos factores, que esta condicionada por los
gradientes gravitatorios locales y la particion de
la deformacion asociada a la convergencia.

LaFig.6.11bmuestracémo lainteraccion
de los mecanismos propuestos puede desarrollar

las estructuras observadas, y como éstas se retroalimentan unas a otras a lo largo del proceso.
La compresion ortogonal pudo haber iniciado inestabilidades por buckling, aprovechadas para
localizar las estructuras diapiricas. También pudo generar el boudinage de ciertos niveles corticales,
favoreciendo el flujo cortical y habilitando espacio hacia donde canalizarlo. La asociaciéon de ambos
mecanismos provocaria el patron en domos y cubetas caracteristico.
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En la UMT, se ha identificado un cambio en la direccion del flujo extensional en la culminacion
actualmente ocupada por la granodiorita de Caldas de Reis, y que resulta de la interferencia de un
sinforme longitudinal con un antiforme transversal. Eso sugiere que el flujo extensional en este
sector debid activarse en primer lugar por un proceso de boudinage en direcciéon N-S en la corteza
media e inferior, que formaria el antiforme, tras el cual, la compresion E-O activaria el buckling que
nucled el sinforme. La combinacion de acortamiento y extension horizontales con el flujo diapirico
puede explicar que los domos no exhiban un patréon de flujo radial o excéntrico, y que incluso doblen
los vectores de flujo extensional.

Las direcciones de flujo extensional en la Zona Asturoccidental-leonesa son ortogonales
al trazado de la cadena (Martinez Catalan et al., 2003), y responden esencialmente a su colapso
gravitatorio. El cambio en los patrones de extension puede reflejar la amortiguacion de la convergencia
transcurrente lejos de los limites de las placas colisionantes.

El modelo cinematico propuesto puede ser utilizado como un indicador indirecto del estado de
esfuerzos global durante el colapso gravitatorio. Segun él, el colapso extensional de la cadena varisca
en el NO del Macizo Ibérico es compatible con la continuacion de la convergencia acompanada de
una componente en direccion dextra.
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7.- ANALISIS MACROESTRUCTURAL III:
TECTONICA TRANSCURRENTE

7.1- La cizalla transcurrente de Malpica-Tui

La UMT est4a afectada a escala regional por un cizallamiento dextro en direccion. La
deformacion y estructuras creadas durante su desarrollo determinan el patron cartografico alargado
del sinforme en el que se preserva la unidad. La zona de cizalla ha sido caracterizada con anterioridad
tanto en la zona de estudio como en su prolongacion hacia el S en Portugal (Iglesias y Choukroune,
1980; Iglesias y Ribeiro, 1981; Ferreira et al., 1987; Llana-Funez, 2001; Llana-Funez y Marcos,
2001). En los trabajos mas recientes ha sido denominada Zona de deformacion de Malpica-Lamego,
pero en este trabajo se utilizaran las localidades espafolas que ocupan sus extremos N y S, Malpica
y Tui respectivamente.

7.1.1- Estructuracion regional

La principal estructura de la zona de cizalla es un corredor de alta deformacion restringido
al limite O de la UMT. Incluye a la granodiorita de Baio-Vigo en el S, y hacia el N una banda de
ultramilonitizacion heterogénea de espesor decamétrico (Lam. 7.1a) rodeada por una zona de cizalla
heterogénea mas amplia pero menos deformada (Fig. 7.1). Capdevila et al. (1973) y Gallastegui
(1993) proponen una participacion mantélica y procesos de fusion de la corteza inferior en el origen
del macizo granodioritico de Baio-Vigo, lo que muestra el caracter al menos cortical de la cizalla.

Acompanando a la zona de mayor deformacion existen cizallas distribuidas a lo largo de
toda la UMT que aislan dominios menos deformados e indeformados con morfologia lenticular (Fig.
7.1), y que muestran el caracter heterogéneo de la deformacion (Lams. 3.3c, 3.10c y 3.14e). Su
trazado regional sigue dos patrones: transectan oblicuamente a la UMT, o se disponen subparalelas
a sus limites. De igual modo, cortan oblicuamente a la granodiorita de Baio-Vigo, produciendo
estrangulamientos del macizo granodioritico a la altura del granito del Confurco, y en el entorno del
embalse de Fervenza (Fig. 7.1).

Las bandas de cizalla afectan tanto al conjunto de gneises de la UMT (Lams. 3.2e y 3.7b),
como a las rocas del autoctono relativo (Lams. 3.13d y 3.14f) y los granitoides sincinematicos (Lam.
3.15d). Llevan asociadas el desarrollo de foliaciones de tipo S,, subverticales (frecuentemente
inclinadas hacia el O) paralelas a los planos de cizalla local, y lineaciones de estiramiento L,,
igualmente paralelas, e inclinadas entre 5° y 15° indistintamente hacia el N o hacia el S. Los pliegues
E, experimentaron un fuerte aplastamiento sincrénico con ellas, que produjo fabricas de plano axial
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subverticales (S, ) (Lams. 3.2¢, 3.2f, 3.10c, 3.12f, 3.13d, 3.15c¢, 4.2¢ y 4.6¢), particularmente donde
la UMT es mas estrecha. El aplastamiento aumenta hacia los limites estructurales de las cizallas,
y condiciona la asimetria del sinforme en que aflora la UMT, la progresiva verticalizacién de sus

flancos, y la inversion que afecta a su flanco O.

7.1.2- Cinematica general

Lamina 7.1- (a) Banda ultramilonitica subvertical de la
cizalla en direccion que limita a la UMT al O de Malpica.
Playa de Seaia. (b) Ultramilonita plegada y cataclastizada
dentro de la banda de deformacion principal desarrollada
sobre granitoides variscos sincinematicos. (¢) Franjas
de presion en pirita (cizallamiento dextro) preservadas
entre bandas C’ senestras (esquistos con albita, Playa de
Rias). Véase el contexto estructural en Lam. 7.1e. (d)
Bandas de deformacion Cj dextras y pliegues asociados
sobre el bandeado tectonico en los metasedimentos de la
UMT (Playa de Rias). Disruptan lentes cuarzosas y sobre
ellas se desarrollan las bandas senestras. (e) Cizallas
subverticales senestras entre bandas de cizalla verticales
dextras (cintas de cuarzo en los metasedimentos de la
UMT en la Playa de Rids): jestructuras bookshelf o en
dominé dentro de un cizallamiento dextro general?. Se
indica la posicion de la Lam. 7.1c.

Iglesias y Choukroune (1980) infirieron la componente no coaxial del cizallamiento a partir
de bandas de cizalla discretas subverticales y estructuras S-C en los grandes macizos graniticos
sincinematicos que bordean a la UMT por el O, de las que se recoge una descripcion mas detallada

en Llana-Funez (2001).
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Los criterios cinematicos (S-C, C’-S, C’, planos S, pliegues asimétricos con ejes verticales,
estructuras ¢ en porfiroclastos y xenolitos y asimetrias en subgranos de cuarzo) reconocibles en la
banda ultramilonitica occidental indican consistentemente una cinematica dextra. Los criterios en el
macizo granodioritico de Baio-Vigo (Lam. 3.15¢) apoyan la misma cinematica para toda la banda
de deformacion. Las facies de la banda de deformacion ultramilonitica muestran un transito desde
condiciones de deformacion dictil a fragil-ductiles mediante el desarrollo en primer lugar de una
fabrica ultramilonitica sobre la que se desarrollan pliegues asimétricos de eje vertical, y finalmente
bandas de cataclasitas distribuidas heterogéneamente (Lam. 7.1b).

Existen tres grandes bandas de cizalla y otras de menor entidad que cortan oblicuamente a la
UMT en sus tercios central y septentrional (Fig. 7.1). Todas ellas son equivalentes a megaestructuras
C’y sutrazado es compatible con un cizallamiento dextro. Para ellas se deduce una componente ductil
de deformacion, ya que los contactos de las unidades afectadas estan solidariamente reorientados, y
las fabricas S, estan bastante generalizadas. Ademads, en torno a cada una de las bandas, incluida la
zona de cizalla principal, se observa una desviacion en la orientacion de las foliaciones y lineaciones
previas, mas acusada cuanto mas proximas a las cizallas (Fig. 8.1 en Cap. 8). La reorientacion de las
foliaciones coincide con su progresiva verticalizacion y un desarrollo mas penetrativo de fabricas S,
lo que sumado a lo anterior ofrece un criterio adicional de su cinematica dextra.

La orientacion general de las bandas oblicuas cambia progresivamente desde una direccion
aproximadamente N-S en el S, a NE en el N, a la vez que el resto de directrices estructurales,
como la banda de alta deformacion del O de la UMT o la traza del sinforme principal definen el
arco Iberoarmoricano en la UMT. Donde se unen la banda principal y las oblicuas, la primera se
anastomosa en continuidad con las segundas (Fig. 7.1). Por tanto, las bandas C’ regionales han debido
desarrollarse tras la banda de deformacion principal, esencialmente rectilinea. Posteriormente, el
conjunto fue doblado solidariamente junto con el resto del cinturdén orogénico para formar el oroclinal
del Macizo Ibérico (Ries y Shackleton, 1976; Weil et al., 2000). La datacion de las fabricas S, de estas
cizallas (Rodriguez et al., 2003) ofrece una edad méaxima para este evento de 300-310 Ma y acota el
desarrollo de las estructuras extensionales a 310-340 Ma.

7.1.3- Las cizallas senestras

Ademas de los movimientos en direccion dextros se reconoce una cinematica senestra (Llana-
Funez, 2001), especialmente intensa en el limite E de la UMT, en su tercio meridional y sectores
aislados del septentrional.

Las cinematicas dextra y senestra pueden integrarse en un modelo de cizallamiento dextro
transpresivo, en el que la granodioritade Baio-Vigoy labandaultramiloniticadel N habrian concentrado
la mayor parte de la componente en direccion y representarian la zona de cizalla de referencia del
sistema dextro. La componente compresiva coaxial se manifiesta a través del aplastamiento de los
pliegues abiertos gestados durante E,, forméandose la foliacion de plano axial (S, ). A su vez, llevaria
asociado el desarrollo de escapes tectonicos locales de la UMT hacia el N, con la cinematica dextra
en su limite oriental, o hacia el S, con el desarrollo de un cizallamiento senestro conjugado (Fig.
7.1).

El movimiento en direccion se concentraria en los limites entre la UMT y su autoctono
relativo, por representar el despegue extensional una debilidad reologica.

Donde se desarrollan bandas de cizalla C’ regionales dextras conjugadas con la principal,
se observa también una cinematica senestra en los sectores adyacentes (Fig. 7.1), compatibles con
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un modelo de extrusion tectdnica hacia el S. Algo similar se observa en el tercio meridional de la
UMT, pero alli, la cizalla principal dextra se conjuga con otra senestra en el contacto oriental de la
UMT, que produce igualmente la extrusion tectonica de todo este sector hacia el S (Fig. 7.1). La
disposicion sigmoidal de algunos elementos estructurales en este sector triangular (Fig. 7.1), debe
estar relacionada con el movimiento de ambas cizallas.

Porsus condiciones de afloramiento, merece atencion la cinematica senestra que parece dominar
los afloramientos del limite E de la UMT en la Playa de Rias. La deformacion transcurrente incluye
una etapa inicial de cizallamiento dextro, seguida de otra que desarrolla una débil deformacion a base
de bandas C’ extensionales senestras distribuidas heterogéneamente (Lam. 4.2d). La etapa dextra se
preserva en dominios microestructurales entre las bandas C’ senestras (Lam. 7.1c), y en bandas de
deformacion decimétricas que disruptan al bandeado tectonico visible (Lam. 7.1d), sobre las que se
desarrollan a posteriori las pequenas cizallas senestras. Las cizallas senestras apenas desvirtiian la
fabrica anterior, pero representan la mayoria de los criterios cinematicos reconocibles (Lam. 7.1e),
falseando la cinematica dominante.

El trazado de la banda C’ regional méas septentrional reconocible en la UMT no se paraleliza a
su limite E a diferencia del resto de bandas extensionales, sino que continia cortando oblicuamente a
las estribaciones septentrionales del domo de Padrén a través del macizo granitico del Monte Neme.
La cizalla desvia las estructuras previas que atraviesa, como el domo en el extremo NO Complejo
de Ordenes, y contintia por Punta Langosteira y el macizo granitico del Ferrol, hasta el borde O del
Complejo de Cabo Ortegal (Fig. 5.20). Su relacién geométrica con la que limita al Complejo de
Ordenes por el E, la zona de cizalla de Palas de Rei, apunta al modelo de extrusion tecténica hacia el
S propuesto para otros sectores de la UMT, pero a mayor escala.

El patron resultante es equivalente al de las estructuras de tipo bookshelf o en domind
(Etchecopar, 1977), en las que cizallas antitéticas se desarrollan entre las bandas que acomodan el
grueso de la deformacion principal. Esta posicion es la que ocupa la banda de deformacion senestra
de la Playa de Rias, entre la cizalla de mayor rango que transecta al domo de Padrén y la prolongacion
hacia el NE de la cizalla de Muifios o la banda principal que limita a la UMT por el O (Fig. 7.1).
Observaciones locales en la Playa de Rias indican que este modelo se cumple a pequefia escala (Lam.
7.1e).

7.1.4- Implicaciones de la tectonica transcurrente

La cizalla de Malpica-Tui refleja la continuacion de la convergencia dextra invocada para
el modelo de colapso gravitatorio. El desarrollo de sistemas en direccion a escala cortical refleja el
estado reologico de la corteza tras el reajuste térmico y gravitatorio provocado por las estructuras
extensionales. La rigidez adquirida tras el enfriamiento parcial favorece que zonas mecanicamente
débiles concentren la deformacion durante esta etapa. Los domos migmatiticos y las superficies
de despegue actuardn como elementos conductores de la deformacién transcurrente, tanto por su
comportamiento aun ductil en el caso de los domos, como por la debilidad mecanica en el de los
despegues.

La evolucion del modelo extensional de domos y cubetas culmina con el aplastamiento
causado por la tectonica transcurrente. Es probable que ambos procesos, interpretados clasicamente
como eventos separados, sean de hecho continuos, desarrollando un estilo estructural acorde con el
estado reologico de la cufia orogénica en cada momento pero bajo un campo de esfuerzos regional
similar de convergencia de placas oblicua. Los grandes domos han podido evolucionar constantemente
adaptandose al estado de esfuerzos local en cada momento.
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7.2- La fracturacion tardia

Buena parte de las zonas de cizalla ductiles en direccion han sido reactivadas y/o presentan
una evolucion hacia grandes fallas subverticales fragiles. Su trazado esta condicionado por las
cizallas, resultando que una parte del registro ductil queda enmascarado. Asi, la mayoria de los
limites tectonicos que hoy se reconocen en la UMT son de cardcter fragil y tardio.

Existen varias familias de fracturas que se han agrupado en dos conjuntos: las que se acomodan
a las cizallas ductiles en direccion y las que no (Fig. 7.1).

Entre las primeras destacan las fallas de Rias, Muifios, Redondela, Esteiro y Outes. Para
algunas se ha observado una transicion entre la deformacion ductil y la fragil. Un ejemplo son las
cataclasitas desarrolladas sobre las ultramilonitas de la banda de deformacion occidental (Lam. 7.1b).
Se asumira que las fallas de este grupo se formaron durante los tltimos estadios de evolucion de los
sistemas en direccion, sin descartar que hayan podido ser reactivadas.

Entre las de direccién no coincidente con las bandas de cizalla destacan las fallas de Beo-
Carballo, Fervenzay Zamans. Son oblicuasy cortan atodas las estructuras anteriores, incluidas las fallas
del primer grupo. Sus direcciones son NE-SO y NO-SE, con variaciones en cada segmento regional
y alguna excepcion mas norteada o mas proxima a un rumbo E-O (Fig. 7.1). Han sido relacionadas
con el desarrollo de cuencas sedimentarias terciarias en otros sectores de Galicia (Santanach, 1994;
Ferrus Piriol, 1994), y en general, con una tectonica alpina de carécter intracontinental asociada a
una compresion N-S (Boillot y Malod, 1988; Alvarez-Marrén et al., 1997; Gallastegui, 2000; Llana-
Funez, 2001).

La falla de Zamans (Fig. 7.1) tiene un trazado rectilineo con direccion NO-SE. Es subvertical
y produce la sustraccion parcial del anticlinal tumbado mas septentrional que afecta a los ortogneises
peralcalinos en Zamans, y destaca su relacion espacial y probablemente genética con las facies de
gneises peralcalinos radiactivos (Floor, 1966). Podria tener una componente en direccion pero su
salto puede explicarse con una falla normal que hunde su labio N.

La falla de Redondela define parte del limite oriental de la UMT en el S (Fig. 7.1). Su trazado
rectilineo se ajusta a las directrices estructurales de la tectonica de desgarre. Produce la sustraccion
del contacto basal de la UMT al S de la Ria de Vigo, y de los ortogneises graniticos inferiores
(Fig. 5.10). De la relacion entre las unidades a ambos lados se deduce un hundimiento del labio O,
quizds con una componente de movimiento senestra. Existen otras fallas asociadas que confluyen
hacia ella, pero sus direcciones coinciden con las fracturas NO-SE que cortan a los patrones de la
tectonica transcurrente. Tal vez hayan sido reactivadas durante el ciclo alpino, o fueron desarrolladas
exclusivamente en €l.

Las falla de Outes en el sector central, la de Esteiro en el septentrional, y una parte de la de
Rias marcan el limite occidental de la UMT (Fig. 7.1). Las dos primeras definen una falla inversa de
alto angulo cuyo bloque occidental se superpone al oriental. No se han encontrado evidencias de una
componente en direccion en su movimiento. Su desarrollo es inmediatamente posterior a la tectonica
de desgarre ductil, con la que comparten un mismo trazado arqueado. El paralelismo con los patrones
estructurales previos dificulta la evaluacion de su salto en la vertical, aunque podria llegar a ser de
varios kilometros.

La falla de Fervenza corta a los patrones de interferencia de pliegues de la UMT (Fig. 7.1).
Su trazado rectilineo mantiene una direccion NE-SO, y los contactos de las unidades a las que afecta
indican que se trata de una falla normal de alto angulo que hunde su labio N. El salto neto también
incluye una componente en direccion, senestra, reconocible por el desplazamiento de la falla de
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Outes y del contacto subvertical de un granitoide varisco postcinematico (Alto de Banza y La Rufia).
El desplazamiento de cada contacto depende de su inclinacion previa, siendo menor en los contactos
occidentales, mas verticalizados, que en los orientales, mas tendidos. Esta fractura lleva asociado un
dique de cuarzo, no representado en la cartografia, de espesor decamétrico y un enjambre de diques
menores en torno a ¢él. Entre los bloques de la falla se preserva un cuerpo almendrado de ortogneises
peralcalinos cataclastizados.

El extremo septentrional de la UMT queda separado del resto mediante la falla de Beo-
Carballo (Fig. 7.1). Su trazado rectilineo en planta mantiene una direccion constante NO-SE. Apenas
enmascara a la estructuracion previa y, al igual que la falla de Fervenza afecta a todas las fracturas
subparalelas alas cizallas transcurrentes. Su cinematica es en direccion y dextra, aunque probablemente
incluye movimientos en la vertical que hunden su labio N. Donde afecta a los micaesquistos de la
Lamina Superior, éstos han sido alterados produciendo yacimientos de arcilla, que son explotados y
utilizados como materia prima en la industria ceramica y alfarera de la localidad de Bufio.

La falla de Rias tiene un trazado curvilineo en planta condicionado por el de la banda regional
ductil dextra que transecta oblicuamente el tercio septentrional de la UMT (Fig. 7.1). Produce una
notable sustraccion y desplazamiento regional de diferentes flancos y charnelas de los pliegues. En
el Cap. 5 puede encontrarse una evaluacién de su cinemadtica, compatible con las observaciones
puntuales en la zona de falla. Incluye un salto en la vertical que hunde su labio N, y otro dextro en
direccion. Paraddjicamente, esta cinematica no es la de los criterios que se observan localmente en
la Playa de Riés. Alli, el segmento E de la zona de falla, el tinico que aflora, incluye harinas y una
brecha tectonica de al menos 2 metros de espesor (Lam. 7.2a). Dentro de ella se preservan bloques
métricos de cuarzo en los que se observa una cinematica senestra y una lineacion de estiramiento
de baja inmersion (Lam. 7.2b), a la que se superpone una tenue lineaciéon mas verticalizada (Lam.
7.2c). Dentro de la matriz cataclastica los criterios cinematicos son igualmente senestros (Lam.
7.2d), y coexisten con la alineacion de fragmentos y con débiles lineaciones y/o estrias en el cuarzo
tanto subhorizontales como subverticales (Lam. 7.2¢). Estas observaciones indican una componente
senestra que alterna con movimientos en la vertical, y que finalmente hunde su labio O. No se descarta
que la cinematica senestra refleje s6lo el movimiento final dentro de una evolucion prolongada no
preservada (varisca y/o alpina) o una particion de la deformacion en la zona de falla.

Los afloramientos de la ensenada dos Muifios han despertado cladsicamente el interés de
quienes han trabajado en la UMT. En ella se han descrito dos tipos de estructuras, la falla de Muifios,
que separa un macizo de ortogneises graniticos miloniticos verticalizado al O, del contacto de éstos
con las Anfibolitas de Cambre. En el contacto se desarrolla un conjunto de pliegues acostados con
ejes curvos (N140°-180°E) y planos axiales levemente inclinados hacia el SO (N140°-150°E/15°-
25°S (Lam. 7.2f). En trabajos anteriores los pliegues han sido atribuidos a un cabalgamiento situado
inmediatamente al O (4lonso y Gonzalez, 1982), al flanco inverso de un pliegue tumbado mayor
(Llana-Funez, 1997, 2001), o integrados en la zona de cizalla que superpuso la Lamina Superior
sobre la Inferior (Rodriguez Aller, 2005). Las interpretaciones primera y ultima estan muy influidas
por las charnelas curvas de los pliegues. Pero no se trata de pliegues en vaina, y la curvatura se
justifica por el desarrollo de pliegues no cilindricos en torno a cuerpos rigidos elipsoidales (Marques
vy Cobbold, 1995), como son las abundantes lentes de metabasitas que caracterizan el afloramiento.

Hay tres hechos clave para la interpretacion de los pliegues: que doblan al despegue basal
de la Lamina Superior, como revela la cartografia de su trazado, que doblan a la fabrica S, en los
ortogneises, y a la lineacion de estiramiento asociada, y que no se trata de pliegues intrafoliares. En
conclusion, son posteriores a los pliegues tumbados y al despegue extensional de Bembibre-Cean.

La fase de deformacion C, se desarrolla enla UMT con posterioridad a la tectonica extensional,
pliega con intensidad variable a las foliaciones y lineaciones previas, se relaciona con bandas de
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cizalla transcurrente discretas y en ultima instancia con fallas que operan sobre ellas. Todos estos
requisitos se cumplen en el entorno proximo de la ensenada dos Muifios. En cambio, la orientacién
de los pliegues no es la adecuada, pues las estructuras C, tienen los planos axiales subverticales.
Una posibilidad es que se trate de pliegues C, transportados en el bloque hundido de la falla de
Muifios, que habrian rotado adaptandose al contorno arqueado de la superficie de falla, manteniendo
las relaciones de oblicuidad originales entre sus planos axiales y la falla (Fig. 7.2). Este modelo
requiere cambios en la inclinacion de la falla.

Lamina 7.2- Estructuras en las fallas de Riés (a-¢) y de Muifios (f). (a) Brecha tectonica y harinas de falla. Dominio
Esquistoso al E (izquierda). Playa de Rias. (b) Bloques de cuarzo resistentes entre brechas y harinas. Lineacion de
estiramiento con baja inmersion (N35-60°E/25-45°N). Cinematica senestra. El plano de la foto equivale al de falla. (c)
Lineaciones de baja inmersion y subverticales dentro de un mismo bloque de cuarzo. El plano de la foto equivale al plano
de falla (N20-30°E/70-80°0). N a la izquierda. (d) Brechas y harinas de la falla que marcan una cinematica senestra. El
plano de la foto es subhorizontal. (¢) Fragmentos alineados y lineacion subverticales (centro) en los planos de falla de las
brechas. Obsérvense también otras subhorizontales (derecha). (f) Localizacion de la falla de Muifios y pliegues acostados
en la ensenada dos Muifios de Cean.
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La falla de Muifios es paralela y coincide
con una de las cizallas ductiles transcurrentes.
Continua por el S hasta unirse a la que corta
oblicuamente a la UMT y se prolonga hasta
el Complejo de Ordenes. Esta falla produce
el desmembramiento de una zona de charnela
sinclinal (sector 25, Fig. 5.18a), a partir del cual
se puede inferir al menos un hundimiento de su
labio oriental, probablemente acompanado de
un salto en direccion dextro. La falla sigue un
trazado rectilineo hasta sus sectores proximos a
la costa, donde adquiere un patrén curvilineo en
planta concavo hacia el E (Fig. 5.18a). De ello
se deduce que su inclinacion cambia de vertical
a inclinada al E hacia el N, insinuando una
geometria escalonada. El cambio de inclinacion
guarda relacion directa con la distribucion de
los pliegues acostados de Muifios, dando pistas
sobre su asociacion genética.

En capitulos anteriores se ha mencionado
la generacion de pliegues tardios con planos
axiales subhorizontales en todas las litologias
caracterizadas. Interfieren con los pliegues C,,
presentan una disposicion en cascada segiin una
envolvente planar subvertical o de alto angulo
y aparecen frecuentemente en las proximidades
de fracturas (Lam. 3.5b). La estructura local
de la ensenada dos Muifios se ajusta a estos
parametros. Por ello, se propone la formacion
de estos pliegues acostados por acortamiento
vertical en el bloque hundido de la falla de
Muifios en una zona de rampa (Fig. 7.2). Puede
tratarse tanto de pliegues C, rotados y aplastados,
como de pliegues de nueva generacion.
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Fig. 7.2- Modelos de desarrollo de los pliegues acostados
de la ensenada dos Muifios en relacion a la morfologia
en llano y rampa de la falla de Muifios. En la mitad
superior, rotacion de pliegues C3 que ocupaban una zona
de rampa, manteniendo en el proceso sus relaciones
angulares iniciales (a y b). En la mitad inferior, desarrollo
de nuevos pliegues o aplastamiento de los previos por
compresion subvertical del bloque hundido durante su
movimiento en una zona de rampa.
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FEvolucion cinemdtica de las unidades basales

8.- EVOLUCION CINEMATICA DE LAS UNIDADES BASALES

Lapresencia de familias de lineaciones con direcciones diferentes en los cinturones orogénicos
es un hecho comun, y son numerosas las situaciones que pueden explicarlas (Vauchez y Nicolas,
1991; Neves et al., 2005 y referencias incluidas).

En este capitulo se analizan las familias de lineaciones reconocidas con tres objetivos: deducir
el movimiento relativo entre las placas durante la colisién varisca, establecer su influencia en la
distribucion de los dominios paleogeograficos que la integran, y comprender los mecanismos que
condujeron su construccion y evolucion.

8.1- La lineacion: bases para su interpretacion en zonas de basamento

En geologia, se denomina lineacién a cualquier rasgo linear penetrativo dentro de un
volumen de roca (O’Learly et al., 1976). Particularmente interesantes en geologia estructural son
las que resultan de un proceso de deformacion, las lineaciones tectdnicas, que pueden clasificarse
en geométricas, minerales y de estiramiento (Ramsay, 1967; Hobbs et al., 1976; Price y Cosgrove,
1990; Twiss y Moores, 1992; Passchier y Trouw, 1996).

Las lineaciones de tipo geométrico pueden ser de crenulacion y de interseccion. Las de
crenulacion estan formadas por las charnelas de micropliegues, mientras que las de interseccion
se forman por la interferencia espacial de dos familias de planos, bien de origen primario (p. €j.
estratificacion) o tectonico (foliaciones). Ambas ofrecen informacién 1til para caracterizar la
geometria de las estructuras con las que se asocian, como la orientacion de ejes de plegamiento, y no
tienen a priori ninguna connotacion cinematica.

Las lineaciones minerales y de estiramiento se desarrollan por la alineacion estadistica de
minerales, agregados minerales, clastos, fosiles, y en general cualquier constituyente de una roca.
Ambas suelen coincidir, y a menudo son tratadas como indicadores estructurales equivalentes. Se
generan por (1) cambios de forma por deformacion ductil (Lisle et al., 1983; Paterson, 1983; Freeman
y Lisle, 1987), (2) reorientacion de objetos rigidos en una matriz homogénea (Ferguson, 1979;
Ildefonse et al., 1992; Jezek et al., 1994, 1996), (3) crecimiento de minerales paralelos a la direccion
de maxima elongacion (Vernon, 1987), y (4) cambios en la forma por disolucion, precipitacion y
difusion (Bell y Cuff, 1989). Las lineaciones minerales suelen formarse paralelas a la direccion
de méaxima elongacion, pero también pueden hacerlo perpendicularmente, sin que el estiramiento
participe en este proceso. Este hecho y la variedad de mecanismos propuestos indican que ambas
deben ser tratadas por separado, usando una clasificacion descriptiva para evitar connotaciones
genéticas (Piazolo y Passchier,2002). S6lo cuando se puede establecer que las lineaciones minerales
se han formado por estiramiento, pueden integrarse con éstas para la interpretacion cinematica. En
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este trabajo no se observaron diferencias entre las orientaciones de ambas lineaciones, pero se ha
optado por la de estiramiento como indicador tectonico mas fiable.

8.1.1- La lineacion de estiramiento y la direccion y sentido de transporte tectonico

Las lineaciones de estiramiento se consideran buenos indicadores de la direccion de elongacion
finita o eje X del elipsoide de la deformacion (Ramsay y Huber, 1983), y se asume que estan integradas
en la foliacion. Los planos de foliacion se interpretan como los de maximo aplastamiento, o plano
XY del elipsoide de deformacion que, en cizallamiento simple, comienza a desarrollarse a unos 45°
del plano de cizalla y rota progresivamente hacia ¢l a medida que aumenta la deformacion interna
(Passchier y Trouw, 1996). Las lineaciones de estiramiento son herramientas fiables para determinar
la direccion de transporte tectonico (Sutton y Watson, 1955; Ramsay, 1958; Escher y Watterson,
1974; Nicolas et al., 1977; Ellis y Watkinson, 1987; Peterson y Robinson, 1993; Shackleton, 1993).
Shackleton y Ries (1984) propusieron que las lineaciones de estiramiento son un indicador de primer
orden del movimiento relativo de placas, pero enfatizaron que s6lo un trabajo estructural detallado
permite entender dichos movimientos.

La relacion entre la direccion de transporte y la lineacion de estiramiento es estrecha cuando
en el régimen deformativo domina la componente de cizalla simple (Berthé et al., 1979; Simpson
v Schmid, 1983), esto es, en las zonas de cizalla con geometria monoclinica, sometidas a un flujo
deformativo estable (segmentos de cizalla Y, de Passchier, 1998). En regimenes transpresivos
o transtensivos esta relacion puede no cumplirse (7ikoff v Greene, 1997; Fossen y Tikoff, 1998),
especialmente cuando domina una componente de cizallamiento puro (segmentos de cizalla X, de
Passchier, 1998), al igual que en las zonas de simetria triclinica (Gilotti y Hull, 1993; Lin et al., 1998;
lacopini et al.,2007), o en las zonas con flujos no estables y/o heterogéneos (Jiang y Williams, 1998),
en las que la lineacion de estiramiento no es paralela a la direccion de transporte tectonico.

En la naturaleza dominan las zonas de cizallamiento general y simetria monoclinica, en
las que se mezclan la deformacién coaxial y el cizallamiento simple (Simpson y De Paor, 1993;
Schmid, 1994; Means, 1995; Jiang y Williams, 1998; Passchier, 1998). Su distincion de aquellas con
simetria triclinica, que suelen llevar una componente de transcurrencia, es posible desde un punto
de vista tedrico, pero resulta dificil en la practica. En la mayoria de los casos, los valores absolutos
que determinan la geometria final de una cizalla (valores de cizalla, angulo de oblicuidad, etc.) se
desconocen o son altamente especulativos. Pero en una deformacion progresiva, la orientacion de la
lineacién de estiramiento respecto a la direccion de cizallamiento es muy similar para cizallas con
simetria global triclinica (Lin et al., 1998; lacopini et al., 2007) y monoclinica (Passchier, 1998). La
lineacion de estiramiento tiende a aproximarse al plano de cizallamiento, y muestra un notable grado
de paralelismo con la direccion de la componente de cizallamiento simple, siempre que ésta sea la
dominante.

La direccion de transporte tectonico puede obtenerse independientemente de la lineacion
de estiramiento, a través de criterios cinematicos tales como sistemas asimétricos de porfiroclastos,
peces de mica, bandas de cizalla, etc. Los polos de sus mejores secciones ortogonales (en las que
mejor se observa su asimetria) ofrecen una buena aproximacion a los vectores de vorticidad (Hanmer
v Passchier, 1991), mediante los cuales se puede determinar la direccion y sentido de desplazamiento
o transporte tectonico (Robin y Cruden, 1994). El problema es que la localizacion en los afloramientos
de las mejores secciones ortogonales esta sujeta a un amplio margen de error, que se reduce usando
como referencia la foliacion y la lineacion de estiramiento.
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La idea clésica de que la lineacion de estiramiento es casi paralela a la direccion de transporte
tectonico en cizallas con deformacion no coaxial dominante es una asuncion razonable y aplicable a
escala regional, y ha sido utilizada en este trabajo. Los eventos tectonicos principales identificados en
la UMT (subducciodn, cabalgamiento ductil, emplazamiento sobre dominios adyacentes en el margen
continental, colapso extensional y tectonica transcurrente) evidencian el dominio de una componente
de deformacion no coaxial, permitiendo asumir que la lineacion de estiramiento asociada representa
la mejor aproximacion a la direccion de transporte tectonico.

8.1.2- Relaciones con el plegamiento

La direccion de los ejes de los pliegues puede obtenerse de las lineaciones de crenulacion
e interseccion a escala local, y también, a mayor escala, a partir de los patrones de interferencia
cartografica. Los ejes de los pliegues pueden no coincidir con las direcciones de flujo tectonico
(Ghosh, 1966; Cobbold y Quinquis, 1980), y su geometria puede estar fuertemente controlada por
una anisotropia previa (Cobbold y Watkinson, 1981).

En los pliegues similares sensu stricto (clase 2 de Ramsay, 1967) las “capas” se comportan de
forma teéricamente pasiva y no influyen en la estructura de plegamiento (Donath, 1962; Ramberg,
1963; Donath y Parker, 1964; Ramsay, 1967), al contrario que en el caso de los pliegues de tipo
paralelo (clase 1 de Ramsay, 1967), en los que la reologia de las capas competentes afectadas juega
un papel activo.

Sin embargo, los pliegues similares reales se desarrollan por una combinacion de buckling
y una componente de cizalla simple que produce una amplificacién progresiva de los pliegues e
irregularidades inicialmente gestadas (Ramsay, 1962; Ramsay, 1967). La asimetria de los pliegues
puede ser producto del cizallamiento heterogéneo superpuesto, pero también pueden formarse con
una asimetria inicial (Price, 1967; Treagus, 1973; Anthony y Wickham, 1978), acentuada después por
el cizallamiento. El buckling puede darse con independencia del cizallamiento dominante, pero se
ve favorecido cuando la anisotropia es oblicua al plano de cizallamiento simple en un contexto de
cizallamiento general (Ghosh, 1966; Ez, 2000; Carreras et al., 2005).

El andlisis de los pliegues, especialmente los similares, debe ir unido al de las fabricas
tectonicas asociadas, pues son éstas las que suministran la cinematica bajo la cual éstos se formaron.
No obstante, cuando se trate de los pliegues de primer orden para un evento tecténico concreto, su
asimetria puede usarse como un marcador cinematico fiable, quizés el de mayor relevancia, para
establecer el sentido de giro del vector de vorticidad regional que caracteriza la componente rotacional
del cizallamiento general que produce un conjunto de estructuras.

8.1.3- Los atractores de fabrica

La modificacion de los patrones estructurales que sucesivas fases de deformacion introducen
en las anteriores es un hecho documentado, tanto desde un punto de vista tedrico (Ramsay, 1967,
Escher y Watterson, 1974; Ramsay y Huber, 1987), como practico (Watterson, 1968; Klaper, 1988;
Duebendorfer, 2003). El concepto de “atractor de fabrica”, descrito y desarrollado por Passchier
(1997), surge como una forma de abordar el problema de acumulacion de fabricas tectonicas en un
sector concreto o en estudios regionales.

En cualquier régimen de flujo, las lineas materiales se reorientan hacia los atractores de
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fabricas a medida que progresa la deformacién, y lo mismo hacen los ejes del elipsoide de formacion
finita, provocando asi la acumulacion de foliaciones y lineaciones (Passchier, 1997). El concepto de
atractor de fabrica lleva implicita una dimension temporal. Cuanta mas deformacion acumule una
zona de cizalla, lo que guarda relacion con la duracion del cizallamiento, mayor serd el paralelismo
entre sus elementos finales tedricos y los reales observados. También lleva implicita una componente
espacial, puesto que la distribucion de los gradientes de deformacion es heterogénea, y la “atraccion”
en cada sector sera diferente. Como resultado se producird un gradiente de atraccion directamente
proporcional al de deformacion.

Existen tres situaciones posibles, observables a cualquier escala. (1) Sectores en los que una
deformacion superpuesta desarrolla una fabrica tectonica que oblitera las preexistentes. Es el caso de
las bandas principales de deformacion de las zonas de cizalla, normalmente miloniticas, en las que la
existencia de fabricas previas puede detectarse mediante un analisis petrografico, pero cuya geometria
y cinematica no pueden establecerse. (2) Sectores donde la fase deformacion superpuesta desarrolla
una fabrica que resulta de la combinacioén con las preexistentes. Los ortogneises son una litologia
muy adecuada para desarrollar fabricas tectonicas suma de varios eventos deformativos (Watterson,
1968). (3) Sectores en los que se preservan las fabricas tectonicas previas. Son caracteristicos de
zonas de cizalla inhomogéneas que preservan dominios relativamente poco deformados.

La identificacion de cada una de esas situaciones o de los sectores donde se dan pasa
por el reconocimiento de relaciones de superposicion entre fases de deformacion, utilizando las
microestructuras asociadas o las paragénesis minerales sincinematicas. No obstante, varias foliaciones
y lineaciones tectonicas se pueden producir en relacién con un mismo evento deformativo prolongado
en el tiempo (Gray y Mitra, 1999; Potts y Reddy, 1999; Neves et al., 2005). La evolucion del evento C,
en este trabajo representa una situacion de este tipo, a la que se puede atribuir una fabrica planolinear
en continua evolucion (S,), fruto de la deformacion acumulada durante todo su desarrollo.

8.2- Las lineaciones y los pliegues de la UMT: restitucion de elementos estructurales y flujo
tectonico

8.2.1- Orientacion regional de elementos lineares

La Fig. 8.1 muestra la orientacion local de los elementos lineares identificados, distinguiendo
entre lineaciones de estiramiento y geométricas, en las que se han incluido las de crenulacion y las
de interseccion. Como referencia para describir las variaciones direccionales se usaran los limites
de la UMT, y la oblicuidad sera expresada en funcion del angulo agudo que forman sus direcciones
siempre que no sean perpendiculares.

Las lineaciones de estiramiento preservadas en las eclogitas y ortogneises eclogiticos (L))
tienen una direccion NNE-SSO a NE-SO (Fig. 8.1, flechas azul oscuro), ligeramente oblicua a los
limites de la UMT, respecto a los cuales puede establecerse una sistematica relacion horaria. Los
pliegues intrafoliares sincinematicos con el desarrollo de S, son de tipo similar (Lam. 4.9b), y sus
ejes son perpendiculares a la lineacion de estiramiento con la que se asocian (Fig. 8.1, flechas azul
claro).

Existen tres tipos de lineaciones asociadas a C,. Una lineacién de crenulacion, coincidente
a grandes rasgos con la de interseccion (ambas denominadas L,,), y una lineacion mineral y/o de
estiramiento (L,). Las de tipo geométrico (crenulacion e interseccion) tienen direcciones NNE-SSO
a NE-SO en el tercio meridional, NNO-SSE en el central, y NNE-SSO a NE-SO en el septentrional
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(Fig. 8.1, flechas moradas). Indican la orientacién de los ejes del plegamiento recumbente que
caracterizan la parte final de C,, y coinciden con la orientacion de los ejes de pliegues mayores que
puede deducirse de la cartografia (Figs. 5.9¢ y 5.16). Representan la interseccion de la foliacion de
plano axial S, con cualquiera de las fabricas planares preexistentes, o su microplegamiento. Las
fabricas previas son la foliacion S , las fabricas S, iniciales asociadas al cabalgamiento de Fervenza,
y el bandeado composicional original.

Para los pliegues C, puede asumirse una geometria aproximadamente similar (Ramsay, 1962,
1967), que en el caso de los mayores se aprecia en los cortes geoldgicos basados en la cartografia y
que se completa con observaciones in situ de las estructuras menores.

La lineacion de estiramiento asociada a C, (L,) abarca un abanico de orientaciones de unos
90°, desde NO-SE hasta NE-SO, pasando por direcciones N-S (Fig. 8.1, flechas negras). Muestran
una reorientacion hacia los planos del cizallamiento de las bandas transcurrentes C,, al igual que
las foliaciones S, en que se integran, las cuales a su vez muestran verticalizacion e inversion. La
reorientacion se produce en sentido horario en el caso de las cizallas dextras y antihorario en las
senestras, y aumenta con la proximidad a las bandas de cizalla transcurrente.

En resumen, los ejes de los pliegues recumbentes C, se disponen subparalelos o con una
oblicuidad horaria respecto de los limites de la UMT en sus sectores meridional y septentrional, y
subparalelos en el central. Las lineaciones de estiramiento se disponen estadisticamente paralelas a
esos limites, pero con fuertes oblicuidades horarias y antihorarias en funcion de la cinematica de las
bandas de cizalla transcurrente y de la posicion respecto a ellas. En todos los casos, la relacion angular
de los ejes de pliegues con la lineacion de estiramiento L, varia de perpendicular a definir un angulo
agudo en una direccidon norteada, aumentando el grado de ortogonalidad cuando la reorientacion de
la lineacion de estiramiento por las cizallas C, es menor. En estos casos, la ortogonalidad entre L) y
los limites de referencia aumenta.

La relacion angular de la lineacion de estiramiento L, con respecto a su homoéloga L, varia de
horaria a perpendicular en el caso de los ortogneises eclogiticos y sus lentes de eclogitas respecto de
los ortogneises miloniticos que los rodean. Sin embargo, las lineaciones en las eclogitas de tamafio
métrico e incluso decamétrico no incluidas en los gneises eclogiticos son subparalelas a las de sus
encajantes, aunque en algun caso se observa cierta oblicuidad horaria.

Las lineaciones de estiramiento de la tectonica extensional (L) abarcan direcciones NE-SO
hasta NO-SE, pasando por la N-S (Fig. 8.1, flechas rojas). Localmente pueden observarse lineaciones
proximas a la E-O, aunque dentro de una tendencia NO-SE (Fig. 6.5¢). Su variabilidad direccional es
comparable a la de L,, y su relacion angular con los patrones estructurales de C, es frecuentemente
antihoraria (Figs. 6.1, 6.4 y 6.5), aunque también se reconocen relaciones de tipo horario a escala de
afloramiento (Lam. 3.13¢). Es necesario destacar este hecho, pues la tectonica transcurrente controla
la orientacion de los limites estructurales de la UMT, que es precisamente donde se encuentran las
fabricas extensionales asociadas a sus despegues basales.

Las foliaciones (S,) y lineaciones (L,) de la tectonica transcurrente son subparalelas a los
limites de las bandas de cizalla en que aparecen, y su orientacion depende de la que tenga cada cizalla
en particular. La Fig. 7.1 muestra el trazado de las principales bandas de cizalla transcurrentes, y
sirve como sintesis de la distribucion de orientaciones de las fabricas C..

El tratamiento de los pliegues con planos axiales subverticales asociados aE, y C, ha de hacerse
de forma conjunta, pues el sinforme en que esta preservada la UMT es una estructura extensional
modificada durante la tectonica transcurrente. Sobre los domos y cubetas iniciales, basta decir que
eran pliegues abiertos, de gran longitud de onda en relaciéon con su amplitud. Como resultado de la
superposicion de C,, se observa una evolucion, desde la generacion de pliegues paralelos (clase 1B)
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y baja longitud de onda (Lams. 3.2d y 3.4a), hasta el desarrollo de tipos similares en las zonas de
mayor aplastamiento (Lams. 3.2e y 3.12f). Esta evolucion es también seguida por el sinforme mayor,
que es aun abierto en el tercio S, muy apretado en central y apretado en el N.

8.2.2- Cinematica restituida de las fases de deformacion

LaFig. 8.2 sintetiza la evolucion de los elementos estructurales lineares y la secuencia de flujos
tectonicos en la UMT. Dado que las foliaciones S, S,y S, tenian en origen poca inclinacion y que las
lineaciones de la fase C, son subhorizontales, el mapa refleja bastante bien la evolucion. El modelo
se ha construido en orden inverso, restituyendo los patrones de reorientacion previsibles a partir de la
aplicacion del concepto de atractor de fabrica (Passchier, 1997) en cada fase de deformacion.

Pasaremos de momento por encima la fase E pues sus efectos sobre la UMT se limitan a las
partes basales de la Lamina Inferior y a la Lamina Superior (Fig. 8.1). Lareorientacion que la tectonica
C, introduce en las lineaciones de estiramiento L, (Fig. 8.1) dentro de las bandas transcurrentes las
hace inservibles como indicadores cinematicos. S6lo los dominios alejados de las cizallas suministran
informacion valida, asi como el cambio de orientacion que experimentan al aproximarse a ellas.

Se deduce un fuerte angulo inicial entre L, y las cizallas transcurrentes, que llega a ser
practicamente perpendicular donde la deformacion C, es inapreciable. Angulos menores y el
paralelismo entre ambas son el resultado de un gradiente de atraccion de fébricas asociado a la
particion de la deformacion durante C,. Ligado a €l, cabe esperar texturas de cuarzo (Llana-Finez,
2001) y relaciones entre las lineaciones de estiramiento y los vectores de vorticidad propias de flujos
tectonicos triclinicos, aunque son el resultado de la superposicion de fases con simetria monoclinica.
La superposicion puede no dejar su impronta mediante el desarrollo de una fabrica tectonica, pero
si lo hara a través de una fabrica cristalografica en las fases mas débiles, como el cuarzo. Eso puede
explicar su recristalizacion en las fabricas pre-C, y la presencia de criterios cinematicos anomalos.
Incluso en las zonas mas alejadas y menos reorientadas por las cizallas transcurrentes, la lineacion
tiende a ser oblicua en vez de perpendicular, como consecuencia de una rotacion en sendos flancos
de un pliegue (Ramsay, 1967), en este caso el sinforme que preserva la UMT.

Al igual que las lineaciones de estiramiento L, los ejes de los pliegues C, se paralelizan a
las bandas transcurrentes. En la banda C’ de Riés se observa una reorientacion progresiva de los ejes
C, (Figs. 5.16 y 8.1) desde direcciones N-S hasta NE-SO. Los patrones de orientacion sugieren una
direccion N-S original de los ejes C,. Mas al N, la orientacion de los ejes es NNE-SSO, e incluso
NE-SO al SE del sinforme de Pazos. Al O y al S del embalse de Fervenza los ejes tienen direcciones
N-S a NNO-SSE respectivamente. Todas ellas resultan subparalelas a los limites de la UMT en cada
zona.

El tercio meridional de la UMT representa una excepcion, pues la orientacion de los ejes
C, alli (NNE-SSO) es oblicua pero en sentido opuesto a las cizallas en direccion que flanquean sus
margenes, y a la direccion local N-S a NNO-SSE de la UMT. La tectonica transcurrente en esta zona
produjo una rotacion de hasta 45° en sentido horario entre dos cizallas transcurrentes conjugadas
(Fig. 7.1), que permite explicar la orientacion de los ejes C, e inferir para ellos una orientacion
original N-S a NNO-SSE.

En resumen, la orientacion de los ejes de pliegues C, a lo largo de la UMT es paralela al
trazado de la cadena una vez restituida la deformacion superpuesta. El plegamiento C, pudo no ser
perfectamente cilindrico, y parte de la dispersion de sus ejes puede ser primaria. Pero el paralelismo
estadistico de los ejes de los pliegues C, con el trazado de la cadena refleja una tendencia regional
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clara. Y lo mismo vale para la fuerte oblicuidad o perpendicularidad de las lineaciones de estiramiento
asociadas. Sus relaciones angulares actuales se explican por la mayor o menor reorientacién dentro
de una zona de deformacion transcurrente dextra subparalela a la cadena (Fig. 8.2). Los ejes de
los pliegues habrian mantenido a grandes rasgos su orientacion original, pues ésta no era muy
diferente de la del atractor de fabrica de la zona de cizalla transcurrente. En cambio, las lineaciones
de estiramiento pudieron rotar fuertemente en sentido horario, pues formaban un fuerte angulo con
el atractor.

La disposicion normal a la cadena de las lineaciones de estiramiento L, sugiere, junto con los
criterios cinematicos y la vergencia de los pliegues mayores, una componente de cizalla simple de las
partes superiores de la UMT hacia las zonas externas de la cadena (E). Y eso, tanto para los inicios
de la fase C,, marcados por el cabalgamiento de Fervenza, como para el desarrollo y evolucion de los
pliegues recumbentes, y para el cabalgamiento de Lalin-Forcarei.

(@) C1:Subduccién (b) C2: Cabalgamiento de Fervenza
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Fig. 8.2- Modelo de evolucion de los elementos lineares y flujos tectonicos identificados en la UMT. Las flechas indican
su direccion y sentido.
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En un cizallamiento monoclinico, el elipsoide de deformacion finita asociado a los pliegues
puede tener su eje mayor perpendicular o paralelo a los ejes de los pliegues, ya que suele existir
una componente de cizallamiento puro o aplastamiento (Majoribanks, 1976; Williams et al., 1984;
Mukul y Mitra, 1998; Strine y Wojtal, 2004) que probablemente refleje los efectos gravitatorios del
engrosamiento cortical. Si esta ultima alcanza valores altos respecto al cizallamiento simple, el eje
mayor del elipsoide (X) puede ser paralelo a los ejes de pliegues y perpendicular a la direccion de
transporte tectonico, y viceversa (7ikoff y Fossen, 1999; Neves et al., 2005). Incluso en este caso, se
produce estiramiento normal a los ejes y €ste, superpuesto a un estiramiento previo, puede producir
una direccion de maxima elongacion perpendicular a las direcciones estructurales de la cadena. Pero
esta interpretacion es poco probable en nuestro caso ya que, como veremos después, la elongacion
asociada a la fase C, es NNE-SSO a NE-SO, es decir, proxima a la direccion de los ejes de pliegues
C

.

Los ortogneises eclogiticos y sus eclogitas preservan la fabrica tectonica asociada al primer
evento deformativo registrado en las unidades basales (C,). Ocupan un flanco normal en el tren de
pliegues recumbentes C, (Fig. 5.22), y aparecen en los dominios que escaparon a la fase C,, en los
que existe la menor distorsion de los patrones originales de C, (Fig. 8.1), y por extension, de C,.
No se observan desviaciones en la direccion de L, dentro de los macizos gnéisicos eclogiticos. De
hecho, tanto dentro de los propios gneises como entre ellos y sus gneises miloniticos adyacentes,
L, y L, a veces se disponen perpendiculares, y frecuentemente a alto angulo. Este hecho no so6lo
minimiza la reorientacion de L, producida por C,, sino que ademas descarta su reorientacion por
C,. Esta interpretacion se ve reforzada por la excepcional preservacion de la paragénesis eclogitica
y por la conservacion de las relaciones de perpendicularidad de L, y los pliegues intrafoliares
contemporaneos.

Ademas, la direccion de L, apenas varia en funcion de la posicion que ocupa respecto al
sinforme principal, pudiéndose despreciar su reorientacion por plegamiento, a diferencia de lo que
sucede para L,. Esto se debe a que los gneises eclogiticos ocupan las zonas de charnela del sinforme
principal, y a que L, se dispone perpendicular a ella en los afloramientos septentrionales, y subparalela
en los meridionales, lo que inhibe la reorientacion (Ramsay, 1967). No se puede descartar que L,
haya sido también reorientada, tanto por C, como por C,. Pero el fuerte angulo que forman con L,
sugiere que su rotacion ha debido ser limitada, y que sus direcciones actuales deben representar una
aproximacion bastante buena a las originales.

Al encontrarse en un flanco normal, la direccion de L, combinada con los criterios cinematicos
constituye un fosil estructural del flujo tectonico durante C , en este caso dirigido oblicuamente y en
sentido horario con respecto al trazado de la cadena. En apoyo a esta interpretacion, la reconstruccion
tridimensional de los macizos gnéisicos en el tercio meridional de la UMT indica un estiramiento
NE-SO previo al plegamiento C, (Fig. 5.11). Esta direccion es equivalente a la preservada en los
gneises eclogiticos una vez restituido el arco Iberoarmoricano y corregida la rotacion relacionada con
la extrusion tectonica de este sector (Fig. 7.1).

Un estiramiento orientado oblicuamente a la cadena unos 25-45° en sentido horario pudo
crear una anisotropia linear cuyo control sobre las fabricas sucesivas pudo ser decisivo. Por ejemplo,
en los ortogneises, ademas de las lineaciones de estiramiento L, perpendiculares, existen direcciones
subparalelas a la UMT dificiles de justificar por una reorientacion durante C,. Estas direcciones son
paralelas a las de crenulacion e interseccion C,, es decir a los ejes de los pliegues recumbentes. La
textura granular de los ortogneises convierte a estas rocas en acumuladores de fabricas lineares muy
efectivos (Watterson, 1968), de forma que sus lineaciones de estiramiento reflejan la orientacion del
eje mayor del elipsoide de la deformacion finita, es decir, acumulada. Las lineaciones de estiramiento
L, poco o nada reorientadas durante C, pero paralelas a la UMT pueden ser un relicto microestructural
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de C,. Este puede ser el caso de muchas lineaciones de estiramiento medidas en los gneises graniticos
del tercio meridional, en el entorno de la ciudad de Vigo, y de los dominios menos deformados en el
bloque de techo del cabalgamiento de Fervenza (Fig. 8.1).

Una lineacion de estiramiento precoz, entre paralela y oblicua a la cadena, pudo haber inhibido
la dispersion de los ejes de plegamiento recumbente (Cobbold y Watkinson, 1981), produciendo una
familia de pliegues homoaxiales, cuya geometria no refleje el flujo tectonico durante su desarrollo.

Las estructuras de L, también han sido reorientadas por la tectonica transcurrente C,. Las
lineaciones de estiramiento relacionadas con el despegue de Bembibre-Cean pueden considerarse
originalmente orientadas N-S a NNO-SSE, a unos 40-50° en sentido antihorario respecto a la cadena,
y acordes con su caracter retrovergente. Las asociadas a los despegues basales de Pico Sacro y
Redondela-Beariz son oblicuas en sentido antihorario respecto a los patrones estructurales en cada
zona, ya sea la propia foliacion extensional (Fig. 6.5b), o las foliaciones y lineaciones C, (Figs. 6.4
y 6.5ay d). Tal oblicuidad es compatible con una orientacion original ortogonal a la cadena. Pero la
existencia de relaciones de oblicuidad horarias a escala de afloramiento sugiere que la orientacion
original entre las lineaciones de estiramiento y el atractor de fabrica asociado a C, (L) no seguia un
patrén fijo, pudiendo generar relaciones tanto horarias como antihorarias.

En una cizalla transcurrente la orientacion del atractor de fabricas varia dentro de unos
valores iniciales de 25-45° respecto de sus planos de cizallamiento o limites de la cizalla (Sanderson
v Marchini, 1984; Tikoff v Peterson, 1998), y evoluciona hacia dngulos progresivamente menores
con el aumento de la deformacion (Fig. 8.2). Esa orientacion inicial acota las direcciones posibles
de L, frente a C, a esos mismos valores, es decir, a una lineacion antihoraria a 25-45° de la cadena.
Esta direccion es la de transporte tectdonico del despegue de Bembibre-Cean, en la base de la
Lamina Superior, y se aproxima a la direccion media de los despegues basales en los sectores menos
deformados por C, (Fig. 6.5¢).

8.3- Evolucion cinematica de las unidades basales

La restitucion aproximada de las lineaciones de estiramiento asociadas a cada fase de
deformacion, en combinacion los criterios cinematicos arroja la siguiente evolucion de flujo tectonico
en relacion con los limites de la UMT y, por extension, con las directrices estructurales mayores de
la cadena (Fig. 8.2).

La deformacion C, estd relacionada con la subduccion oblicua del margen externo de
Gondwana, con una componente transcurrente dextra que lleva asociado un flujo tectonico oblicuo
horario dirigido hacia las zonas externas del NO del Macizo Ibérico. Direcciones de flujo similares
para esta fase se preservan tanto en el Complejo de Ordenes (Gomez-Barreiro et al., en prensa), como
en unidades equivalentes en los complejos aloctonos franceses (Philippon et al., 2009). Durante C,,
se establecio un flujo ortogonal a la cadena en el mismo sentido, que fue seguido durante E  por un
flujo divergente condicionado por el estado de esfuerzos general a vectores oblicuos antihorarios.
En su evolucion gradual hacia C,, acab6 estableciéndose un flujo en direccion paralelo a la cadena y
dextro. Esta secuencia muestra la participacion de una componente convergente durante todo el ciclo
varisco, que debi6 coexistir con una componente en direccion, dextra, durante al menos C, E, y C..
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Modelo de evolucion tectonica de las unidades basales de Galicia:
implicaciones para la cadena varisca

9.- MODELO DE EVOLUCION TECTONICA DE LAS UNIDADES BASALES DE
GALICIA:

IMPLICACIONES PARA LA CADENA VARISCA

El esquema de flujo tectonico propuesto en el capitulo anterior puede expresarse en términos
orogénicos y de dindmica de placas. Como referentes geotectonicos se utilizaran los terrenos
perigondwanicos, el océano Réico, el margen continental mas externo de Gondwana, y sus dominios
continentales adyacentes mas internos, que en el NO del Macizo Ibérico estan representados
respectivamente por las unidades superiores, ofioliticas, basales y su autdctono relativo (Martinez
Catalan et al., 1997, 2007, 2009).

El cizallamiento durante C, orientado en sentido horario respecto a la cadena es un
marcador del movimiento relativo de Gondwana con respecto a Laurrusia. Indica que la subduccion
continental tuvo una componente ortogonal (Martinez Cataldn et al., 1996), y otra en direccion, de
sentido dextro. La cinematica de la subduccion continental que marcé el cierre del Océano Réico
fue aparentemente oblicua a los limites de placas, y perfila una convergencia dextra de los grandes
continentes involucrados.

La exhumacion inicial de la corteza subducida, representada por el cabalgamiento de
Fervenza, se produjo ortogonalmente a la cadena mientras continuaba la convergencia continental.
Fue conducida dentro del canal de subduccion, pues éste representa la mayor debilidad reologica
en ese momento, Optima para la transferencia de masas hacia niveles menos profundos (Ring et
al., 1999; Boutelier et al., 2004; Warren et al., 2008; Agard et al., 2009). Independientemente de la
cinemadtica de la zona subduccion, su inclinacion es perpendicular a los limites de placa, y por tanto,
también a la cadena. La direccion de buzamiento representa la direccion de transporte tectonico
que requiere menor cantidad de energia para reducir el desequilibrio gravitatorio que representa la
corteza continental subducida. Si auin persistia una componente en direccion ligada a la convergencia,
no repercuti6 en la dindmica de exhumacion temprana de las unidades basales, aunque pudo haber
sido acomodada por algliin otro accidente no identificado dentro de los dominios paleogeograficos
implicados en la sutura.

La exhumacion prosiguid con el emplazamiento sobre los dominios adyacentes, que refleja la
interaccion entre la cuiia orogénica construida hasta ese momento y el margen sobre la que esta siendo
transportada, y que se estd acrecionando en su base. La respuesta cinematica de la lamina cabalgante
durante este proceso seguird en principio el modelo energéticamente mas efectivo y, efectivamente
se llevo a cabo segliin vectores ortogonales, como refleja el cabalgamiento de Lalin-Forcarei y la
vergencia de los pliegues recumbentes formados en su bloque de techo. Su cinemadtica puede no
reflejar el vector de convergencia continental para ese momento, y si existi6 una componente en
direccion, pudo ser acomodada por otro accidente tectonico distinto del cabalgamiento. La cinematica
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del sistema de cabalgamientos fuera de secuencia desarrollado a continuacion puede ser justificada

en base a los mismos principios mecanicos.

Una vez transferidos los terrenos perigondwénicos y los dominios oceanicos al margen N de

Gondwanamediante el sistemafuerade secuencia,
la cufia colisional colaps6 gravitacionalmente.
En este momento, el limite de placas se ha
difuminado, y la componente en direccion pasa
a ser acomodada por las estructuras activas y
los dominios mecanicamente mas débiles, los
despegues extensionales y los niveles corticales
sometidos a fusion parcial respectivamente.
La cinematica del colapso extensional refleja
el estado de esfuerzos en ese momento, que
es coherente con un régimen de convergencia
dextro.

Con posterioridad se desarroll6 un cortejo
de estructuras transcurrentes dextras, y otras
senestras conjugadas con ellas. Su cinematica
global dextra se considera un indicador directo
del movimiento relativo de placas al final del ciclo
varisco (Gates et al., 1986; Rolet et al., 1994; Van
Staal y de Roo, 1995; Shelley y Bossiere, 2000,
2002; Franke y Zelazniewicz, 2002; Hatcher,
2002; Martinez Catalan et al., 2007).

La pila tecténica de los terrenos
implicados en la sutura del Océano Réico y la
colision continental preserva en la vertical una
superposicion de dominios paleogeograficos
dispuestos originalmente a lo largo del margen
N de Gondwana. En base al registro de circones
detriticos, se ha propuesto que cada conjunto
de unidades aldctonas de afinidad continental
representa respecto de su autoctono relativo una
posicion mas occidental y externa (Fig. 2.7).
Su apilamiento no puede justificarse so6lo con
direcciones de emplazamiento perpendiculares
al margen continental de Gondwana, y tampoco
puede explicarse mediante la tectonica
transcurrente tardia, puesto que la imbricacion
es anterior.

Fig. 9.1- Reconstruccidén esquematica de la distribucion

de

masas continentales durante la apertura del océano Réico y
un estadio intermedio durante la colision varisca. Modificado
de Gomez-Barreiro et al. (2007) y basado en Winchester

et al. (2002). Se incluye un esbozo de la particion de
deformacion durante la colision dentro de un modelo
convergencia continental dextra, y se resume y explica
distribucion actual de poblaciones de circones detriticos
base a ¢él.

la
de
la
en

194

7

LAURENCIA

Ar
Co 73 COnicy
Q IAPETUS

=
FUTURO
<loctmorecol]
% 0

i
S

CAMBRO-ORDOVICICO

Procedencia craténica (influencia)
Craton Oeste Africano
Mezcla

Metacraton del Sahara

‘ Convergencia continental
& Vectores de emplazamiento
- Transcurrencia sin-convergente

Terrenos perigondwanicos

7- Sutura Océano Rémimemos del margen
continental N de Gondwana

i

Sec’cién del NO
del Macizo Ibérico

CARBONIFERO INFERIOR



Modelo de evolucion tectonica de las unidades basales de Galicia:
implicaciones para la cadena varisca

La componente dextra de la subducién del margen de Gondwana puede justificar cierta
aproximacion entre el margen subducido y dominios mas internos sobre los que posteriormente se
emplazo. Sin embargo, la nula variacion porcentual de las poblaciones de circones Mesoproterozoicos,
en las dos secuencias sedimentarias de las unidades basales involucradas en la cufia de subduccion
sugiere que para estas unidades, la aproximacion no fue significativa.

En cambio, una particioén de la deformacion podria explicar la diferente procedencia cratonica
del registro sedimentario de los terrenos perigondwanicos y del margen sobre la que se emplazaron
(Fig.9.1). Simultdneamente a las estructuras de exhumacion ortogonal y colapso extensional debieron
existir otras que absorbieron parte de la componente lateral de convergencia. Esta particion debiod
ser efectiva entre los terrenos perigondwanicos y el margen de Gondwana, pues es entre ellos donde
existen mayores diferencias en las fuentes cratdnicas de procedencia. Ese limite corresponde ahora a
las unidades ofioliticas, lo que apunta al Océano Réico como el dominio que absorbié gran parte de
la componente horizontal, probablemente a través de fallas transformantes.

195



Capitulo 9 _—

196



Capitulo 10

Conclusiones
Conclusions






Conclusiones / Conclusions

10.- CONCLUSIONES

Las unidades basales de los complejos aloctonos de Galicia representan una porcion
del margen septentrional més externo de Gondwana, en el que se pueden distinguir dos grandes
secuencias sedimentarias. La Secuencia Inferior se compone de sedimentos grauvaquicos con facies
turbiditicas y algunos niveles peliticos y cuarciticos intercalados. Su edad es Neoproterozoico
Superior (Ediacarico). Fue depositada durante los tltimos pulsos de actividad de un arco volcénico
del sistema Avaloniano-Cadomiense y posteriormente intruida por voluminosos granitoides cambro-
ordovicicos de afinidad calcoalcalina durante la construccion de un nuevo arco sobre el margen
continental de Gondwana.

La deriva de este arco provoco la apertura de una cuenca trasera, en la que se depositd hacia
el continente una serie esencialmente pelitica con intercalaciones de rocas bésicas de afinidad N-
MORB, la Secuencia Superior, y una pila de sedimentos grauvaquicos hacia las zonas mas activas
del arco, que esté preservada en las unidades superiores de los complejos aldctonos de Galicia.

La separacion del arco volcdnico cambro-ordovicico provocd la extension del margen
continental, favoreciendo asi la intrusion de un magmatismo alcalino-peralcalino que afecto
principalmente a la Secuencia Inferior. Su intrusion se produjo preferentemente en forma de diques,
algunos de ellos anulares. En estadios mas avanzados, la separacion dio lugar a la apertura del Océano
Réico entre Gondwana y el arco volcanico, construido sobre un fragmento continental desgajado del
margen.

El registro litoestratigrafico de las unidades basales, integrado con el de otras unidades
aloctonas gallegas y con el de las sucesiones del autdctono, representativas del margen continental,
indica que hubo una subduccion bajo Gondwana durante el Neoproterozoico y posteriormente, otra
durante el Cambrico-Ordovicico. Por otra parte, las poblaciones de edad de los circones detriticos
sugieren que las secuencias de las unidades basales se depositaron en una posicion intermedia entre
el craton Oeste Africano y el metacraton del Sahara, mas proximas al primero que las secuencias del
autoctono ibérico.

El margen externo de Gondwana fue subducido oblicuamente bajo los dominios ocednicos
que jalonaban sus margenes en los albores de la Orogenia Varisca, durante el Devonico Superior (380-
370 Ma). En esta etapa, las secuencias sedimentarias y las rocas igneas asociadas fueron aplastadas,
estiradas y metamorfizadas heterogéneamente dentro del canal de subduccion, generdndose en ellas
una fabrica tectonica planar (S)) y linear en un régimen de cizallamiento general con una componente
de cizallamiento simple dominante dirigida hacia el NNE. La subduccion estructurd el registro
litoestratigrafico previo del margen continental mas externo, apilando la Secuencia Superior sobre la
Inferior, y facilitando que ambas aparezcan hoy dia preservadas en dos grandes unidades tectonicas
superpuestas, las Laminas Inferior y Superior.

197



Capitulo / Chapter 10

No se han identificado superficies de discontinuidad formadas durante la subduccion. Aunque
en este momento pudo dar comienzo una duplicacion de la Lamina Inferior, la evolucidn estructural
sugiere que si ésta se produjo fue mediante estructuras de caracter ductil, tipicas de las zonas medias
y profundas de las cufias de subduccion.

Las condiciones metamorficas y la posicion relativa de las dos laminas han permitido
reconstruir la arquitectura térmica de la cufia de subduccion. El enterramiento diferencial durante
la subduccidn gener6 un gradiente de presion lineal, mientras que la deformacion de las geotermas,
paralelizandose a los limites de la placa que se hundia gracias a la entrada de material cortical
relativamente mas frio, favorecid la llegada de éste hasta profundidades en las que otras partes de
la zona de subduccion alcanzaron mayor temperatura. Dos tipos de gradientes quedaron fosilizados
en las condiciones de presion y temperatura alcanzadas por cada sector de las unidades tectonicas
que integran las unidades basales. La Lamina Inferior registr6 un metamorfismo inicial progrado en
facies de las eclogitas en sus zonas mas presurizadas, que evoluciona hacia uno en facies esquistos
azules en las que lo fueron menos. En cambio, la Lamina Superior muestra una evolucion inicial
dentro del campo de los esquistos azules, sin que se hayan podido confirmar condiciones de alta
presion para sus dominios superiores.

La transicion de un régimen subductivo a uno exhumativo se produjo mediante el desarrollo
de un cabalgamiento ductil dentro del canal de subduccion, durante el Fameniense y Tournaisiense
(370-350 Ma). El cabalgamiento de Fervenza superpuso los dominios mas presurizados de la Lamina
Inferior sobre otros menos presurizados, desarrollando una foliacién milonitica en las litologias de su
bloque de techo y forzando el desarrollo de un par de pliegues tumbados en su bloque de muro.

El cabalgamiento culmin6 la duplicacion de la Lamina Inferior, a la vez que transportd
a cuestas a la Lamina Superior. Se desarrollé todavia en condiciones de alta presion, y provocod
la aproximacion de sectores mas profundos y calientes de la cufia de subduccidon en su bloque de
techo a otros mas frios en el de muro, favoreciendo para los primeros una despresurizacion inicial
acompafada de enfriamiento.

La exhumacion continud durante el Tournaisiense y Viseense (350-340 Ma) con el desarrollo
de un tren de pliegues que se propagd progresivamente hacia el E, a la vez que se amplificaban y
aplastaban aquellos formados previamente. En su propagacion, el mayor de ellos, el anticlinal del
Carrio, desarroll6 en su flanco inverso un nuevo cabalgamiento ductil en secuencia con el anterior, el
cabalgamiento de Lalin-Forcarei (340 Ma). Estos pliegues desarrollaron una foliacion de plano axial
penetrativa (S,) en facies de esquistos verdes a anfibolitas, que evolucioné a partir de las formadas
previamente.

Los cabalgamientos de Fervenza y Lalin-Forcarei condujeron la exhumacion y posterior
emplazamiento de las unidades basales sobre el Dominio Esquistoso, es decir, sobre dominios mas
internos del margen de Gondwana, durante su colision con Laurrusia, provocando su presurizacion
y calentamiento. Lo hicieron, al igual que el sistema de cabalgamientos fuera de secuencia posterior,
segun vectores de transporte perpendiculares a la cadena.

Una vez transferidos los terrenos perigondwanicos y los dominios ocednicos al margen
continental, la cufia orogénica alcanz6é un estado de desequilibrio térmico que condujo a su
colapso gravitacional entre el Viseense y el Pensilvaniense inferior (335-310 Ma). El proceso de
reequilibrado dio lugar a la fusion parcial de niveles fértiles como primera respuesta, iniciandose asi
la desestabilizacion del perfil reologico y la pérdida de cohesion interna de la corteza orogénica. La
respuesta estructural fue la denudacion tectonica por despegues extensionales: el de Bembibre-Cean
y el sistema divergente y conjugado de Pico Sacro y Redondela-Beariz. Los despegues desarrollaron
una nueva foliacion (S,) y forman actualmente el contacto inferior de las dos laminas tectonicas en
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que se dividen las unidades basales, tanto en la mitad O del Complejo de Ordenes como en toda la
Unidad de Malpica-Tui.

La denudacion tectdnica fue acompanada por el desarrollo del domo migmatitico de Padrén,
que indica la participacion del flujo diapirico en la exhumacion de la corteza continental del
autdctono. La drastica despresurizacion de estos niveles favorecid su migmatizacion, y ésta a su
vez un calentamiento en los niveles inmediatamente superiores, mientras que en los que ocupaban
posiciones ain mas altas, el colapso se llevé a cabo en condiciones bastante frias.

El colapso extensional concentrd en la vertical el registro tectonotermal previo y el propio,
a la vez que produjo la condensacion, sustraccion y desmembramiento de la macroestructura previa
de plegamiento recumbente y cabalgamientos, y de parte del registro litoestratigrafico. A partir de
los patrones de extension y de como sus estructuras evolucionaron en el tiempo se ha deducido que
el colapso gravitacional en el NO del Macizo Ibérico estuvo condicionado por el estado de esfuerzos
regional, pues se produjo mientras aiin continuaba la convergencia y ésta incluia una componente en
direccion dextra.

La evolucion culmind con el aplastamiento y reorientacion de las estructuras previas, incluidas
las extensionales, por la tectonica transcurrente durante el Pensilvaniense (310-300 Ma). En la Unidad
de Malpica-Tui se desarrollé una nueva foliacion (S,), una cizalla dextra que flanquea su margen O y
una serie de bandas oblicuas que la cortan. Las cizallas controlan los patrones estructurales y definen,
junto con otras zonas de cizalla conjugadas, una tectonica de extrusion subhorizontal paralela a la
cadena, que culminé con el desarrollo de grandes fallas subverticales.

Posteriormente todo el registro estructural fue doblado solidariamente junto con el resto del
cinturén orogénico para formar el arco Ibero-armoricano.

Este estudio demuestra que la interpretacion de las lineaciones de estiramiento en la
cadena Varisca, y por extension, en cualquier zona de basamento, requiere de un analisis micro- y
macroestructural completo. La Unidad de Malpica-Tui es un buen ejemplo de como sucesivas fases
de deformacion contribuyen al desarrollo final de la lineacién de estiramiento que se observa. En
nuestro caso destacan dos de estas fases, la subduccion y la tectonica transcurrente. La primera debio
generar una anisotropia linear tal, que sus efectos sobre la lineacion de estiramiento finita no han
podido ser obliterados.

En cuanto a la tectdnica transcurrente, sus estructuras tienen un trazado subparalelo a la
cadena, una caracteristica frecuente en las zonas internas del Macizo Ibérico y del resto de Europa.
El control estructural que esta fase de deformacion introduce aqui aconseja considerarla como uno de
los principales motivos, si no el mas importante, de que la orientacion de la lineacion de estiramiento
finito sea subparalela a los trazados de la cadena, y abre la puerta a una reevaluacion de los efectos
que una dilatada tectonica tangencial previa a la transcurrencia ha podido tener en la construccion y
evolucion del cinturén varisco.

La restitucion aproximada de las lineaciones de estiramiento asociadas a cada fase de
deformacion, en combinacion con los criterios cinematicos y la paleoposicion propuesta de los
elementos involucrados en la sutura del Océano Réico en Iberia, arroja una evolucion del flujo
tectonico compatible con una persistente convergencia de placas dextra entre Gondwana y Laurrusia
durante el Paleozoico Superior, en la que fallas transformantes dentro de los dominios oceanicos y
zonas de cizalla intracontinentales debieron absorber parte de su componente horizontal. No cabe,
pues, esperar que restituciones ortogonales de las secciones verticales en la pila estructural representen
verdaderas reconstrucciones palinspasticas de la paleogeografia prevarisca, especialmente en los
dominios oceanicos y los terrenos con mayor grado de aloctonia.
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CONCLUSIONS

The basal units of the allochthonous complexes of Galicia (NW Iberia) are pieces of the
outermost continental margin of northern Gondwana. Two different sedimentary sequences have
been distinguished in the basal units. The Lower Sequence consists of greywacke sediments with
turbiditic facies and some interbedded pelitic and quartzitic layers. It is of Upper Neoproterozoic
age (Ediacaran), was deposited during the last pulses of activity of a volcanic arc forming part of
the Avalonian-Cadomian system, and was subsequently intruded by voluminous cambro-ordovician
granitic plutons of calc-alkaline affinity during the construction of a new arc on the continental
margin of Gondwana.

The drifting of this arc caused the opening of a back-arc basin, in which a dominantly pelitic
series with alternating basic rocks of N-MORB affinity was deposited towards the continent, the
Upper Sequence. At the same time, a greywacke-rich pile of sediments was laid down towards
the more active side of the arc, and is presently preserved in the upper units of the allochthonous
complexes of Galicia.

The drifting of the cambro-ordovician arc extended the continental margin, favouring the
intrusion of alkaline and peralkaline magmas, mainly in the Lower Sequence. They intruded as dikes,
some of them annular in shape. Later on, the separation provoked the opening of the Rheic Ocean
between Gondwana and the volcanic arc, which was built on a continental fragment detached from
the continental margin.

The lithostratigraphic record of the basal units, together with that of other allochthonous
units in Galicia and that of the autochthonous sequences representative of the continental margin
suggest subduction beneath Gondwana during the Neoproterozoic and again during the Cambrian-
Ordovician. On the other hand, detrital zircon age populations suggest that the sequences of the basal
units were deposited in an intermediate position between the West African craton and the Sahara
metacraton, closer to the first than the sequences of the Iberian autochthon.

The external margin of Gondwana was obliquely subducted beneath the oceanic domains
flanking its border at the onset of the Variscan Orogeny, during the Upper Devonian (380-370
Ma). The sedimentary sequences and the associated igneous rocks were heterogeneously flattened,
stretched and metamorphosed in the subduction channel, while a planar (S,) and linear tectonic fabric
were being developed under a regime of general shear, with a top-to-the-NNE dominant component
of simple shear. The subduction structured the previous lithostratigraphic record of the continent’s
outermost edge, stacking the Upper Sequence above the Lower Sequence, which are presently
preserved as two superposed tectonic units, the Upper and Lower Sheet.

No discontinuities formed during the subduction have been found. Even if the duplication of
the Lower Sheet could have started then, the structural evolution suggest that if it did, it was driven
by ductile structures, a typical record of the medium and deep levels of the subduction wedges.

The metamorphic conditions and the relative position of the two tectonic units have permitted
to reconstruct the thermal architecture of the subduction wedge. The differential burial during the
subduction established a lineal pressure gradient, while the deformation of the geotherms favoured
relatively cold material to reach depths in which other parts of the subduction wedge reached higher
temperatures. Two kinds of gradients, related to the pressure and temperature conditions reached
by each sector of the tectonic units, were fossilized. The Lower Sheet recorded an initial prograde
eclogite facies metamorphism in the more pressurized zones, which evolved to a blueschist facies
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metamorphism towards the less buried zones. Conversely, the Upper Sheet shows a blueschist facies
evolution from the beginning, and high-pressure conditions for its upper domains have not even been
confirmed.

The transition from a subductive to an exhumative regime was accomplished by the
development of a ductile thrust within the subduction channel, during the Famennian and Tournaisian
(370-350 Ma). The Fervenza thrust carried the more buried domains of the Lower Sheet above their
more superficial domains, causing the mylonitization of its hangingwall, and forcing the development
of a pair of recumbent folds at its footwall.

The thrust culminated the duplication of the Lower Sheet carrying piggy-back the Upper Sheet.
It was still developed under high-pressure conditions, and brought near deep and warm domains of
the subduction wedge at its hangingwall to shallower and colder domains in the footwall, favouring
the initial depressurization accompanied by cooling in the former.

The exhumation continued during the Tournaisian and Visean (350-340 Ma) with the
development of a train of recumbent folds that propagated progressively to the E, while those formed
before were amplified and flattened. During their propagation, the biggest among them, the Carrio
anticline, developed a new ductile thrust at its reverse limb, the Lalin-Forcarei thrust (340 Ma). The
recumbent folds developed a penetrative axial planar foliation (S,) under greenschist to amphibolite
facies conditions, which evolved from those previously formed.

The Fervenza and Lalin-Forcarei thrusts drove the exhumation and subsequent emplacement
of the basal units over the Schistose Domain, that is, over more internal domains of the Gondwana
margin, during its collision with Laurussia, causing its warming and pressurization. Their emplacement,
as that of the subsequent out-of-sequence thrust system, followed perpendicular to the trend of the
orogenic belt tectonic transport vectors.

Once the perigondwanan and oceanic domains had been transferred to the continental margin,
the orogenic wedge reached a state of thermal disequilibrium, which forced its gravitational collapse
between the Visean and early Pennsylvanian (335-310 Ma). The equilibration processes started with
the partial melting of fertile layers, which caused the destabilization of the rheological profile and the
loss of internal cohesion of the orogenic crust. The structural response was the tectonic denudation
assisted by extensional detachments: Bembibre-Cean and the divergent and conjugated system of
Pico Sacro and Redondela-Beariz detachments. They developed a new foliation (S,) and presently
form the basal contact of the two tectonic sheets in which the basal units are divided, both in the
western part of the Ordenes Complex and in the whole Malpica-Tui Unit.

The tectonic denudation was accompanied by the development of the Padrén migmatitic
dome, which indicates the contribution of diapiric flow to the exhumation of the autochthonous
continental crust. The drastic depressurization of these levels favoured their migmatization, which,
at the same time, heated the overlying levels, while for those occupying even higher positions, the
collapse occurred in rather cold conditions.

The extensional collapse concentrated the previous and coeval tectonometamorphic record,
and condensed, subtracted and dismembered the previous macrostructure of recumbent folds and
thrusts and part of the lithostratigraphic record. Based on the extensional patterns and on how the
associated structures evolved in time, it is proposed that the gravitational collapse in the NW of the
Iberian Massif was controlled by the regional stress regime, as it occurred while convergence had not
declined yet and included a dextral component.

The evolution culminated with the flattening and reorientation of the previous structures,
including the extensional ones, by strike-slip tectonics during the Pennsylvanian (310-300 Ma). In
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the Malpica-Tui Unit, a new foliation (S,), a dextral shear zone in its western boundary, and a set of
oblique dextral shear bands that cut across it were developed. The shear bands control the structural
patterns and define, together with other conjugated shear zones, a subhorizontal extrusion tectonics in
a parallel to the orogenic trends direction, which ended with the development of subvertical faults.

Subsequently, the whole structural record was bent together with the rest of the orogenic belt
to define the Ibero-armorican arc.

This study demonstrates that the interpretation of stretching lineations in the Variscan belt,
and by extension, in any basement zone, requires a complete micro- and macrostructural analysis.
The Malpica-Tui Unit is a good example of how successive phases of deformation contribute to the
development of the final stretching lineation that can be seen in a given area. In our case, two phases
must be highlighted, the subduction and the strike-slip tectonics. The first generated such a pervasive
linear anisotropy, that its effects on the finite stretching lineation could not be fully removed.

The structures related to the strike-slip tectonics have a trend sub-parallel to that of the chain,
a typical feature of the structures in the internal zones of the Iberian Massif and in Europe. The
structural control introduced by this phase of deformation seems one of the main, perhaps the more
important reason why the finite stretching lineation is often sub-parallel to the belt, and suggests
a re-evaluation of the effects that long-lived tangential tectonics related to normal components
of convergence, and previous to the strike-slip tectonics, could have had in the construction and
evolution of the Variscan belt.

The rough estimation of the strike of the stretching lineations related to the different
deformation events, together with the kinematic criteria, and the proposed paleoposition for the
elements involved in the Rheic suture in NW Iberia, suggest a protracted component of dextral plate
convergence between Gondwana and Laurussia during the Upper Paleozoic, in which transform
faults within the oceanic domains together with intracontinental shear zones might accommodate
part of its horizontal component. As a consequence, orthogonal restorations of vertical sections from
the structural pile should not be expected to represent true palinspastic reconstructions of the pre-
Variscan paleogeography, especially for the oceanic domains and the terranes with the highest degree
of allochthony.
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