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Introduccién

1.- INTRODUCCION

1.1.- SITUACION Y CARACTERISTICAS GEOGRAFICAS DEL AREA DE ESTUDIO

El drea objeto de estudio se encuentra, casi en su totalidad, en la esquina NO de la provincia
de Zamora, abarcando zonas de las provincias limitrofes de Ourense y Ledn. Su forma es alargada
seguin una direcciéon N 120°E, estando limitada al SE por los sedimentos terciarios de la cuenca del
rio Duero, al N por la Sierra de la Cabrera y al S por los relieves de la Sierra de la Culebra.

La zona tiene una superficie aproximada de 2700 km? y abarca de forma total o parcial las
siguientes hojas del Mapa Geografico Nacional a escala 1:50.000: n® 228 (Viana do Bollo), n® 229 (La
Bafia o Encinedo), n® 266 (A Gudina), n® 267 (Puebla de Sanabria), n° 268 (Molezuelas de la
Carballeda), n® 305 (Calabor) y n® 306 (Villardeciervos) (Figura 1.1). El drea de trabajo comprende,
de NO a SE, la comarca de Terra do Bolo (provincia de Ourense) y las comarcas de Sanabria y
Carballeda (provincia de Zamora) (Figura 1.2).

PORTUGAL

Figura 1.1: Esquema de situacion de los mapas a escala 1:50.000 del MTN. En color azul, hojas topograficas
abarcadas en este trabajo.
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Introduccién

Topograficamente, se puede dividir en dos grandes areas. La mitad oriental se caracteriza
por tener una menor altura y una superficie bastante llana, salvo los valles producidos por el
encajamiento de la red fluvial, en especial el del rio Tera, actualmente inundado por tres embalses
dedicados a la produccién de energia eléctrica (Cernadilla, Valparaiso y Val de Santa Maria). En la
mitad noroccidental se encuentran los mayores relieves, que corresponden a las Sierras Segundera
y Cabrera. Las cotas mas altas se alcanzan en la Sierra Segundera, con el Moncalvo (2.045 m) y
Pefia Trevinca (2.127 m), esta tltima en el limite entre las provincias de Ourense y Zamora.

En el centro se encuentra el Parque Natural del Lago de Sanabria, creado en el afio 1978 con
el fin de preservar la morfologia glaciar dentro de esta zona de la Peninsula. Este relieve se
desarroll6 durante la tltima de las glaciaciones del Cuaternario (Wiirm). En aquella época, la zona
topograficamente mas alta estaba cubierta por un casquete glaciar del que fluian dos grandes
lenguas que estaban separadas por la Sierra de la Cabrera Baja.

La zona mas alta presenta una topografia muy suave, en relacion con los relieves situados
mas al N (Foto 1.1). En esa son muy abundantes y extensos los depdsitos glaciares y periglaciares,
lo que determina que los afloramientos de roca viva sean escasos. Los circos y valles glaciares son
muy numerosos. Los circos estdn muy bien conservados, en especial los que se encuentran en la
Sierra de la Cabrera, en el contacto entre la Formacién “Ollo de Sapo” y los metasedimentos del
Ordovicico Inferior. En la parte septentrional del area de trabajo, los circos estan escavados en los
materiales ordovicicos y los glaciares fluian al N, hacia el valle del rio Cabrera, dando lugar a las
lagunas de La Bana y Truchillas.

Foto 1.1: El relieve en el area de afloramiento del "Ollo de Sapo". En primer término se aprecia una de las
multiples lagunas glaciares que se encuentran por toda la zona. Ademas, se puede ver el contacto S entre el
granitoide de Pradorramisquedo y el ortogneis glandular (flecha roja). Asimismo, se ve cdmo la parte alta de
la zona es bastante plana y escasa de afloramientos.
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En la parte meridional también son muy numerosos los circos glaciares, de los que fluian lenguas
hacia un glaciar principal situado en el actual valle del rio Tera (Foto 1.2), dejando a su paso
multitud de morrenas y lagunas glaciares en las zonas altas. También son frecuentes otro tipo de
valles menores glaciares.

Foto 1.2: Valle glaciar del rio Tera, visto desde Pefa Trevinca (Hoja n® 229, La Bana). Al fondo de la foto se
puede ver cdmo la parte alta de la zona es muy plana. Ademas, se puede apreciar la existencia de valles
glaciares colgados, como el que se aprecia a la izquierda del valle principal y que corresponde al arroyo de
Riopedro.

Con respecto a las lagunas glaciares, se pueden distinguir dos tipos: uno es el originado por
la presencia de morrenas frontales que cierran el circo, como es el caso del Lago de Sanabria, el
mayor de toda la zona, el (Foto 1.3). El otro esta ocasionado por la sobreexcavacion del substrato
rocoso como es el caso de la laguna de Lacillo. Las lagunas glaciares son muy frecuentes en toda la
parte alta de la comarca de Sanabria constituyendo una de las caracteristicas mas llamativas y
espectaculares de este paisaje.

En toda la zona son muy comunes los depdsitos morrénicos (Foto 1.4), se trata de morrenas
laterales, frontales (Lago de Sanabria) o pequefas morrenas desarrolladas durante la retirada de
los glaciares en los fondos de los valles, como puede apreciarse en el rio Tuela.

En algunos puntos, el encajamiento de la red fluvial ha modificado de forma sustancial el
fondo de los valles, cambiando el tipico perfil en U por el de V como ocurre, por ejemplo, en el rio
Vibey a su paso por la localidad de Pias. En este mismo lugar, el rio presenta un cambio
importante en su direccion, indicando una captura fluvial, ya que los depdsitos morrénicos
contintian sin cambiar de direccion, hacia la localidad de Villavieja.
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Foto 1.3: Lago de Sanabria. Las morrenas de fondo se encuentran a la izquierda de la Foto (Hoja n° 267,
Puebla de Sanabria).

Foto 1.4: Grandes morrenas laterales situadas al N de Cepedelo. En la linea de cresta se pueden ver grandes
bloques erraticos (Hoja n® 266, A Gudina).
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1.2.- ENCUADRE GEOLOGICO

El Macizo Ibérico en la mitad occidental de la Peninsula Ibérica, es uno de los afloramientos
de mayor extension de la Cadena Varisca, o Cinturéon Hercinico Europeo y permite observar un
corte transversal a la estructura de mas de 800 km de longitud. E1 Macizo Ibérico, que representa el
segmento mas occidental de la cadena, se formé como respuesta a la colision de los continentes de
Gondwana y Laurentia (MATTE, 1968; JULIVERT Y MARTINEZ, 1987; LEFORT, 1989; PEREZ-ESTAUN et
al., 1991, MARTINEZ CATALAN et al., 1997) y fue posteriormente fragmentado en el proceso de la
apertura del Océano Atlantico.

Los términos “Hercinico” y “Varisco” se consideran equivalentes y se refieren al episodio
orogénico que tuvo lugar desde el Devonico Superior hasta el Carbonifero Superior, aunque el
macizo incluye terrenos con eventos tectonometamorficos del Devonico Inferior y Silarico
Superior. En Europa central y occidental, los materiales afectados por la Orogenia Varisca afloran
en una serie de macizos premesozoicos separados por extensas cuencas mesozoicas y cenozoicas
(Figura 1.3). Como se puede apreciar, la Cadena Varisca se extiende a lo largo de varios
afloramientos de los que los mas occidentales, Macizo Ibérico y el Macizo Armoricano, definen una
geometria arqueada y constituyen el denominado Arco Ibero-Armoricano (BARD et al., 1970).

La Cadena Varisca ha sido dividida en diversas zonas en funcidon de sus caracteristicas
paleogeograficas, estratigraficas, tectonicas, metamorficas y magmaticas y el Macizo Ibérico es el
unico afloramiento de la cadena en que se ha reconocido al completo esta zonacion. Fue LOTZE
(1945a) el primer autor que dividi6 el Macizo Ibérico en seis zonas: Cantabrica, Asturoccidental-
Leonesa, Galaico-Castellana, Lusitano-Alctdica, Ossa-Morena y Surportuguesa, que presentan una
cierta simetria en su disposicion. Estas zonas han sido aceptadas hasta la actualidad por la mayor
parte de los investigadores, si bien se han realizado modificaciones en los tltimos afios.

Asi, en el esquema de division propuesto por JULIVERT et al. (1972, 1983), se unifican las
Zonas Galaico-Castellana y Lusitano-Alcudiense de LOTZE en una sola denominada Zona
Centroibérica (ZCI), debido a que ambas tienen una evolucidon paleogeografica y tectonica muy
semejante. La principal diferencia entre ellas consiste en la presencia de un plutonismo
sinorogénico mas abundante y un mayor grado metamdorfico en la Zona Galaico-Castellana con
respecto a la Zona Lusitano-Alcudiense, aunque también hay diferencias en cuanto a los materiales
paleozoicos, siendo en la Zona Lusitano-Alcudiense donde afloran los materiales pertenecientes al
Complejo Esquisto-grauvaquico.

También hay que destacar las modificaciones realizadas por FARIAS et al. (1987) y ARENAS et
al. (1988), quienes proponen la individualizacion de la Zona de Galicia-Tras-os-Montes (ZGTM), la
cual habia sido considerada como una subzona de la ZCI por RIBEIRO (1970, 1974), y que
representaria una ldmina aldctona superpuesta tectonicamente sobre el autdctono de la ZCL

En la actualidad se distinguen de NE a SO en el Macizo Ibérico, las siguientes: Zona
Cantabrica, Zona Asturoccidental Leonesa, Zona de Galicia-Tras-os-Montes, Zona Centroibérica,
Zona de Ossa-Morena y Zona Surportuguesa (ver Figura 1.3).
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Figura 1.3: Mapa geoldgico general del Cinturén Varisco en Europa occidental, donde se muestran las
distintas zonas del Macizo Ibérico y su correlacion con el resto de los macizos variscos. Segin MARTINEZ
CATALAN et al. (1997) y basado principalmente en JULIVERT et al. (1972), AUTRAN Y COGNE (1980) y TOLLMANN
(1982).
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Estas zonas estdn profusamente descritas en diversas monografias y trabajos sintéticos,
desde el punto de vista estructural (MATTE, 1986; DIEZ BALDA et al., 1990; RIBEIRO ef al., 1990; PEREZ
ESTAUN et al., 1991; MARTINEZ CATALAN et al., 1996.), metamorfico (ARENAS ef al., 1986; MARTINEZ
Y ROLET, 1988; GIL IBARGUCHI Y ARENAS, 1990) e igneo (BELLIDO MULAS et al., 1987; CORRETGE et al.,
1990; CASTRO et al., 2002). Entre ellas hay que destacar por su cardcter mas extenso las siguientes:
Geologia de Espaiia, Libro Jubilar ].M. Rios (IGME, 1983), Pre-Mesozoic Geology of Iberia (DALLMEYER Y
MARTINEZ GARCIA, 1990), Paleozoico Inferior de Iberoamérica (GUTIERREZ MARCO et al., 1992) y mas
recientemente, Geologia de Espaiia (VERA, 2004).

Las caracteristicas de la Zona Cantdbrica y parcialmente la Surportuguesa son propias de las
zonas externas de un ordgeno, mientras que el resto tienen los rasgos de las zonas internas,
caracterizados por deformaciones dtctiles polifdsicas acompafiadas de metamorfismo regional y
actividad magmatica sinorogénica.

La Zona Cantdbrica (ZC) ocupa el ntcleo del Arco Ibero-Armoricano y se caracteriza por una
secuencia sedimentaria, en la que dominan los materiales paleozoicos precarboniferos en facies de
plataforma y un carbonifero muy potente, constituido por un conjunto sin- y postorogénico que
incluye gran variedad de facies. La deformacion es de tipo supracortical, sin metamorfismo
asociado y la estructura es de tipo “thin-skinned”, con un despegue generalizado de la serie
paleozoica. Su limite occidental se sittia en el Antiforme del Narcea.

La Zona Asturoccidental-Leonesa (ZAOL) presenta un PrecAmbrico esquistoso que aflora en
el nacleo de grandes antiformes, sobre el que reposa discordante un Paleozoico detritico y en
menor medida carbonatado, con un registro bastante completo hasta el Devonico Inferior, aunque
tal vez lo que mejor caracteriza a esta zona sea la existencia de una potente serie cambro-
ordovicica, muy completa y de naturaleza fundamentalmente detritica siliciclastica.
Estructuralmente, se caracteriza por la presencia de cabalgamientos, posteriores al desarrollo de
grandes pliegues tumbados vergentes al E con desarrollo de esquistosidades, y todo ello afectado
por pliegues suaves tardios. El grado de metamorfismo y la abundancia de rocas plutonicas
aumentan hacia el O. El limite occidental se encuentra en la Falla de Vivero, aunque por la parte
Sur este limite no estd muy claro y se toma como tal bien el Sinclinal de Sil-Truchas, bien el del
Caurel-Penalba.

La Zona Centroibérica (ZCI) es la mas extensa de las del Macizo Ibérico y constituye el
dominio autdctono mas interno de la cadena. Se caracteriza por su heterogeneidad en lo referente
al grado metamorfico y plutonismo.

DIEZ BALDA et al. (1990) dividen la ZCI en dos dominios estructurales, en funcién de las
caracteristicas de los pliegues de la fase 1 Varisca. Asi, se distingue un dominio de pliegues
recumbentes en el NE y otro dominio de pliegues verticales en el SO. La zona de estudio se
localiza en el dominio de los pliegues recumbentes.

Por otra parte, AZOR et al. (1992) establecen dentro de la Zona Centroibérica el Dominio del
“Ollo de Sapo” (DOS), el cual coincide con el dominio de los pliegues recumbentes de DIEZ BALDA
et al. (1990) y con el Antiforme del “Ollo de Sapo” definido inicialmente por PARGA PONDAL et al.
(1964). Los limites establecidos para este dominio en el NO de la Peninsula Ibérica son: la falla de
Viveiro y su continuacion por el Sinclinal del Caurel-Penalba para su limite N, estando el limite
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suroccidental definido por la Falla de Valdovifio y el cabalgamiento basal del Dominio Esquistoso
de la ZGTM.

Asi que, dentro de la ZCI se pueden distinguir dos dominios, uno nororiental y otro
meridional. El dominio nororiental estd caracterizado por la existencia de extensos afloramientos
de gneises glandulares preordovicios, abundantes macizos graniticos sinorogénicos y zonas con
metamorfismo regional de alto grado rodeado por zonas con materiales con bajo grado
metamorfico regional. Ademas, los pliegues son tumbados y vergentes hacia el E y NE. Este
dominio corresponde al de los pliegues recumbentes de DIEZ BALDA et al. (1990) y al del “Ollo de
Sapo” de AZOR et al. (1992). El dominio meridional se caracteriza por la existencia de extensos
afloramientos de pizarras y grauvacas previas al Ordovicico Inferior, abundantes macizos
graniticos tardi- y postectonicos y de amplias zonas con metamorfismo de grado muy bajo a bajo,
asi como pliegues con una vergencia poco definida. Este dominio se corresponde con el de los
pliegues verticales de DIEZ BALDA et al. (1990) y en buena parte coincide con la Zona Lusitano-
Alctdica de LOTZE (1945a y b).

La Zona de Galicia-Tras-os-Montes (ZGTM) se caracteriza por cabalgar sobre la ZCI, por
incluir rocas de naturaleza oceanica y por eventos metamorficos desarrollados en condiciones de
alta presion asociados a procesos de subduccion (ARENAS et al., 1986; ARENAS et al., 1995;
MARTINEZ CATALAN et al., 1996). Esta zona se subdivide a su vez en dos dominios superpuestos. El
conjunto inferior estd representado por el Dominio Esquistoso de Galicia-Tras-os-Montes
(DEGTM), constituido fundamentalmente por rocas metasedimentarias y metavolcanicas de
caracter félsico, que se sitia de forma cabalgante sobre el autdctono de la ZCI. Las similitudes
desde los puntos de vista estratigrafico, estructural y metamorfico del dominio esquistoso de
Galicia-Tras-os-Montes con la Zona Centroibérica sugieren segin DIAZ GARCIA (1992) y
DALLMEYER et al. (1997) que este dominio debe estar paleogeograficamente relacionado con el
autdctono relativo de la ZCI y a menudo se describe como parautdctono (RIBEIRO et al., 1990). El
conjunto superior esta constituido por los Complejos Aldctonos con rocas maficas y relacionadas
de Cabo Ortegal, Malpica-Tui, Ordenes, Braganca, Morais y aparece superpuesto tecténicamente al
Dominio Esquistoso.

La Zona de Ossa-Morena (ZOM) presenta series estratigraficas muy diversas, que se
extienden desde el Proterozoico Superior hasta el Carbonifero. El metamorfismo regional esta
concentrado en dos bandas de orientacion NO-SE, en relacién con dos antiformes en cuyo nucleo
aflora el Proterozoico. Estos afloramientos metamodrficos de mayor grado son los de Sierra
Albarrana, Valuengo, Monasterio y Lora del Rio, ademas de la banda metamorfica de Aracena,
que representa el limite S de la ZOM. El plutonismo presenta un amplio espectro desde el punto
de vista geoquimico, incluyendo abundantes cuerpos intrusivos de caracter basico y acido y que
abarcan tres periodos de tiempo, el Proterozoico Superior, el “rifting” Cambro-Ordovicico y el
Carbonifero. Estructuralmente se caracteriza por presentar pliegues asimétricos a acostados
vergentes al SO y cabalgamientos con un movimiento del bloque de techo hacia el SO, que marcan
un primer evento colisional con un acortamiento de edad devoénica (AZOR, 2004).

Por ultimo, la Zona Surportuguesa (ZSP) esta formada principalmente por materiales
devonicos y carboniferos. En la parte norte de la ZSP se encuentra la denominada Faja Piritica
Ibérica (FPI), constituida por secuencias volcdnicas masivas y series volcanosedimentarias, a las
que se encuentran asociadas importantes mineralizaciones que constituyen una de las mayores
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provincias metalogenéticas de sulfuros masivos del mundo. Las rocas plutdnicas son
principalmente basicas de composicion gabro-dioritica con cuerpos de rocas ultramaficas y
granitoides de caracter subvolcanico, formando una serie de tipo trondhjemita-tonalita-diorita
(TTD). Ademas, hay un segundo tipo de granitoides ricos en potasio constituidos por
monzogranitos con granate (El Berrocal) o por monzogranitos con cordierita (Arroyo Crispinejo,
JUNTA DE ANDALUCIA, 1999), y que son intrusivos sobre los anteriores. Tradicionalmente se ha
considerado que dentro de la ZSP no aflora el basamento, pero trabajos recientes (JUNTA DE
ANDALUCIA, 1999; DUNNING et al., 2002) describen un conjunto de rocas polimetamorficas que
pueden alcanzar un grado metamorfico en facies de anfibolitas (Formaciéon La Minilla), que
podrian corresponder al afloramiento de un posible basamento en la ZSP.

La distincion entre terrenos aldctonos y autdctonos es clave en la descripcion e interpretacion
del Macizo Ibérico. En su parte NO, los terrenos aloctonos afloran en los complejos de la ZGTM,
mientras que su autoctono esta formado por las Zonas Centroibérica, Asturoccidental Leonesa y
Cantdbrica. Las dos primeras constituyen la zona interna y de transicion del ordgeno y la tltima
representa la zona externa. El autdctono ibérico, junto con otros terrenos equivalentes en Europa,
form¢ parte del margen continental de Gondwana durante el Paleozoico Inferior, situado en una
posicidon cercana al margen septentrional del actual continente Africano, de acuerdo con datos
paleomagnéticos y criterios de correlacion faunistica y estratigrafica (PARIS Y ROBARDET, 1997;
BLAISE Y BOUYX, 1980; MARTINEZ CATALAN ef al., 1990; TAIT et al., 1997). El margen de Gondwana
se caracteriza por haber registrado una actividad orogénica Cadomiense, el equivalente europeo
del ordgeno Pan-Africano (QUESADA, 1990; QUESADA et al., 1991; OSCHNER, 1993), y por el
desarrollo de un proceso de “rifting” continental Cambro-Ordovicico. Este “rifting” estuvo
probablemente relacionado con la separacion del microcontinente Avalon de Gondwana y es el
origen de la apertura del océano Rhéico (FORTEY Y COCKS, 1988; PRIGMORE et al., 1997; MAC
NIOCAILL et al., 1997, MARTINEZ CATALAN et al., 1997).

El drea de estudio se encuentra en la mitad N de la Zona Centroibérica y mas concretamente
dentro del Dominio del “Ollo de Sapo” (DOS), en su parte NO, formando parte del Antiforme del
“Ollo de Sapo”. Un esquema geoldgico del NO del Macizo Ibérico con la situacion del area
estudiada puede verse en la Figura 1.4.

1.3.- ANTECEDENTES

La geologia del NO de la Peninsula Ibérica ha sido ampliamente estudiada en los ultimos
anos y en este apartado sélo seran mencionados los estudios referidos al drea que nos ocupa y a los
sectores mas proximos. El rasgo geologico mas caracteristico lo constituyen el volumen de rocas
gnéisicas aflorantes por debajo del Ordovicico Inferior siliciclastico, conocidas como la Formacién
“Ollo de Sapo”. En el NO peninsular los gneises “Ollo de Sapo” ocupan el ntcleo de una
estructura antiformal varisca, situada en el NE de la Zona Centroibérica (ZCI), muy proxima al
limite con la Zona Asturoccidental Leonesa (ZAOL), formando un afloramiento continuo que se
extiende desde la isla de Coelheira (Lugo) hasta desaparecer bajo los materiales terciarios de la
cuenca del rio Duero (Zamora).
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De hecho, se trata de una estructura compleja formada por la interferencia de dos fases
variscas, la primera de pliegues recumbentes con vergencia E y la ultima de pliegues verticales.
Segun las regiones, los pliegues verticales mas comunes corresponden a una de las dos fases y, en
general, la estructura esta formada por varios pliegues, por lo que a menudo se ha descrito como el
Anticlinorio del “Ollo de Sapo”. En el flanco N del antiforme o anticlinorio del “Ollo de Sapo” se
encuentra el sinclinorio del Sil-Truchas, mientras por el S, se encuentra flanqueado por el Sinforme
de Alcanices.

Los gneises fueron denominados “Ollo de Sapo” por HERNANDEZ SAMPELAYO (1922) usando
una expresion local derivada de la presencia de ojos de cuarzo de color azulado, dentro de una
matriz esquistosa de color oscuro.

Los trabajos, asi como las referencias bibliograficas de cardcter general con respecto a esta
zona y en particular a este tipo de rocas, no son abundantes. Entre ellos cabe destacar los pioneros
de PARGA PONDAL et al. (1964), MATTE (1968), CAPDEVILA (1969), FERRAGNE (1972) y MARTINEZ
GARCIA (1969, 1971, 1973).

Mientras PARGA PONDAL et al. (1964) realizaron una primera descripcion pormenorizada del
“Ollo de Sapo” y una interpretacion acertada en muchos aspectos, como el haber identificado una
importante componente volcanica, no acertaron al asignarle una edad Cambrico Medio a
Precambrico. Por otra parte, atribuyeron las estructuras a la primera fase varisca, aunque
reconociendo la superposicion de otra posterior, mientras que MATTE (1968) ante la evidencia de
que muchos pliegues doblaban a un clivaje tectonico previo, reinterpret6 varios de los pliegues
mayores, asignhandolos a una segunda fase, pero asumiendo que en Galicia central replegaban a un
enorme anticlinal tumbado de la primera, cuya existencia no llegé a demostrar.

FERRAGNE (1972) realizd un estudio de la provincia de Ourense, estableciendo una serie
estratigrafica inicial, una secuencia de cuatro eventos metamdorficos y dos ciclos orogénicos. El
primero seria Precdmbrico y a €l asocid tres fases de plegamiento. El segundo ciclo orogénico
afectaria también a los materiales paleozoicos y en ¢él también se diferencian tres fases de
plegamiento. La ausencia de materiales precambricos en la zona invalida sus conclusiones, que
estan lastradas por una interpretacion errénea de la macroestructura, en particular, la falta de
reconocimiento de una unidad aloctona en el Sinforme de Verin.

MARTINEZ GARCIA (1973) establecié una columna litoestratigrafica, en la que diferencio
varias unidades ordovicicas e infraordovicicas, asi como otras mas modernas que culminan en la
denominada Serie de San Vitero, a la que atribuy6 una edad Wenlock (Siltirico). Describié cuatro
fases de deformacién principales y tres fases metamorficas: la primera de presion elevada, la
segunda de presion intermedia y la tltima desarrollada durante la intrusion de los distintos
cuerpos graniticos que existen por toda la zona. Propuso un esquema estructural complejo que no
justific6 a nivel de las macroestructuras y atribuyd la deformacién a dos ciclos orogénicos
distintos, uno prehercinico (Siltirico) y otro hercinico, a partir de una interpretacion erronea de la
edad de la Serie de San Vitero.

Mas recientemente, MARTINEZ GARCIA Y QUIROGA (1993) realizaron una reinterpretacion del
Antiforme del “Ollo de Sapo” en el sector de Sanabria, como una ventana tecténica en la que
afloran cuatro unidades superpuestas tectonicamente, denominadas de arriba hacia abajo, unidad
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de Pefia Trevinca (Cambrico-Siltrico), unidad de Ribadelago (Formacion “Ollo de Sapo”), unidad
de Viana (Serie de Porto, Precambrico - Cambrico) y unidad de Villanueva (Cadmbrico-Ordovicico).
Ademas, en el sector de Alcafiices, observan la presencia de una unidad con sedimentos y rocas
volcanicas de caracter ocednico y de edad Silarico-Devonico (formacion Aliste), a la que se
superpone de forma discordante una sucesion turbiditica de edad Tournaisiense, la Formacién San
Vitero. Si bien es cierto que existen unidades aloctonas en el Sinforme de Alcanices (VACAS Y
MARTINEZ CATALAN, 1987; GONZALEZ CLAVIJO, 1997), la superposicion de las unidades inferiores
no parece tectonica, sino puramente estratigrafica, como se discutira mas adelante.

AZOR et al. (1992) definieron el Dominio del “Ollo de Sapo” (DOS), el cual coincide con el
Dominio de los Pliegues Tumbados de DIEZ BALDA et al. (1990) y que en su parte septentrional
comprende el Antiforme del “Ollo de Sapo” definido por PARGA PONDAL et al. (1964). Para estos
autores el limite oriental del dominio del “Ollo de Sapo” es la Falla de Viveiro y el Sinclinal del Sil-
Truchas, mientras que el cabalgamiento basal del Dominio Esquistoso de Galicia-Tras-os-Montes y
la Falla de Valdovifio constituyen su limite occidental. Una de las caracteristicas mas notables del
dominio del “Ollo de Sapo” es la presencia de formaciones de gneises glandulares en la parte
inferior de las secuencias preordovicicas.

DIAZ GARCIA (1997) propuso un origen plutdnico para la facies con megacristales del “Ollo
de Sapo” y un origen milonitico para la facies sin megacristales y de grano fino. DIAZ GARCIA
(1999) describe al N de la ZCI un episodio de alta temperatura y baja presion, simultaneo al
desarrollo de una zona de cizalla con movimiento del bloque de techo hacia el O, que afecté a los
materiales situados bajo la Cuarcita Armoricana y al “Ollo de Sapo”. Las estructuras relacionadas
con esta zona de cizalla serian previas a la D1 Varisca y el autor les atribuye una edad Siltrico
Superior-Devoénico Inferior.

1.4.- OBJETIVOS Y METODOLOGIA

La realizacion del presente trabajo se plantea en respuesta a la necesidad de poner al dia los
conocimientos geoldgicos de un area, como la que nos ocupa, rodeada por regiones en las que los
conocimientos geoldgicos han avanzado y evolucionado considerablemente en los tiltimos afos.

Las primeras campafas de campo se realizaron durante el mes de marzo del afio 2000,
comenzandose en las zonas de menor grado metamorfico, que corresponde a la parte oriental y
continudndose durante los afios sucesivos hacia las regiones occidentales.

La cartografia geologica se realizd con ayuda de la fotografia aérea a escala 1:30.000, del
Servicio Geografico Nacional, del ano 1985, excepto para la hoja n® 306 (Villardeciervos), en la cual
se ha utilizado la fotografia aérea perteneciente al vuelo americano del afio 1957. Los datos se
pasaron a planos de escala 1:50.000 del Servicio Cartografico del Ejército, en la denominada Serie
L, para posteriormente realizar el Mapa Geoldgico que se adjunta en este trabajo, sobre la base
topografica del Servicio Cartografico del Ejército (Serie C). Este tamafio permite que el mapa sea
manejable y facilite la vision a escala regional, a la vez que refleja la informacion necesaria para los
objetivos del presente trabajo.
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Ademds del mapa geoldgico, se ha realizado un esquema de isogradas y zonas de
metamorfismo y se han llevado a cabo estudios de las litologias mas caracteristicas y
problematicas, un analisis estructural detallado, otro de la evolucion metamdrfica y también
analisis geoquimicos e isotdpicos.

Los estudios litologicos han tenido como objetivo principal el estudio de los distintos
litotipos pertenecientes a la Serie de “Viana do Bolo” y a la Formacion “Ollo de Sapo”, sus
variaciones litoldgicas y la comparacidon con rocas equivalentes de otras areas, con el fin de
identificar la naturaleza de los materiales igneos o sedimentarios de los que proceden. Los trabajos
de indole estructural se centran en aspectos fundamentales, como son el conocimiento de las fases
de deformacion, sus edades relativas, vergencias de las estructuras y cinematica, para integrarlos
dentro de la evolucidn orogénica regional. La evolucion metamorfica se ha centrado en conocer las
condiciones metamorficas que han sufrido estos materiales, su evolucion y significado. El estudio
litogeoquimico ha buscado interpretar el origen de las rocas igneas e integrarlo en el marco
geotectonico de la evolucion de las placas en el Paleozoico. Los andlisis isotdpicos han intentado
despejar la incertidumbre de la edad de la Formacién “Ollo de Sapo” y también fijar la edad de los
eventos orogénicos. También se han estudiado los granitoides desde el punto de vista de la
evolucion metamdrfica, plutdnica y estructural.

Durante el desarrollo de este estudio se han realizado unas 300 laminas delgadas que, junto
con la revisiéon de mas de 1.000 laminas delgadas procedentes de la coleccion de las hojas del
MAGNA a escala 1:50.000 y pertenecientes a los fondos documentales del IGME, han permitido
obtener un gran volumen de informacién y datos para el estudio del metamorfismo y petrografia.
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2.- LITOESTRATIGRAFIA

En el area objeto de este estudio afloran sucesiones sedimentarias que pertenecen a dos
unidades paleogeograficas diferentes: el Dominio del Antiforme del “Ollo de Sapo” (DOS) y el
Dominio Esquistoso de Galicia-Tras-os-Montes (DEGTM). El primero de ellos se incluye en la
Zona Centroibérica de JULIVERT et al. (1972), mientras el segundo pertenece a la Zona de Galicia-
Tras-os-Montes (FARIAS et al., 1987), que cabalga sobre la primera.

MARTINEZ GARCIA (1973) establecié una sucesion para los materiales que afloran en el
Antiforme del “Ollo de Sapo” y que de muro a techo incluye la Serie de Porto, la Formacién “Ollo
de Sapo”, la Formacion Puebla y la Formacion Culebra. La Serie de Porto esta constituida por
cuarcitas, esquistos, rocas carbonatadas, gneises anfibdlicos, gneises piroxénicos y anfibolitas. La
Formacion “Ollo de Sapo” tiene un espesor de 1.500-2.000 metros y estd formada por rocas
volcanicas 4cidas e intermedias, con cierto aporte detritico. Este autor propone que dentro de la
misma roca tuvo lugar el crecimiento de los megacristales idiomorfos de feldespato potasico
durante un evento metamorfico preherciniano. Ademas atribuyo a esta formacion una edad que
puede abarcar desde el Precimbrico-Cambrico Inferior hasta el Cambrico Superior e incluso el
Ordovicico. La Formacidon Puebla consiste en una serie mondtona de pizarras y cuarcitas en
transito gradual sobre el “Ollo de Sapo” y sobre ella reposa la Formacion Culebra, que
corresponde a la Cuarcita Armoricana.

Una sucesion comparable se identifica en la region de Hiendelaencina, en el Sistema Central
(GONZALEZ LODEIRO, 1980, 1981a). El cuadro 2.1 muestra la correlacion llevada a cabo por AZOR et
al. (1992) entre las formaciones de Sanabria y dreas colindantes con las de Hiendelaencina.

Posteriormente, ARIAS ef al. (2002), en base a la realizacién de una cartografia en la region de
Viana do Bolo, establecieron una semejanza entre las series que afloran en esta zona con las que
afloran en la ZAOL. De esta forma, los afloramientos mds bajos en la serie serian las cuarcitas
superiores del Grupo Candana, sobre las que se encuentran las Capas de Transicion y sobre éstas
han cartografiado un nivel continuo de rocas carbonatadas que correlacionan con la Caliza de
Vegadeo. Por encima de estos materiales se encuentra la Serie de Los Cabos, en la que segtn estos
autores aparecen intercalados los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”.

En lo referente a la nomenclatura de las distintas formaciones, y con el fin de no crear una
mayor confusion con los nombres, se ha procurado respetar, en la medida de lo posible, aquellas
denominaciones utilizadas por los distintos autores precedentes, escogiendo la mas utilizada en el
caso de existir mas de una.

Por lo que respecta a la descripcion de las rocas, se ha procurado que la terminologia se
ajuste a la nomenclatura petrologica mas habitual en la literatura geologica. En este capitulo se
efecttia una descripcion de las rocas en paralelo a la descripcion de las formaciones, realizandose
en el capitulo de metamorfismo el andlisis mas detallado de las distintas asociaciones de minerales
indice y sus relaciones temporales.
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SERIE DE PORTO Sucesion de esqulst?s ,y-metaarfamscas con mte.rcalaaones ,d.e anfibolitas, gneises
anfibdlicos, marmoles y cuarcitas feldespaticas.
Gneises de grano grueso: (300-700 m)
“OLLO DE SAPO” 3 - . B .
Gneises de grano fino: (600-1.000 m.) con intercalaciones de niveles macroglandulares (25-
30 m). Hacia el techo aparecen intercalaciones de cuarcitas feldespaticas (1-45 m)
Alternancia de pizarras y cuarcitas (200-600 m), con intercalaciones de niveles lentejonares
de microconglomerados y conglomerados, especialmente hacia la base del Ordovicico
Inferior
CAPAS DE LOS
MONTES =
PUEBLA DE SANABRIA SINFORME DE ALCANICES
Formacion Puebla Esquistos y cuarcitas de Santa Eufemia
Sucesién de cuarcitas y ortocuarcitas de “facies armoricana”. Son rocas de tonos claros que
estan estratificadas en bancos de 5-10 m y con intercalaciones de niveles pizarrosos.
FORMACION Ordovicico Inferior (Arenig).
ALTO DEL REY
PUEBLA DE SANABRIA MIRANDA DO DOURO
8 Formacién Culebra Formacién de cuarcitas superiores
g
5 SERIE DE Alternancia de pizarras y cuarcitas. Se encuentra situada entre la Cuarcita Armoricana y las
a TRANSICION Pizarras de Luarca (Arenig - Llanvirn)
@]
Pizarras negras a gris azuladas, muy mondtonas, con esporadicos niveles areniscosos
FORMACION (Llanvirn)
PIZARRAS DE -
LUARCA SINFORME DE ALCANICES SINCLINAL TRUCHAS
- Aparece intercalada una serie volcanodetritica
Formacién Villaflor . (. ‘s
con términos acidos y bésicos
SINCLINAL SIL-TRUCHAS SINFORME DE ALCANICES
FORMACION
AGUEIRA

Cuadro 2.1: Resumen de la estratigrafia establecida por AZOR et al. (1992) para el Dominio del “Ollo de
Sapo” (DOS).

Es preciso poner de relieve que la intensidad de la deformacién en la mitad occidental del
area estudiada no permite realizar estimaciones precisas de los espesores reales de las distintas
unidades litoestratigraficas, de forma que los valores que se citan, deducidos a partir de la
cartografia y cortes geoldgicos, sin duda reflejan variaciones importantes con respecto a las

potencias estratigraficas originales.

En la Figura 2.1 se muestra la columna estratigrafica general para la zona estudiada. Las
unidades estratigraficas individualizadas aparecen representadas en el Mapa Geoldgico y en el
mapa litoestratigrafico de la Figura 2.2. A lo largo de la descripcidon, se hacen referencias a
correlaciones con otras dreas. Para visualizarlas, se incluye la Figura 2.3, con las columnas

representativas de regiones proximas y relacionadas.
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ZONA DE
GALICIA-TRAS-OS-MONTES

SINFORME DE |
ALCANICES-VERIN

ORDOVICICO-
SILURICO A Gudiia

ZONA CENTROIBERICA

REGION DE
VIANA DO BOLO-SANABRIA

, Ma [Pizarras del
SILORICO
442
Llande.llo- Pizarras
Llanvirn de Luarca
471
Arenig
485 Capas de
Los Montes
o
QO
[
8 Ignimbritas
> soldadas
é y tobas
© | Tremadoc Ortogneises
glandulares
Secuencia  [°,°,°,°,°) "
’ voleano-  |°°5%°° Fm. "Ollo
LITOLOGIAS sedimentaria |%o00’0° de Sapo"
Pizarras ampeliticas 2%2%% %
y liditas Ortogneises [o%0°0%0°0")
glandulares [o_o o o o/
Metapelitas: pizarras, . o
esquistos y paragneises 495 8,9595%,°
Cuarcitas y areniscas
. . de Covelo
Calizas, dolomias
y marmoles .
A CAMBRICO .
Ortogneises INFERIOR Serie de
graniticos —— "Viana do
A bandeados Bolo"
Porfiroides:
°.2.2..9  ortogneises glandulares,
ignimbritas, tobas y Therwsies de
rocas volcanodetriticas Dradelo

Figura 2.1: Columna estratigrafica general para la zona de Viana do Bolo-Sanabria.
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LEYENDA GEOLOGICA

COBERTERA

// .| Fondos de valle / Depositos de ladera

UO ro. .
EPE Sj Morrenas/Otros depdsitos glaciares
K

Terciario (indiferenciado)

ZONA DE GALICIA-TRAS-OS-MONTES

- Pizarras, ampelitas y liditas
ZONA CENTROIBERICA

Pizarras, ampelitas y liditas

Pizarras de Luarca
Cuarcita Armoricana
Capas de Los Montes. q: cuarcitas

Tobas epiclasticas

Ignimbritas

Tobas (grano grueso) Formacion
"Ollo de Sapo"

Tobas rioliticas

Ortogneises glandulares

——4  Gneises bandeados; a/ mdarmoles; b/ "boudins” de rocas
calcosilicatadas; ; ¢/ micaesquistos con granate; d/capas
de cuarcitas tipo Dradelo, e/ ortogneises de Covelo, San

Sebastian y Ramilo. Serie de "Viana

— do Bolo"

Micaesquistos con granate

Cuarcitas de Dradelo

GRANITOIDES VARISCOS

GRANITOIDES TARDI Y POSTCINEMATICOS EPIZONALES
Pradorramisquedo / Ladiaro

B reiga
B seoane
La Canda / Quintela / Penouta

GRANITOIDES SINCINEMATICOS EPI-MESOZONALES

T 4 Gudifia

D6 o Santa Colomba

_ Bembibre-Villarino / Chandoiro
GRANITOIDES SINCINEMATICOS MESO-CATAZONALES

... LaBouza
-
+ + +« 4  Hermisende-Padornelo
GRANITOIDES PRECOCES

m Manzalvos-Castromil
e Quintana
_ Ribadelago

GRANITOIDES PREVARISCOS
[ Ortogneises de Covelo, San Sebastidn y Ramilo

ROCAS FILONIANAS

[ AW ] Diquesde Cuarzo

Figura 2.2 (continuacién): Leyenda del mapa litoestratigrafico.
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Figura 2.3

24



Litoestratigrafia

2.1.- SERIE DE “VIANA DO BOLO”

Los materiales que constituyen esta serie afloran en el extremo occidental de la zona de
estudio, donde se encuentra la localidad de Viana do Bolo, de la cual toma el nombre, ya utilizado
por autores previos (FERRAGNE, 1972; IGLESIAS PONCE DE LEON Y VAREA NIETO, 1982).

La Serie de “Viana do Bolo” fue definida inicialmente por FERRAGNE (1972), que asigno este
nombre a un complejo de edad supuestamente precambrica constituido por paragneises
migmatizados con intercalaciones de cuarcitas, gneises con piroxeno y anfibol, anfibolitas y calizas.
Esta serie habria sufrido una evolucién policiclica durante el curso de varios ciclos orogénicos
distintos y en ella identificé cuatro fases de deformacién y cuatro episodios metamorficos.
Formando parte de ella se encontrarian, segin este autor, los ortogneises glandulares del macizo
de Porto, también de edad precambrica.

En la region de Terra do Bolo-Sanabria, la Serie de “Viana do Bolo” ha recibido diversos
nombres como, por ejemplo, el de Serie de Porto-Villavieja (MARTINEZ GARCIA Y CORRETGE, 1970)
o, simplemente, de Porto (MARTINEZ GARCIA, 1973) y también Serie de Viana (FERRAGNE, 1972) en
la region de Terra do Bolo. Dentro del Sistema Central Espafol, se encuentran formaciones
comparables a la Serie de “Viana do Bolo” que han recibido los nombres de Cardefiosa y Antofiita
(SCHAFER, 1969), y Cardefiosa y Angon en Hiendelaencina (GONZALEZ LODEIRO, 1980, 1981a y b).
En este trabajo se ha elegido la denominacion de Serie de “Viana do Bolo” por ser la mas utilizada,
ademas de ser en los alrededores de esta localidad donde se encuentran los mejores afloramientos.

La posicion estratigrafica de la serie ha sido discutida por diversos autores. Mientras algunos
opinan que es infrayacente a la Formacion “Ollo de Sapo” (MARTINEZ GARCIA Y CORRETGE, 1970;
MARTINEZ GARCIA, 1973; y diversos autores que han realizado la cartografia MAGNA del NO
Peninsular), otros la sitan por encima (MATTE, 1968; BARD et al., 1972; RIBEIRO, 1974; GONZALEZ
LODEIRO, 1980, 1981a, 1983; ESCUDER VIRUETE, 1995, 1999). MARTINEZ GARCIA (1973) le atribuyo
una edad Cambrico Inferior, sefialando que zonas limitrofes como el Domo de Lugo (CAPDEVILA,
1969), la Sierra del Caurel (MATTE, 1968) o el Sinclinal de Verin (MATTE, 1968), presentan series
semejantes.

GONZALEZ LODEIRO (1983) destaca que bajo la Formacion “Ollo de Sapo”, en las regiones de
Viana do Bolo (Ourense), Hiendelaencina, Sistema Central Espafiol y Miranda do Douro
(Portugal), se encuentra una serie constituida por cuarcitas y micacitas, en las que se encuentran
intercalados niveles de calizas, rocas calcosilicatadas y gneises. En la region de Hiendelaencina y
por debajo del “Ollo de Sapo”, la serie estd constituida por las cuarcitas feldespaticas y esquistos,
rocas de silicatos calcicos y marmoles de la Formacion Cardefiosa, seguidos por el Ortogneis
Antonita de caracter intrusivo y con unos 1.000 m de espesor. Mas abajo, en una ventana tectonica
en el nucleo del domo de Hiendelaencina (GONZALEZ LODEIRO, 1980 b; FERNANDEZ RODRIGUEZ,
1991), aflora la Formacién Angon, formada por esquitos, cuarcitas, microconglomerados,
marmoles y anfibolitas.

Es muy caracteristico de la Serie de “Viana do Bolo” el alto grado metamdrfico y la fuerte
deformacién, encontrandose siempre en la facies de las anfibolitas. Este hecho ha transformado de

forma considerable las litologias, texturas y estructuras originales, dificultando su correlacion. No
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obstante, se diferencian y cartografian tres términos litolégicos bien contrastados: las cuarcitas de
Dradelo, los micaesquistos con granate y los gneises bandeados. Otras litologias mas escasamente
representadas son los carbonatos y las rocas de silicatos célcicos, que aparecen intercalados sobre
todo en los gneises bandeados.

2.1.1.- Cuarcitas de Dradelo

Se trata de areniscas feldespaticas, cuarcitas y microconglomerados que reciben el nombre de
la pequena localidad de Dradelo, que es donde mejor y con mayor extension afloran. Es en los
alrededores de esta localidad donde las cuarcitas son explotadas como rocas ornamentales, siendo
facil su extraccion en lajas relativamente delgadas a favor de la estratificacion (So), lo que facilita
su explotacion. Ademads se caracterizan por presentar una serie de manchas de color rojizo con
formas concéntricas y festoneadas (Foto 2.1) originadas por la precipitacion de 6xidos de hierro y
que a veces forman anillos de Liesegang.

Foto 2.1: Aspecto de campo de las areniscas feldespaticas de Dradelo. Se caracterizan por manchas de color
rojizo con formas concéntricas y festoneadas (anillos de Liesegang), que las hace explotables como roca
ornamental.

Estos materiales son los mas bajos que afloran en la zona, y lo hacen con una potencia
minima de 200 metros. Se caracterizan por un color blanquecino cuando estan alteradas y un color
gris azulado cuando estan frescas, y muestran un tableado muy caracteristico que estda marcado
por la alternancia de capas de areniscas feldespaticas y cuarcitas con tonos blancos, de grosor
centimétrico a decimétrico y capas de micaesquistos o gneises micaceos de color oscuro (rojizo a
pardo) en pasadas milimétricas a centimétricas, que suelen estar muy retrogradadas
(moscovitizadas), y en los que se observa un bandeado milimétrico migmatitico estromatico. Es
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comun, en los niveles de grano mas fino, un punteado de color blanco, que corresponde a cristales
de feldespato potdsico y en menor cantidad de plagioclasa. Cuando estas rocas se alteran, se
transforman en alteritas con bastante contenido en caolin. Hacia la parte mas alta de la serie, en el
cerro “Lombo de los Arados” (1.420 m), se encuentran capas de cuarcitas, con un tamafio de grano
grueso y que llegan a tener un caracter microconglomeratico.

Otra caracteristica de estas rocas, sobre todo de los niveles esquistosos, es la presencia de
cristales aciculares, idiomorfos, de turmalina, que suelen presentar una disposicion al azar.

Materiales correlacionables con las cuarcitas de Dradelo son las cuarcitas de Candana de la
Zona Asturoccidental-Leonesa (WALTER, 1968; MARTINEZ CATALAN, 1985). Recientemente, ARIAS
et al. (2002), han senalado que esta unidad es correlacionable con la parte alta del Grupo Candana
del Cambrico Inferior, es decir, con las Cuarcitas Superiores de Candana, sobre las que se situan
las capas de transicion (500 m de filitas y esquistos grises con algunos bancos de areniscas y
cuarcitas de espesor métrico).

Dentro de la Zona Centroibérica, pueden correlacionarse con la Formacién Angon, en la
region de Hiendelaencina, donde la parte inferior de la serie estd formada por una serie de
areniscas feldespaticas y cuarcitas. El problema es que la Formacién Angén afloraria en la unidad
inferior de un cabalgamiento (GONZALEZ LODEIRO, 1981 a y b) lo que plantes el problema de su
posible pertenencia a la Zona Asturoccidental-Leonesa, aunque esta correlaciéon apoyaria también
una edad Cambrico Inferior.

Otra correlacion posible es comparar las cuarcitas de Dradelo con los conglomerados,
areniscas feldespaticas y cuarcitas de la Formacion Monterrubio (DIEZ BALDA, 1986), también en la
Zona Centroibérica, pero dentro del dominio del Complejo Esquisto-grauvaquico. A diferencia de
las dos anteriores, esta correlacion indicara una edad Proterozoico Superior para las Cuarcitas de
Dradelo.

2.1.2.- Micaesquistos con granate

Sobre las cuarcitas de Dradelo reposan unos micaesquistos caracterizados por presentar un
moteado de color oscuro, que se debe a la presencia de abundantes cristales de granate de 1 a 4
mm de didmetro (Foto 2.2). Estos micaesquistos se encuentran formando una orla practicamente
continua sobre las cuarcitas de Dradelo, pero también aparecen materiales similares como
intercalaciones dentro de los gneises bandeados y de las propias cuarcitas, siendo algunas de
dimensiones cartografiables.

Ademas, se encuentran niveles de micaesquistos con granate sobre el Ortogneis de Covelo,
en especial en su contacto N y en su continuaciéon por los afloramientos de Ramilo y por el
Ortogneis de San Sebastian, y también se encuentra un nivel al E de Pias, en las laderas de la Sierra
del Sistral, marcando el contacto entre los gneises bandeados y los gneises migmatiticos derivados
de la Formacion “Ollo de Sapo”.

27



Litoestratigrafia

Foto 2.2: Muestra de mano de los micaesquistos con granate. Estos materiales presentan en general un grado
de alteracién muy fuerte. Los granates (Grt) son muy abundantes. La sillimanita (Sil), en agregados de color
blanco, marca la fabrica (52 y L2) de la roca (Muestra: 266-39).

2.1.3.- Gneises bandeados

Estos materiales se encuentran estratigrafica y estructuralmente sobre las areniscas
feldespaticas y cuarcitas de Dradelo y los micaesquistos con granate que las jalonan. Se diferencian
de los ortogneises migmatiticos derivados de la Formaciéon “Ollo de Sapo” porque tienen
intercalaciones de capas y “boudins” de materiales carbonatados (calizas, marmoles y dolomias),
“boudins” de cuarcitas anfibdlicas y gneises anfibdlicos e intercalaciones de capas de areniscas
feldespaticas, en especial a techo de la serie.

Dentro de la serie gneisica se pueden encontrar meta-areniscas de color gris oscuro algo
azulado, con un tamano de grano medio y espesores variables, desde unos centimetros a varios
metros y con escasa continuidad lateral. Fueron denominadas cuarcitas feldespaticas
blastomiloniticas por MARTINEZ GARCIA (1973) pero, pese a su intensa deformacién, no parecen
separar conjuntos de rocas diferentes, por lo que no deben de representar contactos tectonicos
mayores.

Estas rocas tienen un tamano de grano medio-grueso, con un bandeado gnéisico muy
desarrollado (Fotos 2.3 y 2.4), marcado por leucosomas de grosor centimétrico, a veces
decimétricos, compuestos por material cuarzo-feldespatico, y por bandas o dominios ricos en
filosilicatos compuestos principalmente por biotita. Este bandeado es el que marca la fabrica
principal (52) y que posteriormente esta afectado por la crenulacién de la tercera fase de
deformacion.
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En aquellas zonas donde los gneises han sufrido una mayor tasa de fusion, se produce la
desestructuracion y disrupcion del bandeado gnéisico, dando lugar a la formacion de bolsadas y
diques que pueden aparecer como ldminas subparalelas al bandeado, o bien lo cortan.

Foto 2.4: Aspecto textural del
gneis bandeado en una placa
pulida de roca. Se observan
criterios cinematicos: la Foto
representa un plano XZ y el
criterio de movimiento es del
bloque de techo hacia el SE
(Muestra: 228-7).
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2.1.4.- Marmoles

Los carbonatos aparecen dispersos por los gneises bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”,
en afloramientos cuyo tamafio varia desde pequefios lentejones, boudines o enclaves, hasta
cuerpos de escala cartografiable.

Los méarmoles se presentan como capas de espesor métrico a decamétrico, cartografiables.
Los afloramientos mas importantes se encuentran al E de las localidades de Seoane de Arriba y
Seoane de Abajo; otros afloramientos se encuentran cerca de la localidad de Rubiales. Ambos
afloramientos han sido explotados para la construccion de las presas que hay en el rio Vibey, y
corresponden a una tnica capa, con las explotaciones localizadas en las charnelas de los pliegues.

Existen otras capas de marmoles blancos de menor tamafio, con espesores comprendidos
entre 5 y 20 cm, que se pueden encontrar entre los gneises bandeados y que en algunos casos han
sido explotadas artesanalmente para la obtencién de cal, quedando en algunos puntos las ruinas
de los hornos.

En general, los niveles de marmoles de entidad cartografiable presentan un aspecto de
bancos masivos, con un tamafo de grano grueso a muy grueso, lo cual evidencia una importante
recristalizacion. Aparecen tanto facies calciticas muy puras como otras dolomiticas. El resto de los
marmoles muestran caracteristicas similares, variando sdlo las potencias de las capas.

ARIAS et al. (2002) han propuesto que estos afloramientos de marmoles representan un tnico
nivel continuo, que correlacionan con la Caliza de Vegadeo, y sobre el que reposaria una sucesion
de areniscas, cuarcitas y pizarras que correlacionan con las Capas de Los Montes. No obstante, su
cartografia representa una idealizacion derivada de la union de los distintos afloramientos de
marmoles. En nuestros estudios de campo no se ha observado la continuidad de dichos
afloramientos, e incluso se han encontrado nuevos afloramientos de rocas carbonatadas no
descritas anteriormente que invalidan la reconstruccion. No se puede descartar la existencia
original de uno o varios niveles, desmembrados después por la deformacion, pero la correlacion
con la Caliza de Vegadeo de la Zona Asturoccidental-Leonesa no puede considerarse mas que
como una posibilidad remota. No sdlo por la falta de continuidad, sino porque la serie
suprayacente estd tan fuertemente migmatizada que resulta imposible reconocer la Serie de Los
Cabos en ella.

Al N del afloramiento del Ortogneis de Covelo, mas exactamente al N de la localidad de
Tabazoa de Hedroso, se encuentra un pequefio resalte topografico, donde tradicionalmente se ha
cartografiado una capa de marmoles y/o anfibolitas que bordea a dicho ortogneis. BARD et al.
(1972) la describen como una anfibolita muy ferrifera con granates y la consideran como un
paleosuelo (suelo ferralitico que daria lugar a collobrierita), lo que sugiere la existencia de un
depdsito de hierro sedimentario que podria estar en relacién con un fondo poco profundo o bien
con una emersion. Durante la realizacion de este trabajo se busco dicha capa de rocas
carbonatadas, pero lo que se encuentra en su lugar son los micaesquistos con granate que orlan en
casi su totalidad a los distintos afloramientos de los ortogneises de tipo Covelo.
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2.1.5.- Capas y “boudins” de rocas calcosilicatadas

En general, estas rocas se presentan en forma de “boudins”, mas o menos estirados segun la
lineacién mineral. En el campo y a simple vista, llegan a diferenciarse dos tipos de rocas
calcosilicatadas, atendiendo al color y tamafo de grano y que serdn descritos con mayor detalle en
el capitulo de Petrografia.

El primer tipo tiene una matriz de grano fino, de color oscuro (gris oscuro a tonos azulados)
y presenta un moteado de color rojizo producido por abundantes cristales de granate, con un
tamafio de 1 a 4 mm (Foto 2.5). Este tipo se describird como boudines granatifero-piroxénicos.

1 cm

Foto 2.5: Seccion de un “boudin” granatifero-piroxénico intercalado en la Serie de “Viana do Bolo”. Se
caracteriza por una matriz de color gris oscuro con un tamafio de grano muy fino, en la que resaltan los
blastos de granate (Grt) (Muestra: 266-18).

El segundo tipo tiene una matriz de color blanco (Foto 2.6), con un tamafo de grano mayor
que los anteriores, en la que destacan unos cristales de gran tamafio y color negro que
corresponden a anfiboles. Estos materiales son descritos por CAPDEVILA (1969) como “gneis a
amphiboles en gerbes” y por MARTINEZ GARCIA (1973) como gneises anfibolicos. Este tipo de rocas
se describira como “boudins” anfibdlico-granatiferos, y son muy frecuentes en toda la Serie de
“Viana do Bolo”.

Aunque las rocas calcosilicatadas se encuentran principalmente como lentejones o boudines,
en ocasiones aparecen como delgadas capas dentro de los gneises bandeados. Un buen ejemplo se
puede ver en las laderas de Tabazoa de Humoso. En las charnelas de los pliegues de fase 2 y en
algunos “boudins” se ha observado una zonacién, con una parte central cuya composicion
corresponde a la de los “boudins” granatifero-piroxénicos y una parte exterior similar a los
“boudins” anfibdlicos-granatiferos (Foto 2.7). Este tipo de zonaciones han sido descritas también
en la Sierra de Guadarrama por VILLASECA GONZALEZ (1984).
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1 cm

Foto 2.6: Detalle de un “boudin” anfibolico-granatifero. Se caracteriza por una matriz de color blanco con un
moteado de color negro que corresponde a anfiboles. (Muestra: 266-34).

Foto 2.7: Charnela de un pliegue de fase 2 afectando a una capa calcosilicatada boudinada. La zonaciéon
concéntrica que se observa corresponde a una parte central con piroxeno y una parte exterior con anfibol.

32



Litoestratigrafia

2.2.- FORMACION “OLLO DE SAPO”

El origen y significado del “Ollo de Sapo” ha sido ampliamente discutido entre los gedlogos
que han trabajado en sus dos afloramientos mayores del NO peninsular (Galicia y Zamora) y el
Sistema Central Espafiol (SCE). Existe un amplio acuerdo en correlacionar el “Ollo de Sapo”
Gallego con él de Hiendelaencina (PARGA PONDAL et al, 1964; NAVIDAD, 1978; GONZALEZ LODEIRO,
1981 a y b; BARRERA MORATE et al., 1989), pero también en distinguir el “Ollo de Sapo” en sentido
estricto de otros cuerpos de ortogneises glandulares aflorantes tanto en el NO como en el SCE
(FERNANDEZ CASALS, 1976; NAVIDAD, 1978; GONZALEZ LODEIRO, 1980; IGLESIAS PONCE DE LEON Y
VAREA NIETO, 1982; VILLASECA GONZALEZ, 1984; LANCELOT ef al., 1985).

Las hipdtesis sobre la naturaleza y el origen de la formacion son muy diversas. Una de las
mas antiguas es que se trata de rocas sedimentarias de naturaleza pelitico-arenosa y
conglomeratica, que han sufrido un metamorfismo profundo. Esta idea ya fue expresada en el
siglo XIX por PRADO (1864), CORTAZAR (1884), PUIG Y LARRAZ (1883) y MACPHERSON (1883). Para
los afloramientos del “Ollo de Sapo” en el NO de la Peninsula Ibérica, esta idea ha sido mantenida
en el siglo XX por varios autores, como HERNANDEZ SAMPELAYO (1922), SAN MIGUEL DE LA
CAMARA Y LOBATO (1955), PARGA PONDAL (1960), ANTHONIOZ y FERRAGNE (1969), CAPDEVILA
(1969) y BARD et al. (1972). Para los ortogneises que afloran en el SCE, la idea ha sido defendida por
LOTZE (1929), HEM (1952), FUSTER y DE PEDRO (1954 a y b, 1955), SAN MIGUEL DE LA CAMARA et al.
(1960), APARICIO y GARCIA CACHO (1970), GARCIA CACHO (1973) y APARICIO et al. (1975).

Dentro del SCE, otra hipdtesis considera el “Ollo de Sapo”derivado de rocas graniticas
porfidicas. WAARD (1950) y FERNANDEZ CASALS (1976), describen los gneises de la parte occidental
de la Sierra de Guadarrama y afirman que los gneises con megacristales situados en la parte
inferior de la formacidén podrian corresponder a antiguos granitos porfidicos deformados y
metamorfizados durante la Orogenia Varisca. Esta misma idea es defendida por CAPDEVILA (1969),
RIBEIRO (1974) y BARD et al. (1972) para los gneises de Miranda do Douro (Portugal). Si bien esos
ortogneises no son parte de la Formacion “Ollo de Sapo”. Un origen intrusivo para sus facies
glandulares ha sido defendido por GEBAUER (1993), quien propone que las facies de grano fino
serian el producto de la milonitizacion de las de grano grueso. Otra posibilidad, contemplada por
CAPDEVILA (1969), BARD et al. (1972) y RIBEIRO (1974) es que la erosion de esos macizos graniticos
suministrara los materiales detriticos de los tramos gnéisicos superiores, tanto con megacristales
como sin ellos.

Una de las interpretaciones mas aceptadas es que toda la Formacién “Ollo de Sapo” proviene
de un conjunto volcdnico de caracter 4cido, con lavas, tobas y rocas subvolcanicas que han sufrido
un proceso metamorfico (RIEMER, 1963, 1966, MARTINEZ GARCIA, 1973). Este ultimo autor
considera que existe, durante el deposito de las tobas, un cierto aporte detritico. También en el
SCE, SCHAFER (1969), BISCHOFF et al. (1973, 1978), NAVIDAD (1978), GONZALEZ LODEIRO (1981 a),
GONZALEZ LODEIRO ef al. (1982) y CAPOTE (1983) interpretan que tanto las facies con megacristales
como las microglandulares son de origen volcanico y/o subvolcanico. Asimismo, NAVIDAD (1978)
también considera que entre estos materiales existen intercalaciones de niveles sedimentarios, los
cuales podrian proceder de la erosidn de las rocas volcanicas y subvolcanicas.
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También cabe citar la hipdtesis mas ecléctica que considera la Formacién “Ollo de Sapo”
originada a partir de rocas volcanicas y detriticas metamorfizadas. Para PARGA PONDAL et al.
(1964) y MATTE (1968), la Formacién “Ollo de Sapo” esta constituida en parte por rocas detriticas,
derivadas posiblemente de granitos y gneises (conglomerados arcdsicos, arcosas esquistosadas,
arcosas, con algunas intercalaciones de esquistos y cuarcitas) y en parte por rocas volcanicas
tobaceas de composicidn riolitica y segtin las regiones, puede dominar uno u otro tipo de roca.

Por ultimo, DIAZ GARCIA (2002), establece la hipdtesis de la intrusion de rocas graniticas
porfiroides a lo largo de fallas en niveles superficiales de la corteza, desarrolladas con
posterioridad al desarrollo de un despegue extensional que tuvo lugar en el margen de Gondwana
durante el Ordovicico.

La polémica no sdlo ha afectado al origen del “Ollo de Sapo”, sino también a su posicién
estratigrafica y, sobre todo a su edad. Gran parte de la discusion sobre su lugar en la columna
sedimentaria deriva de la confusion entre el “Ollo de Sapo” en sentido estricto y otros ortogneises
glandulares. Para el primero, la posicion estratigrafica es siempre por debajo de los materiales del
Ordovicico Inferior siliciclastico, y por encima de las series esquistosas o gneisicas con cuarcitas y
carbonatos cuya edad puede abarcar desde el Cambrico Inferior al Proterozoico Superior.

Eso acota la edad del “Ollo de Sapo”entre el Cambrico Inferior y el Ordovicico Inferior.
Varias dataciones isotdpicas senalan que la edad del “Ollo de Sapo” es Ordovicico Inferior
(GEBAUER, 1993; VALVERDE VAQUERO Y DUNNING, 1997; FERNANDEZ-SUAREZ et al., 2000a).

La hipotesis de un origen puramente volcanico y volcanodetritico (NAVIDAD, 1978), parece
haberse impuesto finalmente, y es compatible con la mayoria de las observaciones de campo y de
los estudios petrograficos, lo que no excluye un origen intrusivo para otros ortogneises
glandulares. En general, hay en la actualidad un consenso amplio sobre la existencia de un evento
igneo de cardcter 4cido, con actividad volcdnica, subvolcénica y plutdnica, en él transito del
Cambrico al Ordovicico.

Seguidamente se va a proceder a describir las caracteristicas texturales de las distintas facies
cartografiadas. La descripcion se realiza sobre materiales de la zona oriental, donde el grado
metamdorfico es bajo y se preservan mejor las caracteristicas originales de las rocas. A partir de las
relaciones de campo y de la petrografia se han diferenciado, dentro de la Formaciéon “Ollo de
Sapo” una serie de grupos litologicos entre los que se encuentran los ortogneises glandulares y una
secuencia volcanica y volcanosedimentaria cuyas caracteristicas texturales, estructurales y
composicionales sugieren un origen comun.

2.2.1.- Ortogneises glandulares

Este tipo de rocas es el més caracteristico de la Formacion “Ollo de Sapo”, en especial dentro
de la zona con un metamorfismo de bajo grado y sus caracteristicas mas llamativas son el caracter
porfidico, debido a la abundancia de megacristales de feldespato potasico y la presencia de
fenocristales de cuarzo de gran tamano y de color azulado, que son los que han dado el nombre de
“Ollo de Sapo”a esta roca (HERNANDEZ SAMPELAYO, 1922). Esta litologia aflora siempre en el
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nucleo de los antiformes de la tercera fase varisca y, en el caso estudiado, forman el nticleo del
Antiforme de Sanabria.

En el Mapa Geoldgico puede observarse la existencia de dos grandes cuerpos intrusivos de
ortogneises glandulares, separados por la secuencia volcanosedimentaria y por una banda de
pizarras muy continua, similares a las Capas de Los Montes (Figura 2.1). El primer cuerpo se
encuentra en la parte oriental de la zona de estudio y se caracteriza por estar afectado por un
grado metamorfico bajo, asi como por una deformacion de intensidad bastante variable, desde
intensa en la parte central, donde la esquistosidad principal se encuentra verticalizada, hasta poco
intensa en la zonas cercanas al contacto con las Capas de Los Montes suprayacentes. Es en las
zonas de baja intensidad de la deformacion donde es posible observar las caracteristicas texturales
casi originales de estas rocas, que serdn descritas en el siguiente capitulo. En este cuerpo oriental se
han identificado diversas facies, de las que las tobas de grano grueso estan presentes en ambos
flancos del antiforme. Buena parte de las texturas se deben al rapido enfriamiento de las rocas, que
condiciona la presencia de fenocristales contrastados frente a una matriz de grano fino, mas o
menos recristalizada. En el flanco N se ha distinguido una facies de ignimbritas, que seran
descritas mas adelante.

El segundo cuerpo de ortogneises glandulares se encuentra en la zona occidental y se
caracteriza por un grado metamdorfico mas elevado que el primero, llegando a la segunda isograda
de la sillimanita, asi como por una deformaciéon mucho mas intensa, que hace que desaparezcan
las texturas originales. Sobre este cuerpo se encuentra una secuencia epiclastica, cuyas
caracteristicas se hacen mds patentes segin nos acercamos al contacto con los materiales
sedimentarios del Ordovicico, a la vez que se aprecia una disminucién del grado metamorfico y de
la intensidad de la deformacion. No se descarta que existieran también aqui las distintas facies que
se han diferenciado en el cuerpo oriental, pero actualmente serian irreconocibles, debido a la
intensidad de la deformacién y el metamorfismo.

2.2.1.1.- Ortogneises glandulares de la zona metamorfica de bajo grado

Son rocas inequigranulares, porfidicas, cuyo tamafio de grano estd marcado por los
fenocristales de cuarzo y de feldespato. La morfologia de los afloramientos esta condicionada por
la fabrica principal, bien sea la S1 + S3 o la S2. Cuando la fabrica principal es la S1 reaplastada por
S3, los afloramientos tienen formas alargadas, en lomos de ballena, a veces en forma de dientes de
sierra, paralelos a la esquistosidad principal de la roca (Foto 2.8). En zonas donde la meteorizacién
es bastante intensa, la roca se altera igual que un granitoide, dando bolos con formas redondeadas
y con la tipica disyuncion en capas de cebolla.

La matriz de la roca fresca, tiene un color de gris oscuro a negro, con un tamafio de grano
que varia desde muy fino a afanitico y que engloba los fenocristales de cuarzo, plagioclasa y
feldespato potasico, asi como agregados de biotita. Tanto el feldespato potdsico como la
plagioclasa tienen, en general, un color blanco que les hace resaltar con respecto al resto de los
componentes. Presentan una distribucion de tamafios bimodal y pueden diferenciarse dos
poblaciones que corresponden a fenocristales y a megacristales. Los primeros tienen un tamano
medio de 1-2 cm de arista, con secciones idiomorfas, existiendo una separacion entre cristales en
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general inferior a 2-3 cm. Casi siempre corresponden a cristales de plagioclasa (Fotos 2.9 y 2.10).
Los megacristales tienen un tamafo medio de 5-7 cm de largo por 2-4 cm de ancho y, en general,
presentan habitos idiomorfos. Estos megacristales o glandulas pueden llegar alcanzar los 10 cm de
largo, y a veces presentan secciones muy redondeadas. En los megacristales que se encuentran
sueltos en las zonas arenizadas se puede apreciar muy bien el fuerte idiomorfismo y la abundancia
de maclas de Carlsbad.

Foto 2.8: Detalle de la morfologia de afloramiento del ortogneis glandular, condicionada por la fabrica
deformativa. En este caso la foliaciéon es S1 + S3, presentando una esquistosidad principal con un
buzamiento vertical.

Foto 2.9: Distribucion bimodal de los fenocristales de feldespato potasico y plagioclasa.
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Foto 2.10: Detalle textural del ortogneis glandular; la matriz tiene un color gris oscuro, algo azulado. Se
puede apreciar el caracter bimodal de los feldespatos. En la glandula de feldespato potasico que hay en el
lado izquierdo se aprecia una fina orla marginal formada por un agregado de pequefios cristales de
plagioclasa albitica.

Otra de las caracteristicas comunes de las glandulas de feldespato potasico es la presencia
de finas orlas de cristales de plagioclasa albitica que las recubren, definiendo una textura
rapakivi. Esta textura se puede observar a escala de muestra de mano y en secciones buenas se
aprecia que constituye una orla xenomorfa (Foto 2.11, flecha azul). Son también comunes las
inclusiones de biotita, que se disponen de forma paralela a los bordes de los megacristales
(texturas Frasl). Otras veces se observa un zonado concéntrico en los megacristales (Fotos 2.12,
2.13 y 2.14), con limites netos entre las zonas.

Los megacristales y glandulas de feldespato potdsico tienen sombras de presion asimétricas,
formadas por fibras de cuarzo alargadas, paralelas a la lineacién mineral de la roca y coherentes
con los criterios de movimiento de las texturas S-C desarrolladas durante la primera fase de
deformacion.

Los fenocristales de cuarzo muestran un tamafio de grano medio de 1 cm a 1,5 cm. Sus formas son
redondeadas, pudiendo verse golfos de corrosion (véase Foto 2.11, flecha amarilla). En general,
dentro de la facies de los esquistos verdes, estos fenocristales tienen un color azulado, que se debe
a gran cantidad de inclusiones de agujas de rutilo (efecto Tyndall; Foto 2.15). Al observar en detalle
la roca, se aprecian cristales de cuarzo con un tamafio menor (= 0,5 cm), que tienen un mayor
idiomorfismo que los primeros y que pueden presentar caras cristalinas bien desarrolladas.

Otra caracteristica de los ortogneises glandulares de bajo grado es la presencia de un
moteado de color negro, formado por agregados de pequefios cristales de biotita, con formas
alargadas, algo elipsoidales, marcando una lineacion paralela a la definida por las sombras de
presion y a las fibras que se desarrollas en ellas. También son frecuentes los nddulos de cuarzo, de
color blanco, con formas irregulares y con unos tamanos que pueden variar desde 1 hasta 7 cm.
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La textura de estos ortogneises glandulares es semejante a la textura rapakivi de los granitos
de este tipo en Escandinavia. EKLUND y SHEBANOV (1999) describen la textura rapakivi como
definida por glandulas de feldespato potéasico rodeadas por pequenos cristales de plagioclasa,
megacristales de cuarzo con formas redondeadas y megacristales de plagioclasa con habito
euhedral, dentro de una matriz de grano fino y de composicion granitica, descripcién que se ajusta
a la de nuestras rocas, y que ha de tomarse como un reflejo de las condiciones de cristalizaciéon de
la roca.

Foto 2.11: Otro detalle del gneis glandular. Se aprecia el color gris oscuro de la matriz en la roca fresca. La
flecha amarilla sefiala un cristal de cuarzo de gran tamario, con golfos de corrosion. La flecha roja sefiala un
fenocristal de feldespato potdsico idiomorfo, con caras cristalinas muy bien desarrolladas. La flecha azul
marca un fenocristal de feldespato potasico que tiene una orla de pequefios cristales de plagioclasa, dando
lugar a una textura rapakivi, que también se observa en otros fenocristales.

Foto 2.12: Fenocristal de
feldespato potédsico con habito
idiomorfo; presenta una seccion
octogonal con caras cristalinas
bien desarrolladas.
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Foto 2.13: Fenocristal de
feldespato potasico con zonado
concéntrico. En este tipo de
cristales son frecuentes las
inclusiones de biotita que
marcan el zonado concéntrico,
paralelo a las caras cristalinas.
Ademas, se puede apreciar el
caracter bimodal de la
distribucion de tamafios de los
feldespatos.

Foto 214: Glandula de
feldespato potasico con forma
ovoide y una orla formada por
pequefios cristales de
plagioclasa acida.

Foto 2.15: En esta Fotografia se
puede apreciar el color azulado
de los fenocristales de cuarzo
(Qtz) en la mitad oriental de la
zona de estudio. También se
aprecia como el megacristal de
feldespato potasico muestra
una fracturaciéon de origen
tectonico, que es
subperpendicular a la lineacién
mineral y de estiramiento.
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2.2.1.2.- Ortogneises glandulares de la zona metamorfica de alto grado

Estas litologias se pueden observar en dos zonas, siempre en contacto y bajo los materiales
del Ordovicico Inferior. La mas extensa se encuentra en el flanco S del Antiforme del “Ollo de
Sapo”, en la zona que se extiende entre Villardeciervos y Palacios de Sanabria. En el flanco N, estas
rocas afloran al E de la localidad de Muelas de los Caballeros.

Seguin se avanza hacia la zona occidental, el grado metamorfico va aumentando a la vez que
se pasa a niveles estructurales mas bajos, lo que va produciendo un cambio progresivo en las
caracteristicas texturales y mineraldgicas de la roca, tanto a escala macroscopica como
microscopica. A escala de afloramiento, uno de los primeros cambios que se observan viene
marcado por un cambio en la textura de la matriz, pasandose de una de grano muy fino a otra con
un tamano de grano mayor, debido a la recristalizacion. Otros de los cambios facilmente
reconocibles en el campo se producen en la fdbrica que presentan los ortogneises glandulares. Se
pasa de una matriz con una sola esquistosidad (51 + S3) a otra donde es patente la superposicion
de dos esquistosidades (S2 y S3), y el desarrollo de un bandeado tecténico (S2), con dominios
claros y oscuros, marcados por microlitones cuarzo-feldespaticos y microlitones biotiticos. En la
Foto 2.16 se observa un buen ejemplo del aspecto de los ortogneises glandulares en el campo en la
zona de la biotita.

Partiendo de la muestra representada en la Foto 2.16, segtin va aumentando la deformacion
y el grado metamorfico, la evolucion de la fabrica queda ilustrada en la secuencia de Fotos 2.17 a
2.23. Los cambios texturales a escala microscopica serdn descritos en los capitulos dedicados a la
deformacién y al metamorfismo.

Foto 2.16: Aspecto textural del ortogneis glandular en la zona de la biotita. La matriz ya tiene una foliacion
(S2) bien definida por los agregados de biotita. Los cristales de cuarzo (Qtz) empiezan a forman “ribbons”
con texturas sigmoidales (Muestra: 228-18). La seccién corresponde al plano XZ del elipsoide de
deformacion finita.
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1cm

Qtz

Foto 2.17: Con el aumento de la deformaciéon y el metamorfismo, van desapareciendo los fenocristales de
cuarzo (Qtz), a la vez que se va desarrollando una fabrica (S2) marcada por dominios, unos con tonalidades
claras (enriquecimiento en cuarzo y feldespatos) y otros con tonalidades oscuras (biotiticos). La Foto refleja
un plano XZ, donde ya se comienzan a observar criterios cinematicos. (Muestra: 229-26).

Foto 2.18: Ortogneis glandular en la zona de la sillimanita. La foliaciéon estd marcada por un bandeado
tectonico formado por bandas cuarzo-feldespaticas y biotiticas (Muestra: 267-100).
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Foto 2.19: Detalle del ortogneis glandular en la zona de la sillimanita, afectado por procesos de
migmatizacion. Se observa cémo se empieza a difuminar la fabrica (52) marcada por las bandas biotiticas.

Foto 2.20: Detalle del ortogneis glandular con la foliacién (S2) muy desdibujada, debido la migmatizacion
sobreimpuesta.
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Foto 2.21: Glandulas de feldespato potasico dentro de una matriz que practicamente ha perdido la foliacién
(52) y sélo quedan restos de agregados desorientados de biotita.

Foto 2.22: Restitas del ortogneis glandular en un granitoide migmatitico inhomogéneo procedente de la
fusion del propio ortogneis glandular.
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Foto 2.23: Otro ejemplo de restitas del ortogneis glandular inmersos en un granitoide migmatitico
inhomogéneo. Dentro del granitoide migmatitico inhomogéneo ya no quedan restos de la foliaciéon como los
que se observan en la Foto anterior.

2.2.2.- Tobas de grano grueso

Se encuentran en contacto con los ortogneises glandulares, tanto por encima como por
debajo en el cuerpo oriental, siendo el contacto entre ambos tipos bastante gradual, empezando
por una pérdida de las glandulas de feldespato potasico, que progresivamente pasan a mostrar
texturas de fragmentacion. Una vez que han desaparecido las glandulas de feldespato potasico, las
caracteristicas texturales, mineraldgicas y composicionales mantienen una gran homogeneidad a
escala de afloramiento e incluso en grandes areas, aunque se pueden observar variaciones en
cuanto al tamafio de grano de los porfiroclastos.

Es dificil encontrar un buen afloramiento que muestre el cambio progresivo en las texturas,
pero en la localidad de Villardeciervos podremos encontrar en la mamposteria de las fachadas de
las casas buenos ejemplos de estas variaciones texturales. En todas las localidades del flanco sur
oriental del antiforme, siempre se han utilizado estas rocas para la construccion, ya que no
presentan las tipicas glandulas de feldespato potdsico de los ortogneises y son mas faciles de
trabajar.

Las tobas de grano grueso presentan coloraciones grisidceas a verdosas e incluso
amarillentas, dependiendo del grado de alteraciéon. Tienen un tamafio de grano grueso, son
porfidoclasticas, con abundantes cristales fragmentados de feldespato y de cuarzo y con una
matriz de grano fino esquistosada. Los porfiroclastos son de cuarzo, plagioclasa y feldespato

44



Litoestratigrafia

potasico. Los primeros pueden tener un acusado idiomorfismo, con caras cristalinas bien
desarrolladas, de manera que se llegan a observar secciones cuadradas. Los porfiroclastos de
feldespato tienen un tamafo medio de 1 centimetro. En las Fotos 2.24 a 2.26 se pueden observar
diversos aspectos texturales.

Foto 2.25: Aspecto de campo de las tobas con porfiroclastos de grano grueso. El tamafio de grano de los
porfiroclastos de cuarzo y feldespato potasico puede variar de grueso a muy grueso. En conjunto, el tamafio
de grano es inequigranular bimodal.
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Foto 2.26: Aspecto textural de las tobas cristalinas con porfiroclastos de grano grueso. Cuando la roca tiene
un corte fresco, la coloracién es de tonos grisaceos.

Aunque a escala de afloramiento este tipo de roca es muy homogéneo, se pueden observar
variaciones en el tamafio de grano y en determinados afloramientos atin es posible observar la
estratificacion (Foto 2.27), donde se pueden apreciar capas con caracteristicas sedimentarias, con
granoclasificaciones y compuestas por grauvacas. Estas estructuras (So) corresponderian a
periodos de tranquilidad volcanica.

Foto 2.27: Afloramiento perteneciente a las tobas, donde se puede apreciar la estratificacion (50) marcada por
capas de grauvacas.
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2.2.3.- Ignimbritas

Dentro de la zona de estudio, esta es la primera vez que se identifica esta facies. A primera
vista y desde el punto de vista macroscdpico, las rocas son parecidas a los ortogneises glandulares,
pero al observarlas mas en detalle se pueden apreciar diferencias, que consisten en un tamano de
grano mas pequeno (medio a grueso), menor contenido de porfiroclastos y glandulas de
feldespatos y menor idiomorfismo de los minerales.

Las ignimbritas afloran al O del pueblo de Muelas de los Caballeros, entre las localidades de
Cerezal de Sanabria y Donado, en el flanco N del Antiforme de Sanabria. Estratigraficamente, se
encuentran sobre los ortogneises glandulares, siendo el contacto entre ambas litologias gradual, y
pasandose de una roca con fenocristales y glandulas idiomorfas a otra en la que todos los
fenocristales presentan un caracter fragmentario. Es en esta zona de menor deformacién y grado
metamorfico donde mejor se han conservado las texturas originales de la roca.

En el Mapa Geoldgico, se puede comprobar como sobre las ignimbritas se encuentran, bien
pizarras negras de la sucesion de pizarras y cuarcitas de las Capas de Los Montes, bien la primera
barra cuarcitica cartografiable. Asi, en el cerro Cigarrosa (Coordenadas UTM, Huso 29, X=713.850,
Y= 4.667.200) se puede comprobar que la primera barra cuarcitica se apoya directamente sobre
estos materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”, lo que pone de manifiesto que falta un tramo de
la serie del Ordovicico Inferior, y que esa zona era un umbral elevado con respecto a las
circundantes.

Los afloramientos de ignimbritas son bastante malos, pues se encuentran en las laderas o
resaltes donde comienzan a aparecer los sedimentos ordovicicos del Sinforme de Truchas, y es
frecuente que estén recubiertos por derrubios de ladera. No obstante, existen buenos afloramientos
a lo largo del camino que sube desde la localidad de Faramontanos de la Sierra hacia el cerro de
Carbayal (1.386 m).

Las ignimbritas tienen una foliacion primaria definida por el aplastamiento de la matriz
cineritica y los piroclastos semifundidos de pdmez y presenta un flameado (textura eutaxitica) que
es caracteristico de este tipo de depdsitos piroclasticos (Fotos 2.28 y 2.29). Los fragmentos de vidrio
han sido aplastados y compactados hasta adquirir la forma que presentan actualmente, con
secciones alargadas y formas lenticulares. Los litoclastos tienen un color que varia desde gris
oscuro a negro y estan empastados en una matriz gris clara, con cierta tonalidad verdosa. En
lamina delgada se observa como la fuerte compactacion y soldadura han determinado que los
fragmentos de vidrio hayan perdido las vesiculas originales, pudiéndose apreciar algunas
estructuras vestigiales que evidencian la existencia previa de las mismas.

En general, son rocas porfidicas, esquistosadas y de aspecto microglandular. El tamafio de
los clastos es variable, desde medio (4-6 mm) a grueso (6-10 mm), pero siempre menor que en los
ortogneises glandulares, y suele tratarse de cristales de cuarzo y feldespatos. Casi siempre tienen
coloraciones claras, alternando los tonos grisdceos con otros ocres o incluso amarillentos, en
funcion del grado de alteracion (Foto 2.28). Gran parte de los cristales de feldespato potasico y de
plagioclasa estan fragmentados por efecto de la dinamica de los procesos eruptivos que formaron
estos depdsitos ignimbriticos. Los cristales de menor tamafo son, en general, inferiores a 1 cm, con
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secciones xenomorfas. Estos cristales son principalmente plagioclasas. Los fenocristales de cuarzo
tienen un tamafo medio de 3-5 mm, con secciones redondeadas o elipticas y suelen estar formados
por subgranos. Tienen un color blanquecino o traslticido y raramente presentan el color azulado de
los cuarzos de los ortogneises glandulares.

La matriz es de grano muy fino a casi afanitica, esquistosada y de color gris claro o con
tonalidades verdosas claras. En ella estan englobados el resto de los componentes que confieren a
la roca el cardcter porfidoclastico.

Una de las caracteristicas mas llamativas en el campo, y que diferencia a estas rocas de los
ortogneises glandulares, es la presencia de fragmentos de color negro (Fotos 2.30, 2.31 y 2.32), con
formas planares o lenticulares. Corresponden a obsidianas desvitrificadas, con un tamano medio
de 4-7 mm, y que debido a su aplastamiento definen una fabrica primaria (foliacion eutaxitica) que
es subparalela a la foliacion tectdnica principal. A veces, los fragmentos de vidrio pueden definir
una lineacion. Algunos de estos fragmentos de vidrio volcanico (Foto 2.33), aplastados y soldados
con la matriz, conservan parte de la vesiculacion.

Otra rasgo caracteristico, comtun con los ortogneises glandulares, es la presencia de
fragmentos liticos de color oscuro, de pequenas dimensiones, que raramente superan los 10 cm de
didmetro. En la Foto 2.34 puede verse uno de estos fragmentos liticos, a escala de afloramiento.
También es relativamente frecuente encontrar ndodulos de cuarzo de color blanco o trasltcido, con
un tamafo de unos 5 cm y que suelen tener forma lenticular.

Foto 2.28: Detalle textural de una de las muestras de las ignimbritas. Se observa la orientacién de los vidrios
volcanicos, definiendo una foliacién primaria eutaxitica (Muestra: 28-100).
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Foto 2.29: Detalle textural de una muestra de las ignimbritas. (Muestra: 268-44). Se observa la presencia de
fenocristales y cristales fragmentados, asi como fragmentos de vidrios negros aplastados que definen una
fabrica eutaxitica.

Foto 2.30: La roca presenta una matriz de color gris claro y se observa muy bien como resaltan los
fragmentos de vidrio volcanicos (color negro). En la parte central se encuentra un fenocristal de cuarzo de
gran tamano.
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Foto 2.31: Detalle de uno de los fragmentos de
vidrio volcanico de la muestra anterior. Se
observa que estos cristales conservan
vesiculas. A la izquierda del fragmento vitreo
hay un fenocristal de cuarzo con golfos de
corrosion.

Foto 2.32: Aspecto de campo de las ignimbritas. Los clastos negros caracteristicos de esta facies son
fragmentos de vidrios volcanicos. El color blanquecio de la roca se debe a la alteraciéon de los feldespatos.
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Foto 2.33: Detalle de un fragmento de vidrio.
Siempre son de color negro y, en este caso, se
pueden  observar  vesiculas  irregulares
aplastadas. La longitud de la barra de escala es
de 3 mm (Muestra: 268-44).

Foto 2.34: Aspecto de afloramiento de la ignimbrita. Se puede apreciar un pequefio fragmento litico (flecha
de color azul). Estos fragmentos liticos son iguales a los que se encuentran en los ortogneises glandulares.

2.2.4.- Tobas rioliticas

Este tipo de rocas se describen por primera vez en la Formacion “Ollo de Sapo” en la zona de
Sanabria. Se encuentran dos afloramientos de tamaro cartografiable en la mitad oriental de la zona
de estudio, el primero de ellos al O de Otero de Centenos (pequena localidad situada al N de
Mombuey), el segundo al N de Asturianos, en el cerro El Cucuruto (1.141 m), ambos rodeados de
ortogneises glandulares. La calidad de los afloramientos no es muy buena, por lo que las relaciones
con los ortogneises glandulares no se llegan a observar. La morfologia de los afloramientos es
eliptica, con su eje mayor subparalelo a las estructuras de los ortogneises. Probablemente estos
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afloramientos corresponden a conductos de emisidon de riolitas ignimbriticas intrusivos en los
ortogneises glandulares y relacionados genéticamente con ellos.

En el primero de los afloramientos mencionados, las rocas tienen una matriz de grano muy
fino, casi afanitica que presenta tonos de colores amarillentos debido a la alteracion. A veces,
cuando la roca esta mas fresca, presenta tonos rosados. Sobre esta matriz resaltan los fenocristales
de cuarzo que son los tinicos que exhibe (Foto 2.35). Estos afloramientos sélo tienen una foliacion
(S1+S3), concordante con la que presenta el ortogneis glandular (N 105°E a N 115°E/ subvertical).
Las rocas del segundo afloramiento, al N de Asturianos, presentan las mismas caracteristicas, pero
aqui el grado de la deformacion es algo mayor y se pueden observar dos esquistosidades (S1 =N
125°E/ 60°SO; S3 = N120°E/ 77°NE).

Foto 2.35: Aspecto textural de las tobas rioliticas. Como se puede observar en esta seccion pulida, los tinicos
fenocristales son los de cuarzo y todos ellos presentan sombras de presion, mas o menos simétricas. Como se
ve en el cuarzo senalado por la flecha negra, son frecuentes las fracturas de tipo de “pull-apart”. Esta
muestra procede del afloramiento mds oriental, al N de Mombuey (Muestra: 268-46).

2.2.5.- Tobas epiclasticas y grauvacas volcanogénicas

Los materiales que componen esta secuencia volcanosedimentaria son principalmente
grauvacas y tobas epiclasticas (Foto 2.36) con variaciones en la granulometria y finos niveles de
pizarras de color verdoso, que en algunos casos llegan a tener representacion cartografica.

Tradicionalmente, estas rocas han sido denominadas el “Ollo de Sapo” de grano fino
(MARTINEZ GARCIA, 1973). Afloran sobre todo rodeando el cuerpo occidental de ortogneises
glandulares, pero tienen especial desarrollo en el N y NO de Puebla de Sanabria y pueden verse
buenos afloramientos en los alrededores de las localidades de Cervantes y Paramio. En esta zona,
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la intensa alteracion diferencial acenttia las caracteristicas estratigraficas de estas rocas. Otros
afloramientos, de mejor calidad, se encuentran en la carretera que va desde El Puente hacia San
Ciprian.

Los afloramientos que existen en el flanco N, en las inmediaciones de Carbajales de la
Encomienda, justo en el contacto con los sedimentos ordovicicos en el cuerpo oriental, no tienen
representacion cartografica, pero son muy ilustrativos sobre las caracteristicas de estas rocas.
Donde la deformacién es escasa, se puede ver la estratificacion (So) marcada por la presencia de
finos niveles de pizarras con tonalidades verdosas. Dentro de los niveles microconglomeraticos se
observa granoclasificacion positiva (Fotos 2.37 y 2.38).

Al ascender en la serie, dentro de los metasedimentos que ya pertenecen a las Capas de Los
Montes, es normal encontrar niveles de origen epicldstico, que presentan las mismas caracteristicas
texturales y composicionales que los pertenecientes a la Formacion “Ollo de Sapo”. Estos niveles
pueden encontrarse en las capas de areniscas y cuarcitas. Tienen caracter volcanosedimentario y
proceden de ignimbritas rioliticas.

Foto 2.36: Aspecto textural de las
tobas epiclasticas que forman parte
de la secuencia volcanosedimentaria.
Se trata de rocas inmaduras, que
conservan gran cantidad de cristales
de feldespato; ademds contienen
cristales de cuarzo con formas
redondeadas (Muestra: 267-133).
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Foto 2.37: En esta foto se puede ver la
estratificacion de los materiales que
constituyen la secuencia
volcanosedimentaria. =~ También  se
observa la granoclasificaciéon positiva,
marcada principalmente por el tamafno
de los clastos de cuarzo (Muestra: 268-
48). Un detalle de esta muestra se puede
ver en la Foto 2.38.

Foto 2.38: Detalle de la Foto anterior donde se aprecia mejor la granoclasificacion positiva que presentan los
niveles volcanosedimentarios, con la base erosiva y el techo plano.
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2.3.- ORTOGNEISES GRANITICOS TIPO COVELO

Dentro de la Serie de “Viana do Bolo” se encuentran tres grandes afloramientos de
ortogneises graniticos, que corresponden a cuerpos plutonicos deformados durante la Orogenia
Varisca. El afloramiento de mayor extension es el de Covelo, al N de la localidad de Viana do Bolo
(Ourense). Los otros dos afloramientos mayores son los de Ramilo y San Sebastian, el primero por
encontrarse cercano al pueblo del mismo nombre y el segundo, por el embalse situado en la
carretera que va desde Villavieja hasta Porto. Los afloramientos de Covelo y de Ramilo, que
actualmente estan desconectados, pertenecian posiblemente a un mismo plutéon, que debido a los
procesos deformativos de la segunda fase de deformacion de la Orogenia Varisca se habria
desmembrado. Posteriormente han sido plegados por la tercera fase.

Todos estos afloramientos ortognéisicos estan formados por granitoides de grano medio a
grueso, biotiticos y porfidicos. Sus caracteristicas texturales y petrograficas seran descritas en
detalle en el Capitulo 3. El pluton del que aparentemente derivan intruy6 en la Serie de “Viana do
Bolo”, como se puede comprobar en los afloramientos al Pradorramisquedo, en el cauce del rio
Vibey. En el caso del Ortogneis de Ramilo, algunos de los autores mencionan que intruye en el
ortogneis glandular (IGLESIAS PONCE DE LEON Y VAREA NIETO, 1982; ARIAS et al., 2002), lo que no se
ha confirmado en este trabajo.

El Ortogneis de Covelo es el mayor tamano y da lugar a un relieve topografico positivo.
Tiene una forma cartografica alargada, con unas dimensiones de 10 km de largo por 3 a 5 km de
ancho y una direccion aproximada N 120°E, paralela a la lineacion de estiramiento L2. Su
terminacion oriental tiene forma redondeada, mientras en el lado opuesto el contacto tiene un
trazado rectilineo N-S, debido a que esta cortado por la Falla de Chandoiro. Se trata de un
ortogneis biotitico de caracter porfidico (Fotos 2.39 y 2.40).

El Ortogneis de Ramilo tiene una forma casi redondeada debido a que aflora en una pequena
cubeta tectdnica, y en su parte mas oriental es intruido por el granitoide varisco de
Pradorramisquedo. Se trata de un ortogneis leucocratico y de caracter porfidico.

El Ortogneis de San Sebastian también intruye en la Serie de “Viana do Bolo” y su forma
cartografica es alargada segin una direccion N 100°E a N 110°E, paralela a la lineacion de
estiramiento .2 (Foto 2.41). En su terminacion oriental, en el alto del cerro Cabezo Grande
(Coordenadas UTM, Huso 29, X= 667.150, Y= 4.667.200), el ortogneis se encuentra intensamente
migmatizado, transformado en un granitoide inhomogéneo con frecuentes bolsadas de
pegmatoides (Foto 2.42), donde atin se pueden observar restos de la fabrica original S2, marcadas
por la alineacidon de biotitas. LANCELOT et al. (1985) obtuvieron para €l una edad de 465 + 10 Ma
(Ordovicico Medio) por el procedimiento U-Pb en circones.

Ademas de estos tres grandes cuerpos, existen otros ortogneises de menor tamaro e incluso
de escala no cartografiable. En el Mapa Geoldgico se han representado dos cuerpos, uno de ellos
situado al E de la localidad de Tabazoa de Humoso y el otro al S de Castifieira. Ambos presentan
las mismas caracteristicas que los anteriores y su forma cartografica es también paralela a la
lineacion de estiramiento L2.
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Foto 2.39: Aspecto macroscopico del Ortogneis de Covelo. Se observa el cardcter porfidico de la facies
comun.

Foto 2.40: Aspecto textural del Ortogneis de Covelo (Muestra: 266-36).
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Foto 2.41: Aspecto textural del Ortogneis de San
Sebastian. Se observa el bandeado tectonico y las
glandulas de feldespato potasico fuertemente
estiradas por la segunda fase de deformacion
varisca.

Foto 2.42: Aspecto textural de
una bolsada de pegmatoide
desarrollada por los procesos
de migmatizacion. Este tipo
de estructuras es muy
frecuente tanto en los
ortogneises tipo “Ollo de
Sapo” como en los
ortogneises graniticos, dentro
de la zona de alto grado
metamorfico. Se caracterizan
por un tamafio de grano
grueso a muy grueso y, a
veces, por grandes cristales
de feldespato, como se puede
apreciar en la Foto.
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2.4.- LA SEDIMENTACION ORDOVICICA

El Ordovicico es discordante sobre una secuencia precimbrica-cdmbrica en gran parte de la
Z(Cl y también en la limitrofe ZOM. La discordancia se encuentra en algunos sectores en la base de
las cuarcitas arenigienses y puede estar localmente marcada por niveles conglomeraticos de
diversa potencia. En otros sectores, se encuentran en la parte basal del Ordovicico capas rojas con
icnofésiles que han sido atribuidos al Tremadoc, aunque no estd probada fehacientemente esta
edad.

Esta importante discordancia habia sido denominada Sardica por LOTZE (1945a), pero como
pusieron de manifiesto HAMMANN et al. (1982), tal denominacién es errénea, pues la auténtica
discordancia Sdrdica descrita en Cerdefa (STILLE, 1924) separa al Cambrico-Ordovicico Inferior
(Tremadoc y posible Arenig) del Ordovicico Superior (a partir del Caradoc Inferior). Por lo tanto,
la discordancia en la base del Ordovicico debe denominarse Toledanica (LOTZE, 1956), y ha sido
atribuida a los efectos de movimientos preordovicicos, desarrollados en un régimen de tecténica
de bloques (MCDOUGALL ef al., 1987). MARTINEZ CATALAN et al. (1992) describen este tipo de
tectonica en bloques en el Sinclinal de Truchas, atribuyéndole un caracter extensional, con
basculamientos y formacion de semigrabens ligados a fallas, lo cual explicaria la distribucion
irregular y los frecuentes cambios de potencias de los materiales del Ordovicico Inferior que se
observan por toda la zona.

Para la region que nos ocupa, MATTE Y RIBEIRO (1967) proponen la existencia de la
discordancia en el sector de Sanabria. También IGLESIAS PONCE DE LEON Y RIBEIRO (1981) describen
una discontinuidad a techo del “Ollo de Sapo” en la region de Villadepera.

En la zona estudiada, se encuentra una discontinuidad en la zona nororiental, en el limite
con la base del Sinclinal de Truchas, al N de la zona comprendida entre las localidades de Anta de
Rioconejos y Muelas de los Caballeros. Alli se pueden observar cambios en la potencia de los
sedimentos del Ordovicico (Capas de Los Montes) e incluso desaparecen las pizarras por debajo de
la primera barra cuarcitica de escala cartografiable, que llega a reposar sobre “Ollo de Sapo”.
Ademas, puede faltar de forma puntual el complejo volcanosedimentario, situdndose la sucesion
de pizarras y cuarcitas directamente sobre los ortogneises glandulares.

Sin embargo, mas que demostrar la existencia de una importante discordancia entre los
sedimentos ordovicicos y el “Ollo de Sapo”, esos hechos apuntan a una actividad tecténica y
volcanica durante el Ordovicico Inferior. De existir una verdadera discordancia de caracter
regional, su localizacién mas probable no seria a techo del “Ollo de Sapo”, sino en su base, sobre
las series infrayecentes de probable edad Cambrico Inferior, o Proterozoico Superior en el caso de
Villadepera (VILLAR ALONSO, 1990). Esta posibilidad estaria avalada por la edad Ordovicico
Inferior del “Ollo de Sapo” y por la intercalacion pelitica existente entre los dos domos rioliticos
identificados en la region de Sanabria, cuyas facies es idéntica a la de la Capas de Los Montes.

La actividad volcanica del limite Cambrico-Ordovicico no se limita al Dominio del “Ollo de
Sapo”. CONDE (1970) encuentra en el centro de Portugal una potente serie volcanica discordante
bajo la cuarcita armoricana y también COKE et al. (1999, 2001) sefialan en la zona N de Portugal la
presencia de niveles volcanosedimentarios en ese limite. Ese importante evento efusivo de caracter
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acido produjo grandes cantidades de cenizas que se extendieron en un drea extensa y se
depositaron en varios ambientes sedimentarios. Los niveles de tobas acidas que proceden de
aquéllas acumulaciones de ceniza, depositados o transportados con los sedimentos, constituyen un
buen marcador temporal y un nivel guia muy importante.

2.4.1.- Capas de Los Montes

RIEMER (1966) fue el primer autor en utilizar el nombre de Capas de Los Montes para
denominar a los materiales situados entre la formacion porfiroide del “Ollo de Sapo” y la Cuarcita
Armoricana, en las regiones de Monforte de Lemos y del nacleo del Anticlinal del Piornal. En el
Sinforme de Sil-Truchas, esta formacion también ha sido denominada Capas de Los Montes
(MARTINEZ CATALAN et al., 1992) al igual que en el Sinforme de Verin, dentro de la unidad de los
Montes do Invernadeiro (FARIAS, 1990).

Sin embargo, en el Sinforme de Alcafiices, la formacion ha recibido otros nombres:
Formaciéon Puebla (MARTINEZ GARCIA, 1973), Capas de Cerezal (QUIROGA DE LA VEGA, 1981),
Formacion Cabeza de las Vifias (FERNANDEZ FERNANDEZ, 1994) y Formacién Santa Eufemia
(VACAS y MARTINEZ CATALAN, 1987; GONZALEZ CLAVIJO, 1997).

La potencia es variable de unas zonas a otras. Asi, BARRERA et al. (1989) sefialan que tiene un
espesor muy constante que oscila en torno a los 300 metros, SUAREZ et al. (1994) sefialan que puede
variar entre 200 a 600 metros, FARIAS (1990) estima un espesor minimo de 1.000 metros y
GONZALEZ CLAVIJO (1997) estima la potencia en unos 1.000 m. El hecho de que la potencia sea tan
variable puede estar condicionado en parte por la existencia de paleorelieves a techo de la
Formacion “Ollo de Sapo”, y también de subsidencia diferencial relacionada con la tectonica de
bloques. Hay ademads otras dos causas probables relacionadas con la deformacién varisca: errores
en la estimacién de la potencia en areas intensamente deformadas por la primera fase, y
adelgazamiento ligado a la tectonica extensional de la segunda fase, y a la tectonica transcurrente
de la tercera.

La formacion consiste en una alternancia de esquistos de tonos grises y pardos con cuarcitas
de los mismos colores. Algunos niveles de areniscas-cuarcitas interestratificadas son
cartografiables y han sido representados, sobre todo en el flanco N. Los bancos de cuarcitas son
poco potentes en la base, pero aumentan de potencia hacia el techo. Igualmente son mas
abundantes en la parte alta de la serie, constituyendo un paso gradual hacia la formacién
suprayacente. En las capas cuarciticas se encuentran en ocasiones, laminaciones cruzadas que
permiten establecer la polaridad de la serie y también abundantes icnofdsiles con idéntico criterio
de polaridad. Se han encontrado crucianas, sobre todo en la parte oriental, al N de la localidad de
Carbajales de la Encomienda, donde se observa como se cruzan entre si las trayectorias marcadas
por estas pistas (Foto 2.43).

Los niveles de cuarcitas tienen cuarzo como mineral principal y, como accesorios, biotita,

moscovita, sericita y, en ocasiones, circon y turmalina. Cuando las cuarcitas son feldespaticas,
ademas de los minerales citados, incluyen plagioclasa.
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Foto 2.43: Dentro de las capas de
cuarcitas que se encuentran en las
Capas de Los Montes, es frecuente
la presencia de crucianas, en
especial en el flanco N.

En cuanto a las metapelitas, IGLESIAS PONCE DE LEON y VAREA NIETO (1982) describen la
presencia de unos esquistos negros y azules, muy aluminicos con cloritoide y con venas de cuarzo
de exudacion con distena sobre los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”, que forman una
capa de espesor variable (0 a 50 metros). Se trata de las pizarras basales del Ordovicico Inferior, y
en la zona occidental tienen estaurolita y andalucita sincinematica con la F2. Durante la realizacion
de este trabajo, también se han encontrado estas pizarras con distena, localizadas en una banda
estrecha que se puede continuar durante casi dos kilémetros, en la parte oriental, al N de Santiago
de la Requejada. Otros buenos afloramientos de estos materiales se encuentran en las orillas del rio
Negro, a la altura de ese pueblo.

La transicion a la Formacién “Ollo de Sapo” puede estudiarse en la zona comprendida entre
Carbajales de la Encomienda y Muelas de los Caballeros, donde cabe destacar la presencia de
niveles intercalados de origen volcanico (Fotos 2.44 a 2.46), que son mas abundantes hacia la parte
inferior de las Capas de Los Montes. En las pizarras negras se encuentran niveles volcano-
sedimentarios de microbrechas y tobas epiclasticas de colores blanquecinos con estructuras de
granoclasificacion positiva (Foto 2.47). Asociados a estos niveles volcanicos, existen otros de
espesor milimétrico compuestos casi exclusivamente por sulfuros (pirita). En las capas cuarciticas
también se encuentran niveles de claro origen volcanosedimentario y con aportes de materiales
procedentes de mantos piroclasticos ignimbriticos. A unos 2 km al NO de la localidad de Donado,
se puede ver otro buen ejemplo de niveles de origen volcanico, mas potentes que en el caso
anterior, intercalados entre las pizarras del Ordovicico Inferior.

La edad de las Capas de Los Montes se conoce con poca precision, debido a la ausencia de
fauna o pistas en buen estado, pero puede afirmarse que es Ordovicico Inferior. Al estar situada
bajo la formacién de la Cuarcita Armoricana, tradicionalmente atribuida al Arenig (FERRAGNE,
1972), no se descarta una edad Tremadoc para al menos parte de la formacién que nos ocupa.
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Foto 2.44: Detalle de uno de los afloramientos en el contacto entre los materiales de la Formacion “Ollo de
Sapo” y las Capas de Los Montes. En este punto predominan los niveles de origen volcanico, que van
desapareciendo gradualmente segtin se asciende en la serie. Este afloramiento se encuentra al N del pueblo
de Faramontanos de la Sierra.

Foto 2.45: En la misma zona que en la Foto anterior, se puede apreciar la estratificacion (S0) marcada por la
alternancia de pizarras y niveles epiclasticos y la primera esquistosidad varisca (S1) fuertemente oblicua.
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Foto 2.46: Detalle de uno de los niveles
epiclasticos, en los que se puede apreciar
granoclasificacion positiva marcada por los
clastos de feldespato.

Foto 2.47: Detalle de uno de los niveles de pizarras
negras con nivelillos de material volcanico (color
blanco). Con ayuda de una lupa, es facil observar en
el campo granoclasificaciones positivas. Estos
materiales se pueden ver en los afloramientos de la
carretera que va desde Muelas de los Caballeros a
Vega del Castillo.

M_‘_.ﬂ‘;ﬂp“_ —
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2.4.2.- Cuarcita Armoricana

A techo de las Capas de Los Montes se dispone una potente formacion de cardcter detritico
constituida fundamentalmente por cuarcitas. Se trata de la facies armoricana del Ordovicico
Inferior (Arenig) que aflora en toda la Zona Centroibérica y que da lugar a importantes relieves,
como son la Sierra de La Cabrera al N y la Sierra de la Culebra al S del drea de estudio.

La Cuarcita Armoricana, denominada asi por BARROIS (1882), representa uno de los niveles
de referencia litologicos y estratigraficos mas importantes dentro de la ZCI. Alrededor de la zona
que nos ocupa, las cuarcitas afloran en cuatro grandes estructuras: el Sinforme de Alcafiices, el
Sinforme de Truchas, el Sinforme de Verin y el Antiforme de Vilachd. En cada una, las cuarcitas
han recibido denominaciones diferentes. Asi, en el Sinforme de Alcafices, situado al S de La
Carballeda, estos materiales han sido denominados Formacion Culebra (MARTINEZ GARCiA, 1973),
Cuarcitas Superiores de Ricobayo (QUIROGA DE LA VEGA, 1981) y Formacién Pefia Gorda (VACAS Y
MARTINEZ CATALAN, 1987; GONZALEZ CLAVIJO, 1997). Sus afloramientos se caracterizan alli por
potentes bancos de cuarcitas, con unos colores que varian desde el blanco al gris claro y en
ocasiones con tonalidades rojizas. Ademas, suelen presentar intercalaciones de esquistos, que son
mas abundantes a muro y a techo, ya que ambos limites son graduales.

Las cuarcitas son de grano fino y se presentan en capas tabulares de gran extension lateral,
agrupadas en bancos de espesor métrico a decamétrico. Estructuras sedimentarias frecuentes son
laminaciones paralelas y mas raramente cruzadas, observandose también estructuras de
granoclasificacion.

En el Sinforme de Truchas al N de Sanabria y La Carballeda, las cuarcitas presentan las
mismas caracteristicas que en el de Alcafiices.

Al O, en el Sinforme de Verin, se han descrito como cuarcitas y filitas del Invernadeiro
(FARIAS Y MARCOS, 1986; FARIAS, 1990), y presentan unas caracteristicas estratigraficas y litologicas
algo diferentes. En las cuarcitas del Invernadeiro se reconocen dos tramos con distintas
caracteristicas litoestratigraficas. El tramo inferior estd compuesto por cuarcitas de color gris claro
a blanco, que se disponen intercaladas con filitas negras. Las cuarcitas son de grano fino y
constituyen capas tabulares de gran extension lateral, agrupadas en bancos de espesor métrico a
decamétrico. El tramo superior consiste en areniscas y filitas, presentando hacia el techo una
disminucion progresiva de las areniscas y un aumento de las filitas.

Dentro de las cuarcitas son frecuentes los icnofdsiles, habiéndose encontrado abundantes
cruzianas. Se las atribuye al Ordovicico Inferior y mas concretamente al Arenig, como ya fue
propuesto por FERRAGNE (1972) y posteriormente ratificado por FARIAS Y MARCOS (1986) y FARIAS
(1990).

Por ultimo, en el Anticlinal de Vilacha (RIEMER, 1966) al NO de la Terra do Bolo, la Cuarcita
Armoricana se caracteriza por presentarse en capas de espesor decamétrico, con una deformacion
muy intensa, observandose al microscopio una fabrica milonitica en muchas partes de la
estructura.
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2.4.3.- Pizarras de Luarca

Por encima de la Cuarcita Armoricana se encuentra una sucesion pizarrosa, conocida desde
antiguo como Pizarras de Luarca (BARROIS, 1882). Sus caracteristicas se mantienen muy constantes
en todo el NO de la Peninsula Ibérica y consisten en pizarras masivas de color negro o grises muy
oscuras con tintes azulados y satinados, siendo comun la presencia de pequenos cubos de pirita
singenética.

La transicion desde la Cuarcita Armoricana es gradual, con las cuarcitas desapareciendo al
tiempo que van aumentado las pizarras. Los tramos de transicion son poco potentes (0-30 m), y la
Unica particularidad destacable es la presencia de niveles de hierro oolitico.

En el Sinforme de Truchas, la formacién recibe su nombre habitual, Pizarras de Luarca,
mientras que en el Sinforme de Alcafices, se describe como Formacién Villaflor (GONZALEZ
CLAVIJO, 1997), pese a mostrar las mismas caracteristicas, incluyendo cuerpos de rocas igneas,
tanto 4cidas como basicas. Los de naturaleza acida presentan una gran semejanza con los
materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”.

La formacion ha sido ampliamente estudiada en su contenido faunistico. GUTIERREZ-MARCO
et al. (1999), en un estudio detallado del Ordovicico Medio del NO peninsular, encuentran
abundantes graptolites que corresponden a una edad Oretaniense (Ordovicico Medio).

2.5.- SILURICO

2.5.1.- Siltirico de la ZClI

En la parte occidental de la zona de estudio, en los alrededores de Pradocabalos, afloran
unos metasedimentos limitados al N por el granito de Bembibre-Villarino y al E por la falla de
Chandoiro, consistentes en filitas y esquistos con algunos niveles finos de ampelitas y liditas. La
escasa superficie de afloramiento, asi como las transformaciones que han sufrido, debido al
tectonometamorfismo regional varisco y al metamorfismo de contacto, no ha permitido datarlos
paleontologicamente, pero las facies sugieren una edad Siltirico (ARCE DUARTE et al., 1981).

FARIAS (1990) denomina a estos materiales esquistos y filitas de El Castro, incluyéndolos

dentro del DOS y mas exactamente en la region del Sinclinal de Monforte, y segun su
interpretacion, estarian cabalgadas por la Unidad de los Montes del Invernadeiro.

2.5.2.- Siltirico de la ZGTM

En la parte suroccidental de la zona de estudio se encuentran materiales aldctonos
cabalgantes sobre las Pizarras de Luarca y las Cuarcitas del Invernadeiro al N y E de A Gudina, y
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sobre las primeras en la ladera N de la Sierra de Maratdén, en la margen derecha del rio Tuela. Se
consideran pertenecientes a la Zona de Galicia-Tras-os-Montes (ZGTM). Esta zona representa el
sector mas interno del NO del Macizo Ibérico, cabalga sobre la ZCI y tiene su limite meridional en
la region portuguesa de Tras-os-Montes. La ZGTM carece de continuidad a lo largo del Arco Ibero-
Armoricano, y se extiende longitudinalmente s6lo unos 300 km. De acuerdo con la definicion
inicial (FARIAS et al., 1987, ARENAS et al., 1988), la ZGTM estd constituida por dos dominios
superpuestos: uno inferior representado por el Dominio Esquistoso y otro superior constituido por
los Complejos Aldctonos.

Los afloramientos de la esquina SO de la zona estudiada, pertenecen al Dominio Esquistoso
de la ZGTM. En este trabajo no se han establecido diferencias entre los materiales que afloran, pero
HEREDIA et al. (2002) incluyen una cartografia mas detallada, en la que han separados dos grupos,
Nogueira y Parano.

El Grupo Nogueira fue definido inicialmente por MARQUINEZ (1981, 1984). Posteriormente,
BARRERA MORATE et al. (1989) y FARIAS (1990) modificaron la definicién inicial, pasando a
considerar como tal so6lo al tramo superior del Grupo Nogueira definido por MARQUINEZ. El grupo
consiste en micaesquistos y cuarcitas grafitosas, ampelitas y liditas, que dan las caracteristicas
tonalidades negras a estos niveles. Ademads, presentan algunas intercalaciones discontinuas de
esquistos y cuarcitas claras de grano fino y de calizas grises.

El Grupo Parafio, también definido por MARQUINEZ (1981, 1984), se sitiia por encima del
anterior y esta formado por una sucesion monoétona de caracter detritico, constituida por esquistos
y filitas arenosas con algunas intercalaciones de metavolcanitas de caracter acido y a veces
intermedio.

Estos materiales han sido que tradicionalmente atribuidos al Siltrico (MATTE, 1968; IGLESIAS
PONCE DE LEON Y ROBARDET, 1980), pero una datacion absoluta realizada por el método U/Pb en
rocas volcanicas de caracter alcalino del Dominio Esquistoso que rodea el Complejo de Cabo
Ortegal, y que ha suministrado una edad de 475 + 2 Ma (VALVERDE VAQUERO et. al., 2005), muestra
la existencia de Ordovicico Inferior en este Dominio, lo que obviamente, no excluye una posible
edad silarica para las facies mas carbonosas.
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3.- PETROGRAFIA

En este capitulo se realiza una descripcion de las rocas de las diferentes unidades
litoestratigraficas basadas en el estudio al microscopio de laminas delgadas, dejando para el
capitulo de metamorfismo el andlisis mdas detallado de las distintas asociaciones y paragénesis de
minerales indice. La petrologia de las rocas graniticas variscas se trata en el Capitulo 7.

3.1.- PETROGRAFIA DE LA SERIE DE “VIANA DO BOLO”

Dentro de la Serie de “Viana do Bolo”, se han diferenciado tres unidades litologicas
principales, las cuarcitas de Dradelo, los micaesquistos con granate y los gneises bandeados.
Ademas, en la ultima unidad se pueden distinguir como litologias peculiares, areniscas grises,
capas de rocas carbonatadas (calizas, marmoles y dolomias) y capas y/o “boudins” de rocas
calcosilicatadas. El grado metamorfico es siempre elevado, encontrandose estos materiales en la
parte alta de la facies de las anfibolitas, lo cual condiciona sus caracteristicas petrologicas.

3.1.1.- Cuarcitas de Dradelo

Se trata de areniscas y cuarcitas feldespaticas, donde el contenido en feldespatos, tanto
feldespato potasico como plagioclasa, varia de forma considerable de unas muestras a otras. Asi,
hay muestras en las que el contenido en feldespato potdsico es muy alto, incluso superior al del
cuarzo (Foto 3.1).

Foto 3.1: En esta foto se puede
apreciar como varia el contenido
de feldespato potasico (Kfs); asi,
en la parte inferior la roca esta
compuesta por Kfs, mientras en la
parte superior esta formada por
cuarzo mas Kfs.
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Los minerales principales son cuarzo, feldespato potasico, plagioclasa, biotita y moscovita.
Como minerales accesorios se encuentran opacos, circon y turmalina. Otros minerales
desarrollados durante los procesos metamdorficos son granate, zoisita-clinozoisita y moscovita.

La textura es granolepidoblastica y granoblastica-poligonal, con desarrollo de textura en
mosaico (Foto 3.2), marcada por los cristales de cuarzo y feldespato potasico. Estos tienen un
tamafo de grano bastante homogéneo, de 250 a 300 pm, aunque de una muestra a otra el tamafio
de grano es muy variable, en especial por lo que respecta al cuarzo, cuyos cristales tienen formas
irregulares, pero con limites rectilineos y uniones triples a 120°. En otras ocasiones, la roca tiene
una esquistosidad marcada por la orientacion de la biotita y la moscovita, dentro de una matriz de
Qtz + Kfs + Pl. Hay muestras con grandes cristales de cuarzo que incluyen a pequefios cristales de
moscovita y de biotita con formas tabulares y orientados estadisticamente, marcando una fabrica.

Foto 3.2: Textura granoblastica,
poligonal (textura en mosaico) en
las areniscas feldespaticas de
Dradelo. Se observa cémo los
cristales de feldespato potasico
(Kfs) forman una textura en
mosaico junto con el cuarzo (Qtz)
y entre ellos se encuentran
pequefias ldminas de biotita (Bt).
En la parte inferior se observa un
cristal de moscovita II (Ms) tardio
que se sobrepone a la textura
granoblastica (Muestra: 266-13B;
nicoles paralelos).

La biotita se presenta en cristales tabulares con un pleocroismo muy marcado, marrén oscuro
a claro, y se caracteriza por definir la foliacion de la roca. Para la moscovita se pueden diferenciar
dos tipos. La moscovita I se presenta en cristales con forma tabular y se caracteriza por definir la
foliacién junto con la biotita. La moscovita II son placas de gran tamafio, con un marcado caracter
tardio, muy poiquiloblasticas y que se disponen al azar (Foto 3.2). Estas rocas también se
caracterizan por un alto porcentaje en minerales del grupo de la epidota (epidota y clinozoisita),
que muestran un habito anhedral, con un relieve mayor que el cuarzo y el Kfs y con los tipicos
colores de interferencia de primer orden para la zoisita (azul a gris azulado) y de segundo orden
para la clinozoisita (azul y amarillo; Foto 3.3).

Dentro de los minerales accesorios, el mas representativo es el circon, que tiene un tamano

medio de aproximadamente 100 um y en general forma redondeada. La turmalina se presenta en
pequenos cristales con habito euhedral y con fuerte pleocroismo.
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Foto 3.3: Aspecto de la textura de
las areniscas cuarzo-feldespaticas
de Dradelo. Se puede apreciar el
relieve alto de los cristales de
zoisita-clinozoisita (Czo). (Qtz =
cuarzo; Kfs = feldespato potasico;
Bt = biotita) (Muestra: 266-13;
nicoles paralelos).

3.1.2.- Micaesquistos con granate

Sus constituyentes principales son: cuarzo, biotita, moscovita, estaurolita, granate,
sillimanita, andalucita y cloritoide. Como minerales accesorios hay opacos (ilmenita), circon y
turmalina. Una caracteristica que llama la atencién en esta litologia es la ausencia de plagioclasa.

La textura es granolepidoblastica, con una fabrica definida por una alternancia de bandas
compuestas por haces de sillimanita y biotita, y por bandas ricas en cuarzo (“ribbons”). En general,
estas rocas han sufrido fuertes procesos de moscovitizacion secundaria.

Las asociaciones minerales mas caracteristicas son:

Cuarzo-feldespato potasico-sillimanita-biotita-granate
Cuarzo-feldespato potasico- estaurolita-andalucita
Cuarzo-feldespato potdsico-moscovita-cloritoide

El cuarzo se encuentra formando cintas recristalizadas, o bien pequefios cristales que definen
una textura en mosaico, con formas poligonales y uniones triples. La extincion de estos cristales es
limpia. La sillimanita se presenta en su variedad de fibrolita, formando haces que estan marcando
la foliacion y la lineacion principal de la roca (S2). Esta en general fuertemente moscovitizada. La
biotita se caracteriza por cristales con formas tabulares, asociados a la sillimanita. Al igual que
aquella se encuentra muy transformada en moscovita. Los granates son abundantes y pueden
encontrarse con dos tipos de habitos. El primero, subhedral, con caras cristalinas bien
desarrolladas, se caracteriza por tener abundantes inclusiones de agujas de rutilo. El segundo
presenta habito anhedral, es de menor tamafo que el anterior y no contiene inclusiones (Fotos 3.4
y 3.5).

Los cristales de estaurolita son de tamafo pequeno, con habito euhedral a subhedral y con el
tipico pleocroismo en tonos amarillos. Un dato importante para el estudio de su historia
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metamorfica es que tienen inclusiones de agujas de sillimanita. La andalucita tiene habito
subhedral a anhedral y puede incluir cristales de granate. Siempre, se encuentra asociada a la
estaurolita, pareciendo ambos minerales contempordneos en funcidon de sus relaciones texturales.
La moscovita es de caracter tardio con relacién al resto de los minerales. Se presenta bien como
cristales tabulares que marcan la foliacion de la roca, bien como grandes placas que en su interior
contienen gran cantidad de agujas de sillimanita. El cloritoide aparece en grandes blastos de habito
anhedral. Su crecimiento es posterior a los minerales descritos anteriormente y, por lo tanto,
posterior al pico térmico, desarrolldndose en las tltimas etapas del metamorfismo. Los cristales
suelen tener un ligero pleocroismo que varia desde incoloro a tonos verdes muy claros, y muestran
maclas polisintéticas.

Entre los minerales accesorios mas caracteristicos se encuentra la turmalina, en pequefios
cristales con forma acicular, muy pleocroicos y que tienen una disposicion al azar, indicando que
su crecimiento es posterior al desarrollo de las principales fabricas de la roca.

Foto 3.4: Aspecto de la textura de los
micaesquistos con granate. Se aprecia
que las moscovitas tienen abundantes
inclusiones de sillimanita (Grt =
granate; Ms = moscovita. Muestra:
266-22; nicoles paralelos).

Foto 3.5: Aspecto de la textura de los
micaesquistos con granate (Grt), en
este caso esta libre de inclusiones. El
cuarzo (Qtz) estd formando un
“ribbon” plegado por D3. La
sillimanita (Sil) que se puede observar
es fibrolita.

72



Petrografia

3.1.3.- Gneises bandeados

La composiciéon mineral completa de los gneises bandeados es: plagioclasa + cuarzo + biotita
+ moscovita + sillimanita + feldespato potasico + granate + ilmenita. Como minerales accesorios se
encuentran circon, apatito y turmalina.

La textura es granolepidoblastica, con un tamano de grano grueso y gnéisica-bandeada
marcada por el desarrollo de dominios de leucosomas centimétricos a decimétricos y de dominios
ricos en biotita + sillimanita y que marcan la foliacion general de la roca.

Para la descripcion se ha seguido la clasica terminologia establecida por MEHNERT (1968),
ASHWORTH (1985) y MCLELLAN (1988) para rocas migmatiticas, segin la cual el leucosoma y el
melanosoma se utilizan en un sentido no genético para describir las partes mas claras y mas
oscuras de la roca, respectivamente, y el mesosoma para referirse a partes del conjunto
migmatitico que han experimentado una limitada o nula movilizacién.

Los gneises bandeados se caracterizan por la alternancia de finas capas de leucosoma y
melanosoma (claro-oscuro) y pueden clasificarse como metatexiticos y diatexiticos, términos que
seran utilizados en la descripcion. Los gneises metatexiticos son migmatitas estromaticas
constituidas por tipos con proporcién variable de leucosoma generado por bajas tasas de fusion
parcial. Es decir, la cantidad de fundido generado nunca llega a sobrepasar el 50%, situdndose por
debajo del porcentaje del fundido reoldgicamente critico (RCMP) de ARCI (1978), por lo que
conserva casi todas las estructuras y texturas previas a los procesos migmatiticos. Las metatexitas
estan formadas por mesosoma y proporciones variables de leucosoma (componente cuarzo-
feldespatico) o segregaciones leucocraticas. En general, los leucosomas estan desprovistos de un
borde rico en biotita u otros minerales maficos (melanosoma).

Los gneises diatexiticos son migmatitas producidas por tasas moderadas y altas de fusién
parcial. La generacion de mas del 50 % de fundido excede el RCMP y origina la disrupcion de las
estructuras migmatiticas. Las diatexitas aparecen como ldminas concordantes o formando bolsadas
y diques cortando las estructuras migmatiticas de las metatexitas. Consisten en un componente
granitico, en el que se destacan “schlieren” maficos que marcan la foliacién (S2) de la roca, o bien
enclaves surmicdceos, biotiticos que estan mas o menos alineados con la foliacion. Cuando se
excede el RCMP, los “schlieren” pueden llegar a aparecer desestructurados como resultado de la
disrupcidon y redistribucion del melanosoma. Los “schlieren” estan formados por biotita y
sillimanita, observandose reemplazamientos tardios de estos minerales por grandes placas de
moscovita. Los constituyentes principales de la matriz de las diatexitas son plagioclasa + cuarzo +
biotita + feldespato potédsico + sillimanita + granate + ilmenita + apatito y, dentro de ella, se
distribuyen “schlieren” biotiticos y agregados poliminerales con granate + biotita + sillimanita +
plagioclasa + cuarzo.

La plagioclasa forma cristales cuyos habitos varian desde anhedral a subhedral. Su
composicion es de oligoclasa, con un rango de variacion en el contenido en anortita muy estrecho
(27-33% An). Tiene maclado polisintético y ocasionalmente muestra un ligero zonado, que no
queda reflejado en la composicion de los cristales, por lo que éstos se encuentran muy
homogeneizados. Dentro de las rocas con una composicidon mads pelitica, la composicion de la
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plagioclasa varia un poco y el contenido en anortita es mayor, siendo su composicion de andesina.
Como inclusiones muestra cuarzo goticular, relictos de distena y granate, biotita con habito
subhedral a euhedral, aciculas de sillimanita y apatitos de hdabito acicular. De forma ocasional, se
observa una plagioclasa albitica, con formas lobuladas y textura mirmequitica, desarrollada
cuando estd en contacto con feldespato potasico.

El cuarzo se presenta con una variedad de texturas, pero en general se encuentra en cristales
de habito anhedral, en agregados policristalinos o bien en cintas (“ribbons”) policristalinas. Tiene
extincion ondulante a normal y puede estar subdividido a individuos menores con limites
irregulares. Como inclusiones mas frecuentes tiene pequenos cristales de biotita con habito
subhedral. Otro tipo de cuarzo se encuentra como inclusion en los feldespatos, principalmente la
plagioclasa, y muestra formas redondeadas o bien habito subhedral. Le hemos denominado cuarzo
goticular, ya que se encuentra como gotas dentro de los cristales de los feldespatos, en especial en
la plagioclasa.

Se pueden diferenciar dos tipos de biotita. La biotita I forma lepidoblastos que definen la
foliacidn principal (S2) de la roca. Se presenta en agregados de gran nimero de cristales de habito
subhedral, tabulares, a veces con formas poligonales formando mosaicos, menos frecuente en
cristales de habito anhedral. Tiene un pleocroismo muy marcado que varia de castafo rojizo a
marron claro, con una intensa coloracion debido al alto contenido en Ti, propio de las biotitas de
alto grado. Es muy pobre en inclusiones de circones con halos pleocroicos, y engloba parcialmente
a apatitos anhedrales a subhedrales. De forma puntual muestra orlas parciales formadas por un
gran numero de minerales opacos (ilmenita). La biotita II se encuentra asociada a la
transformacién de los granates, en cristales de menor tamafio que los anteriores y aparece junto
con la sillimanita.

Dentro de la moscovita pueden diferenciarse también dos tipos. La moscovita I forma
lepidoblastos con formas tabulares y es de hdabito subhedral, apareciendo asociada a la biotita,
formando parte de la foliacion principal (S2). La moscovita II forma grandes placas de caracter
postcinematico con respecto al bandeado gnéisico que se caracterizan por abundantes inclusiones
de fibrolita, junto con cuarzo. Es frecuente que en los bordes presenten texturas simplectiticas.

La sillimanita se encuentra principalmente en los dominios micdceos, aunque también se
puede encontrar en los cuarzo-feldespaticos y como inclusiones en plagioclasa, cuarzo vy,
estaurolita. Se trata siempre de fibrolita formando haces que, junto con la biotita y la moscovita,
definen la foliacion S2.

El feldespato potasico no es abundante y mas bien se encuentra como un componente
accesorio. Se presenta en cristales de habito anhedral y con cardcter intersticial, muestra macla de
microclina y carece de inclusiones.

Para el granate pueden diferenciarse dos tipos en funciéon de sus caracteristicas texturales. El
granate I forma grandes blastos, generalmente con formas redondeadas, aunque a veces se
observan cristales de habito subhedral. Se caracteriza por un ntcleo libre de inclusiones, mientras
hacia la zona externa aumenta el contenido en inclusiones de cuarzo con formas redondeadas,
biotita y opacos (ilmenita). El granate II forma pequefios cristales de habito anhedral que
representan relictos de un primer metamorfismo de caracteristicas progradas asociado al
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desarrollo de la asociacién Ky+St+Grt, y es comun observar restos de Grt y Ky (Fotos 3.6 a 3.8)
incluidos en plagioclasa.

Foto 3.6: Una caracteristica
importante de los gneises bandeados
es la presencia de distena (Ky), como
inclusiones en cristales de plagioclasa
(PI). En este caso se observan
abundantes  restos de  distena
incluidos en la plagioclasa (Muestra:
228-115, perteneciente al fondo
documental del IGME; nicoles
cruzados).

Foto 3.7: Otro ejemplo de la
existencia de distena (Ky) dentro de
los gneises bandeados, blindada en
los cristales de plagioclasa (PI). En la
plagioclasa se observan los tipicos
cuarzos (Qtz) redondeados (nicoles
cruzados).

Foto 3.8: Un ejemplo de distena (Ky)
incluida en  plagioclasa  (PI).
También puede observarse el
desarrollo de moscovita tardia (Ms)
a partir de la plagioclasa (Qtz =
cuarzo; Bt = Dbiotita; nicoles
cruzados).
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3.1.4.- Areniscas grises

Esta litologia no tiene representacion cartografica, ya que se encuentra en capas poco
potentes y/o “boudins” intercalados en los gneises bandeados. Son rocas de color gris oscuro y un
tamafio de grano medio muy homogéneo, compuestas principalmente por cuarzo, plagioclasa y
biotita, con cantidades subordinadas de moscovita tardia (Fotos 3.9 y 3.10). Como minerales
accesorios se pueden observar granate, opacos y circdn. Las texturas son granolepidoblasticas de
grano medio, definidas por un agregado poligonal en mosaico de cristales de cuarzo y plagioclasa
muy homométricos, entre los que se encuentran dispersas pequefias laminas orientadas de biotita.

El cuarzo tiene formas poligonales con bordes rectos y uniones triples, junto con la
plagioclasa. Otra caracteristica es la presencia de pequefios cristales de cuarzo con secciones
redondeadas (cuarzo goticular) incluidos, principalmente, en plagioclasa. La plagioclasa se
presenta, al igual que el cuarzo, en cristales alotiomorfos con formas poligonales. Tiene maclas
polisintéticas y su composicion es de Oligoclasa. La biotita se encuentra en cristales aislados, con
formas listonadas que tienen un fuerte pleocroismo, que varia desde marrén oscuro a marrén
amarillento claro, debido al alto contenido en Ti. La moscovita forma grandes placas de caracter
tardio, con una disposicion al azar, que se superponen al resto de los minerales principales.

Foto 3.9: Aspecto de la textura de las
areniscas grises. Se observa muy bien
como la biotita se encuentra
marcando la foliacion. Los otros
minerales que forman la roca son
cuarzo y plagioclasa (Muestra: 266-82;
nicoles paralelos).

Foto 3.10: La misma imagen, pero con
nicoles cruzados.
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3.1.5.- Blastomilonitas

Esta litologia no se ha representado cartograficamente. Los afloramientos se encuentran en
varios puntos, pero los principales estan en la carretera que va desde Pias a Porto, o a Barjacoba.

Los minerales principales son cuarzo, biotita, plagioclasa y moscovita. Entre los minerales
aparecen granate, sillimanita, opacos, apatito, circon, turmalina y clorita. Las texturas son
granolepidoblastica y microporfidica. Esta tltima viene marcada por pequefios fenocristales de
cuarzo y plagioclasa.

El cuarzo se presenta en dos formas. El cuarzo I se encuentra formando la matriz de la roca,
con textura granoblastica, en mosaico, con uniones triples. El cuarzo II forma fenocristales (1-2
mm) con formas redondeadas. Los de menor tamano pueden ser monocristalinos y los de mayor
tamafo, policristalinos. En ambos casos han desarrollado sombras de presion asimétricas (Foto
3.11) y “ribbons” de cuarzo.

Foto 3.11: Fenocristal de cuarzo
(Qtz de tipo II) con forma
redondeada (Bt = biotita; Chl =
clorita) (Muestra: 266-85; nicoles
paralelos).

-

200 MICRAS

La biotita aparece como pequefos cristales con hdbito subhedral, marcando la foliacién
principal de la roca. Es muy caracteristico el gran numero de inclusiones de minerales opacos que
tienden a disponerse de forma paralela a la exfoliacion.

La moscovita se presenta en cristales tabulares cortos, equidimensionales, de caracter tardio,
con bordes simplectiticos que estan sobreimponiéndose a los cristales de biotita que marcan la
foliacion. También suelen tener inclusiones de sillimanita. El granate aparece como cristales
aislados de habito anhedral a subhedral (Foto 3.12). La clorita se encuentra en cristales aislados, es
ligeramente pleocroica en tonos verdes claros y muestra un maclado en nicoles cruzados (Fotos
3.13 y 3.14). Tiene un caracter tardio ya que se sobreimpone a la foliaciéon principal de la roca (S2).
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Foto 3.12: Aspecto textural de los
granates (Grt) de la blastomilonita
(Muestra: 266-85; nicoles paralelos).

Foto 3.13: Aspecto textural de una
blastomilonita. La biotita (Bt) se
caracteriza por la abundancia de
inclusiones de minerales opacos
que tienden a disponerse entre los
planos de exfoliacion. El cuarzo
(Qtz) es de tipo I, formando parte
de la matriz de la roca. La clorita
(Chl) tiene un pleocroismo que
varia desde el verde palido al
incoloro (Muestra: 266-85; nicoles
paralelos).

Foto 3.14: Misma imagen, pero con
nicoles cruzados.
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3.1.6.- Marmoles

Los marmoles son rocas de tonos claros, granudas, que a simple vista carecen de orientacion,
pero que si poseen un marcado bandeado concordante con la estructura metamorfica regional. Los
minerales principales son calcita, cuarzo y zoisita—clinozoisita y, como minerales accesorios, hay
opacos, circon, biotita—flogopita y olivino. Las texturas son granoblasticas-poligonales, con un
tamafo de grano grueso y a veces muy grueso.

El componente mayoritario, con mucha diferencia, es la calcita, aunque en algunas ldminas
delgadas puede observarse dolomita. La calcita presenta las tipicas lineas de exfoliacion
romboédricas que se intersectan entre si con dngulos a 120°; también pueden observarse maclados
polisintéticos.

El cuarzo puede presentarse bajo dos formas. La principal es un tipo muy comun en la facies
de las anfibolitas, el cuarzo goticular, con formas redondeadas, aunque llega a tener caras
cristalinas bien desarrolladas, monocristalino y con extincién normal. El otro tipo son agregados de
cristales con los bordes suturados o como agregados de grano fino, de cristales con bordes rectos
que a veces desarrollan texturas en mosaico.

Los minerales del grupo de la epidota (zoisita-clinozoisita) se presentan en agregados, con
cristales de habito anhedral. En algunos niveles de marmoles se ha encontrado clorita y olivino
(Fotos 3.15 a 3.17). Los cristales de clorita tienen formas tabulares y estan orientados marcando la
foliacion de la roca. Presentan un pleocroismo que varia desde verde palido a incoloro, y tienen
maclado polisintético. Proceden de la retrogradacion de biotita. El olivino se presenta en pequetios
cristales de habito anhedral, con formas subredondeadas, que llegan a estar serpentinizados. Casi
siempre se encuentra formando pequenas alineaciones subparalelas a la foliacién marcada por la
clorita, aunque también pueden encontrarse cristales aislados.

Foto 3.15: Aspecto textural de los
marmoles. La calcita (Cc)
presenta lineas de exfoliacion,
que forman angulos de 120°.
Ademas, se puede comprobar
que son muy abundantes los
agregados de clinozoisita (Czo)
con colores de interferencia
amarillos 'y azulados. Los
cristales de cuarzo (Qtz) tienen
caracter  intersticial (nicoles
cruzados).
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Foto 3.16: Aspecto textural de un marmol compuesto principalmente por calcita (Cc) con olivino (Olv) y
clorita (Chl), esta ultima marcando la foliacién. Los cristales de olivino se encuentran concentrados
formando delgados nivelillos (Muestra: 266-41; nicoles cruzados).

Foto 3.17: Aspecto textural de un marmol con olivino y clorita (Chl), esta tltima se encuentra marcando la
foliaciéon de la roca (Muestra: 266-41; nicoles cruzados) (Olv-serp = olivino serpentinizado).
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3.1.7.- Capas y “boudins” de rocas calcosilicatadas

La mineralogia principal de los “boudins” granatifero-piroxénicos consiste en cuarzo,
plagioclasa, clinopiroxeno, granate, titanita y zoisita-clinozoisita. Como minerales accesorios se
encuentran opacos y circon. La textura es granoblastica-poligonal, porfidoblastica, definida por los
cristales de cuarzo, plagioclasa y granate.

Para el cuarzo se pueden distinguir dos tipos bien diferenciados. El principal presenta
formas irregulares a poligonales, con bordes rectos y con desarrollo de puntos triples de contacto
entre cristales. El segundo tipo se caracteriza por formas redondeadas, aunque a veces desarrollan
caras cristalinas bien desarrolladas. Siempre es de menor tamafo que el anterior y se presenta
como inclusion en casi todos los minerales principales. Este tipo de cuarzo se puede considerar de
alta temperatura y sélo aparece en la zona de la facies de las anfibolitas.

La plagioclasa se encuentra en cristales de hdabito anhedral a subhedral, con maclas
polisintéticas y su composicion es de anortita. Tienen inclusiones de cuarzo goticular, esfena y
circon. El clinopiroxeno (didpsido) se encuentra en cristales de gran tamarfio, de habito anhedral o,
a veces, con formas redondeadas. Es muy poiquiloblastico, incluyendo cuarzo goticular y
minerales opacos (Fotos 3.18 y 3.19). El granate presenta tamafios muy variables, con habito
anhedral, muy poiquiloblastico y, como el resto de los minerales principales, incluye al cuarzo
goticular, tan caracteristico de la zona metamorfica de alto grado.

La titanita forma cristales de habito anhedral a subhedral, con formas irregulares a
redondeadas y que suelen incluir al cuarzo. Se puede diferenciar otra variedad, que se encuentra
como cristales de menor tamafio y con habito euhedral, con secciones rdmbicas y sin inclusiones.
En general, tiene un color pardo-rojizo, con un ligero pleocroismo. Por ultimo, la zoisita-
clinozoisita se presenta con dos tipos de habito: el primero, en cristales de gran tamafo de habito
anhedral a subhedral, a veces euhedral. Pueden formar cristales aislados o bien aparecen en
agregados. El segundo tipo corresponde a cristales euhedrales, con formas tabulares que se
presentan bien individualizados (Foto 3.20).

Foto 3.18: Aspecto textural de
un  “boudin”  granatifero-
piroxénico. El piroxeno (Px)
tiene caracter poiquiloblastico
y contiene abundantes
inclusiones de cuarzo (Qtz)
(Spn = titanita, Pl =
plagioclasa. Muestra: 266-18;
nicoles paralelos).
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Foto 3.19: Misma imagen que la
foto anterior, con nicoles
cruzados  (Muestra:  266-18;
nicoles cruzados).

Foto 3.20: Otra de las
caracteristicas de las rocas
calcosilicatadas es la abundancia
de cristales de clinozoisita (Czo).
En este caso los cristales tienen
un habito subhedral-euhedral,
con formas tabulares. También
se observan pequenos cristales
de titanita (Spn) con las tipicas
secciones en rombos (Qtz =
cuarzo, Pl = plagioclasa.
Muestra: 266-48, nicoles
cruzados).

Los “boudins” anfibdlico-granatiferos presentan caracteristicas similares a las de los
anteriores, siendo la principal diferencia la presencia de anfibol y la ausencia de clinopiroxeno.

El anfibol se presenta en agregados con un tamano que varia desde 2 a 5 mm. Los cristales
son de color verde, con un pleocroismo que va desde verde oscuro a verde claro. Estos agregados
se caracterizan por ser muy poiquiloblasticos, incluyendo sobre todo cristales de cuarzo y opacos
(Fotos 3.21 a 3.23). Es frecuente observar que las partes externas de estos agregados de anfibol
tengan abundantes cristales de granate, formando orlas parciales. La plagioclasa tiene una

composicién anortitica.
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Foto 3.21: Detalle textural de un
“boudin” anfibdlico-granatifero,
donde se puede apreciar muy
bien el cardcter poiquiloblastico
de los anfiboles (Muestra: 266-
34; nicoles paralelos).

Foto 3.22: Aspectos texturales de
un “boudin” anfibolico-
granatifero. El anfibol de color
verde se presenta como grandes
cristales  poiquiloblasticos  que
engloban  principalmente  al
cuarzo. La roca estd compuesta,
principalmente por cuarzo +
anfibol + granate + plagioclasa +
titanita (Muestra: 266-34; nicoles
paralelos)

Foto 3.23: La misma imagen, en
este caso con nicoles cruzados.
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Foto 3.24: Detalle textural de un
granate, en el centro de la foto,
mostrando su caracter
poiquiloblastico;  principalmente
incluye cuarzo (Qtz). Los cristales
de cuarzo y de plagioclasa (PI)
definen una textura en mosaico
(Muestra: 266-34; nicoles
paralelos).

3.2.- PETROGRAFIA DE LA FORMACION “OLLO DE SAPO”

Muchas de las caracteristicas primarias de los materiales volcanicos afectados por eventos
tectonicos y metamorficos han sido borradas o se encuentran enmascaradas por las estructuras
deformativas y la neoformacién de minerales, por lo que el estudio de este tipo de materiales
resulta dificil y a veces la interpretacion de las texturas es especulativa. En nuestro caso vamos a
describir las caracteristicas texturales de las distintas facies cartografiadas, cinéndonos a la zona
oriental, donde estdn menos afectadas por el metamorfismo y la deformacién, y se han podido
identificar facies volcdnicas. Solo en el caso de los ortogneises glandulares se describiran también
los de la zona occidental.

3.2.1.- Ortogneises glandulares de la zona metamorfica de bajo grado

Dentro de la zona de bajo grado metamdrfico (facies de los esquistos verdes), que abarca
principalmente la mitad oriental de la zona de estudio, las caracteristicas tanto macroscopicas
como microscopicas son muy homogéneas. Los fenocristales son de cuarzo, plagioclasa, feldespato
potasico, agregados de biotita y placas de mica blanca. Dentro de la matriz se encuentran cuarzo,
plagioclasa, biotita, moscovita, = feldespato potdsico. Como minerales accesorios hay opacos,
circon, monacita, xenotima, apatito y turmalina. Entre los minerales secundarios hay clorita,
feldespato potasico, agujas de rutilo, esfena, sericita-moscovita, calcita, epidota, zoisita y
clinozoisita.

Al microscopio, la textura puede definirse como porfidica, foliada (“augen-gneis”), con una

matriz muy fina y megacristales y fenocristales que presentan una distribuciéon bimodal de
tamanos.
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Los fenocristales de cuarzo tienen un tamafio medio que oscila entre 0,5 y 1 cm de didmetro
(Fotos 3.25 y 3.26). Suelen ser monocristalinos, con extincién normal o ligeramente ondulante,
dependiendo esta tltima del grado de deformacién. Tienen héabito anhedral a subhedral, a veces
con caras cristalinas bien desarrolladas, pero en general tienen secciones redondeadas o bien
ligeramente elipticas debido a la deformacién, pero atin conservan gran parte de sus caracteristicas
originales como, por ejemplo, el cardcter monocristalino. Una de sus caracteristicas mas llamativas
son los golfos de corrosion, en los que se puede observar la textura original de la matriz, que tiene
un tamano de grano fino y estd compuesta por cuarzo, plagioclasa y biotita (Foto 3.27). En general,
los fenocristales de cuarzo tienen sombras de presion, en las que se desarrolla una textura en
mosaico, constituida principalmente por cuarzo y biotita, aunque esto depende de la zona.

Los fenocristales de plagioclasa presentan tamafios semejantes a los del cuarzo, entre 0,5 y 1
cm. Tienen habito subhedral a euhedral, con macla polisintética y su composicion es de albita. Otra
caracteristica es la escasez o ausencia de inclusiones, lo cual nos va a ayudar a establecer las
condiciones metamdorficas. En general, presentan procesos de sericitizacion y saussuritizacion en
grado variable.

Los fenocristales de feldespato potasico tienen habito subhedral y poseen maclas de
microclina y microclina—Carlsbad. Una de las caracteristicas mas llamativas es su comportamiento
fragil ante la deformacidn, credndose grietas de tension, que se rellenan de cuarzo y micas, tanto
biotita como moscovita. Cuando el grado metamorfico es de la facies de los esquistos verdes, es
normal observar procesos de despotasificacion, siendo sustituida total o parcialmente la glandula
de feldespato potasico por albita con maclado en damero (Foto 3.28).

En las laminas delgadas realizadas a las glandulas y fenocristales de Kfs se ha comprobado
que tienen una fina orla de cristales de plagioclasa (Foto 3.29), caracteristica de la textura rapakivi.

EKLUND y SHEBANOV (1999) establecen un modelo para la formacion de la textura rapakivi a
partir de termobarometria realizada sobre las inclusiones minerales que se encuentran en distintas
posiciones dentro de las glandulas de Kfs y fenocristales de cuarzo. Las inclusiones de biotita y
plagioclasa que se encuentran en los nucleos de los megacristales de feldespato potdsico y cuarzo
fueron formadas en unas condiciones de bajas temperaturas (~680-720°C) y altas presiones (5-6
kbar), mientras las inclusiones que se encuentran en las partes mas externas se han formado en
unas condiciones de alta temperatura (~780°C) y presiones bajas a intermedias (3,5 a 1 kbar). Estas
bajas presiones son comparables a las ambientales durante la solidificacion de la matriz.

Los agregados de biotita estan formados por un gran numero de cristales, mostrando una
textura decusada. Tienen una forma alargada, que marca la lineaciéon mineral que se aprecia en el
campo. Es en estos agregados donde se encuentran concentrados casi todos los minerales
accesorios, como apatito y circon.

Considerado individualmente, cada cristal de biotita tiene habito subhedral (subidioblastico)
presentando secciones listonadas a tabulares, con un pleocroismo que varia de marron oscuro a
claro y amarillo palido. Las biotitas son bastante ricas en inclusiones de minerales accesorios
primarios, que son mas patentes en las caras (001). Las mds comunes son de
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Foto 3.25: Fenocristal de cuarzo
con forma redondeada y golfos de
corrosion. Obsérvese el tamano
del cristal (Muestra: 268-33;
nicoles paralelos).

Foto 3.26: Fenocristal de cuarzo
con abundantes golfos de
corrosion. La parte inferior del
fenocristal tiene un borde recto
con acumulacién de minerales
opacos, tipico de zonas de
disolucién por presion (Muestra:
268-33; nicoles paralelos).

Foto 3.27: Fenocristal de cuarzo
(Qtz). En la parte derecha de la
foto se observa la sombra de
presion, constituida por cuarzo y
biotita. Obsérvese la matriz
original, sin deformar, preservada
en un golfo de corrosion
(Muestra: 268-3; nicoles
paralelos).
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Foto 3.28: Se puede observar una
plagioclasa (PI) con un maclado
polisintético en la parte izquierda,
mientras a la derecha hay una albita
(Ab) con textura en damero procedente
de wuna despotasificacion de un
fenocristal de feldespato potasico
(nicoles cruzados).

Foto 3.29: Detalle textural del borde de
una glandula de feldespato potasico
(Kfs), en que hay una orla de cristales
de plagioclasa (Pl), dentro de la zona de
la clorita. Ademas, se aprecia que la
glandula de Kfs tiene cierto caracter
fragmentario (Muestra: 268-17; nicoles
paralelos).

circon, que desarrolla halos pleocroicos negruzcos sobre la biotita. El tipo de alteracion mas
frecuente es la cloritizacion, que va acompanada de la formacion de minerales secundarios como
esfena, leucoxeno, epidotas y agujas de rutilo con disposicion sagenitica. También es comun la
presencia de feldespato potasico secundario con formas ahusadas que se disponen entre los planos
de exfoliacion (001) de la biotita. Este feldespato potdsico se formaria de acuerdo con la reaccion

propuesta por CHAYES (1955):

2 KFes?*AlSizO10(OH)2 + 2H20 — Fes>*Fe3*Al(Si3010)(OH)s + KAISisOs + K+

mica ferrifera

clorita rica en Fe ortosa

Es bastante frecuente en los ortogneises glandulares de la zona de los esquistos verdes la
presencia de grandes placas de mica blanca, con formas fusiformes y con una orientaciéon paralela
a la fabrica principal. Tienen color amarillento y un ligero pleocroismo hacia tonos mas claros, y no
presentan unos planos de exfoliacién claros o bien definidos.
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Por lo que respecta a la matriz, estd completamente recristalizada y se compone de cuarzo,
plagioclasa, feldespato potasico y sericita-moscovita, dependiendo de la zona metamorfica. En
general tiene una textura en mosaico y un tamafo de grano mayor que la matriz original
preservada en los golfos de corrosiéon de los fenocristales de cuarzo (Foto 3.27).

Entre los minerales accesorios mds comunes se encuentra el circon que aparece como
inclusiones en la biotita y en las placas de mica blanca. Muestra habito euhedral, con formas
bipiramidales. El apatito es otro de los minerales accesorios. Presenta dos habitos muy diferentes,
pero en ambos con un grado de idiomorfismo muy alto (Foto 3.30). El primero corresponde a
cristales de gran tamafio, de habito subhedral a euhedral, a veces con formas redondeadas y con
escasas o nulas inclusiones. El otro tipo es mas escaso y se presenta como cristales aciculares, que
son la evidencia de una cristalizacion rdpida, o bien como secciones bésales o prismaticas bien
desarrolladas. La xenotima se presenta con habito euhedral, con las tipicas secciones cuadradas y
con relieve alto.

Otra caracteristica de los ortogneises glandulares de bajo grado son unos pequefios enclaves
con formas redondeadas, con aspecto de enclaves microgranudos. Su tamafio varia desde
microscopico hasta varios centimetros, sin superar los 10 cm de diametro; tienen color oscuro a
negro y en ellos resaltan unos cristales de color blanquecino, con formas aciculares y dispuestas al
azar.

Foto 3.30: Aspecto textural de un
cristal de apatito (Apt) de habito
euhedral; es uno de los minerales
accesorios mas caracteristicos del
ortogneis glandular dentro de la
zona de bajo grado metamorfico
(Muestra: 268-34; nicoles paralelos).

200 MICRAS | “o.
g A

3.2.2.- Ortogneises glandulares de la zona metamorfica de alto grado

En la mitad occidental de la zona de estudio, las caracteristicas microscépicas de los
ortogneises difieren mucho de las que presentan en la zona de bajo grado metamorfico. Los
minerales principales son cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico, biotita, moscovita. Como
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minerales accesorios se encuentran sillimanita, apatito, circon, monacita, xenotima, turmalina,
opacos, y como secundarios, clorita, feldespato potdsico, esfena-epidota y agujas de rutilo
procedentes de la cloritizacion de la biotita. También hay sericita, calcita y epidota-clinozoisita
procedentes de la plagioclasa. La textura es holocristalina, inequigranular de grano medio-grueso a
grueso y orientada.

El cuarzo se encuentra en cristales de habito anhedral, heterométricos, variablemente
cuarteados y con limites irregulares o suturados entre los subgranos, o bien muestra bordes rectos
con uniones triples y tiene extincion ondulante irregular. Cuando la deformacién es mas intensa,
se observa estiramiento de los cristales y formacién de dominios poligonizados (Fotos 3.31 y 3.32),
constituidos por agregados policristalinos granoblasticos de grano fino-medio, con formacion de
“ribbons” recristalizados.

Cuarzo goticular, caracterizado por hédbito subhedral, con formas redondeadas y a veces con
caras cristalinas bien desarrolladas. Es monocristalino, con extinciéon normal y siempre se
encuentra como inclusiones en otros cuarzos, plagioclasa y feldespato potasico.

La plagioclasa se presenta en cristales de habito subhedral a euhedral con macla
polisintética. Son frecuentes los parches de sustitucion de feldespato potasico, e inclusiones de
cuarzo redondeado. Cuando esta en contacto con el feldespato potdsico puede desarrollar una
albita mirmequitica. También se observa una albita intergranular, desarrollada entre dos cristales
de Kfs y que muestra macla polisintética. El feldespato potasico esta en cristales de habito
subhedral o con habito anhedral formando parte de la matriz. En ambos casos muestra la macla en
enrejado de la microclina. Tiene inclusiones de cuarzo con formas redondeadas y a veces con
habito subhedral con caras cristalinas bien desarrolladas.

La biotita se encuentra formando agregados de numerosos cristales tabulares, de habito
subhedral, pleocroismo muy marcado desde marrén oscuro a marrdén claro y con un tamafo
mayor que las biotitas de la zona de bajo grado metamorfico. Presenta escasos procesos de
cloritizacion y da lugar a la formacion de minerales secundarios de opaco y rutilo sagenitico.
También estd afectada por moscovitizaciones. Por las caracteristicas texturales se pueden
diferenciar dos tipos de moscovita. El primero aparece como cristales de hdbito subhedral y forma
tabular alargada que esta definiendo la foliacion principal junto con la biotita. A veces se encuentra
sillimanita (fibrolita) en su interior (Foto 3.33). El segundo tipo forma grandes placas que pueden
tener bordes simplectiticos, que a veces muestran formas tabulares cortas y que tienden a
orientarse perpendicularmente a la foliacién principal de la roca.

La sillimanita se presenta en su variedad de fibrolita y marca junto con las micas la foliacion
principal de la roca. En otros casos la sillimanita es escasa y sdélo se encuentran agujas en
inclusiones en moscovita, cuarzo y plagioclasa.

Uno de los minerales accesorios mas caracteristicos es el apatito, que se presenta en cristales
de gran tamafio con formas redondeadas y en ocasiones muestra inclusiones de circon y pequenas
biotitas. La monacita es bastante escasa y se han encontrado algunos cristales de habito subhedral,
con mayor tamano que el circon y también incluidos en la biotita, donde desarrollan halos
pleocroicos oscuros.
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Foto 3.31: Fenocristal de cuarzo (Qtz), estirado por la foliacién S2 varisca, dando lugar al inicio de un
“ribbon” dentro del ortogneis glandular en el inicio de la zona metamdrfica de las anfibolitas, donde toda la
matriz de este tipo de roca ya estd completamente recristalizada. A pesar del estiramiento, el fenocristal ain
conserva los golfos de corrosion, sefialados con las flechas de color negro (Bt = biotita; Pl = plagioclasa.
Muestra: 228-25; nicoles paralelos).

Foto 3.32: La misma imagen que la foto anterior, pero con nicoles cruzados. Aqui se puede observar como el
fenocristal de cuarzo esta formado por subgranos con limites irregulares y extinciéon ondulante.

Foto 3.33: Detalle textural del
ortogneis glandular en la zona de
alto grado metamorfico. Esta
muestra contiene sillimanita
incluida en la moscovita (Ms). En
este caso las biotitas (Bt) tienen un
habito tabular corto (Qtz = cuarzo;
Pl = plagioclasa. Muestra: 267-77;
nicoles paralelos).
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3.2.3.- Tobas de grano grueso

Los componentes principales (cristales y porfiroclastos) que componen la roca son cuarzo,
feldespato potasico, plagioclasa y biotita, ademds de fragmentos de vidrio volcanico. La matriz
estd compuesta por cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico y micas (clorita, sericita, biotita). Como
minerales accesorios se encuentran opacos, apatito, circon-monacita, xenotima, turmalina y 6xidos
de Fe. Los minerales secundarios se generaron a partir de los procesos metamorficos que
acompanfan al desarrollo de las distintas fases deformativas variscas y los mas caracteristicos son
clorita, sericita, biotita, minerales del grupo de la epidota (epidota-clinozoisita) y calcita. Las
texturas son holocristalina, porfidica, fragmentaria y una foliacion de tipo eutaxitico.

Los fenocristales de cuarzo presentan las mismas caracteristicas que los de los ortogneises
glandulares de bajo grado y las ignimbritas soldadas. Pueden variar desde cristales con habito
subhedral con golfos de corrosion hasta individuos de caracter fragmentario, con formas angulosas
(Fotos 3.34 y 3.35).

El feldespato potasico tiene habito subhedral con maclas de la microclina y presenta texturas
fragmentarias. Al igual que en las facies anteriores, no se observan texturas pertiticas, y si la
ausencia de inclusiones. Como ocurre también en las ignimbritas soldadas, al aproximarse al
contacto con el ortogneis glandular, es decir, hacia zonas mds profundas estructuralmente
(isograda de la biotita), los fenocristales de feldespato potasico comienzan a sufrir procesos de
despotasificacion, dando lugar a cristales de albita con maclado en damero, quedando a veces en la
parte central del cristal restos de feldespato potasico.

La plagioclasa es el mineral que presenta un mayor grado de idiomorfismo. Puede
encontrarse como cristales aislados o bien como agregados de tres a cinco cristales. Los cristales
presentan hébitos euhedrales a subhedrales, maclado polisintético y su composicion es de albita.
Como en el caso del feldespato potdsico, no tiene inclusiones, pero si es frecuente la presencia de
laminas de sericita y/o moscovita que se desarrollan segtin los planos de macla y de exfoliacion.

La biotita se encuentra como agregados de numerosos cristales, pleocroicos. Tiene escasas
inclusiones de circon, que desarrollan halos pleocroicos en torno a ellos. En estos agregados son
caracteristicos los cristales de apatito asociados, con formas redondeadas, asi como agregados de
epidota y clinozoisita con habito anhedral. De hecho, el apatito es uno de los minerales accesorios
mas caracteristicos. Se presenta en cristales de tamafo considerable, con habito euhedral a
subhedral (Foto 3.36) y en ocasiones presenta inclusiones de circon.

Los fragmentos de vidrio volcanico estan transformados a fengitas y presentan secciones
fusiformes de tonos amarillentos y con inclusiones de circén. En los afloramientos del flanco S del
antiforme es caracteristico que los fragmentos de vidrio volcanico estén orlados por pequefios
cristales de cuarzo (Fotos 3.37 y 3.38).

La calcita se encuentra dentro de la matriz con habito anhedral o bien con formas alargadas

dentro de las sombras de presion y en la grietas de tension que se desarrollan en los fenocristales,
disponiéndose de forma paralela a la esquistosidad principal de la roca (S1+S3).
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Foto 3.34: Aspecto textural de las
tobas de grano grueso. Se observa
un fenocristal de cuarzo (Qtz) con
abundantes golfos de corrosién a
su alrededor. La plagioclasa (PI)
muestra unos bordes rectos que
corresponden a un cristal de habito
euhedral. A la derecha de la foto se
observan clastos de cuarzo y
plagioclasa  (Muestra:  268-74;
nicoles paralelos).

Foto 3.35: Detalle de la foto
anterior. Se observan en la parte
inferior del fenocristal de cuarzo
(Qtz) fragmentos angulosos (flecha
de color negro) que corresponden
a la fragmentacién de otro cristal
de cuarzo. La matriz no presenta
signos de deformacién muy
intensos, como se puede apreciar
(vdr: vidrio volcanico. Nicoles
paralelos).

Foto 3.36: Cristales de apatito
(Apt) en las tobas de grano grueso
(P1 = plagioclasa. Muestra: 268-78;
nicoles paralelos).
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Foto 3.37: Detalle de la textura de
los vidrios volcanicos (Vdr)
transformados en fengitas. En el
flanco S del antiforme es
frecuente encontrar orlados estos
vidrios por pequefos cristales de
cuarzo (Qtz) (Muestra: 268-3016,
perteneciente al fondo
documental del IGME; nicoles
paralelos).

Foto 3.38: La misma imagen con
nicoles cruzados.

Foto 3.39: Textura perlitica
(flechas de color negro) en las
tobas de grano grueso, asociada
a un cristal de feldespato
potasico con textura
fragmentaria. Las microfisuras
se encuentran marcadas por el
crecimiento de clorita (Muestra:
306-1; nicoles paralelos).
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En una de las muestras (Foto 3.39) se han observado relictos de una textura perlitica, aunque
muy mal conservados. Ademas, se encuentran clastos compuestos por plagioclasa y por biotita. El
tamafio de estos clastos a escala de afloramiento no llega a sobrepasar los 5 centimetros, y casi
siempre son mas facilmente reconocibles al microscopio. Fragmentos y enclaves de naturaleza
similar se encuentran en las ignimbritas soldadas y en los ortogneises glandulares.

3.2.4.- Ignimbritas

Dentro de los minerales principales se pueden distinguir dos poblaciones atendiendo al
tamafio de los cristales. Entre los fenocristales se encuentran cuarzo, plagioclasa, feldespato
potasico, agregados de biotita y placas de mica blanca (vidrios volcanicos). Los minerales que
componen la matriz son cuarzo, moscovita, clorita, plagioclasa y feldespato potasico. Como
minerales accesorios se pueden ver opacos, circon y oxidos (rutilo). Los minerales secundarios son
esfena, epidota y clorita.

La textura es porfidica, con una foliacién primaria de tipo eutaxitico. En la actualidad, la
textura es holocristalina, debido a la recristalizacion de los fragmentos vitreos y de la matriz y
cenizas soldadas. La foliacion eutaxitica se encuentra marcada por la orientaciéon de los fragmentos
de vidrio volcanico (Foto 3.40) y, en las zonas donde aparece, tiende a ser subparalela a la foliacién
tecténica regional de las pizarras que se encuentran inmediatamente encima. La matriz, tiene un
tamafio de grano fino y estd formada por cuarzo, plagioclasa, moscovita, biotita y feldespato
potasico.

En los afloramientos que se encuentran mas cerca del contacto con los sedimentos del
Ordovicico Inferior, estos vidrios presentan tonos oscuros, casi negros y segin nos vamos
acercando al contacto con el ortogneis glandular, los vidrios de color negro van pasando a grandes
placas de micas con tonos amarillentos (Fotos 3.41 a 3.44). Una caracteristica de estos vidrios es la
presencia de cristales de circon, de habito euhedral y con formas piramidales.

Los fenocristales de cuarzo presentan caracteristicas semejantes a las que tienen los
ortogneises glandulares. Forman grandes individuos monocristalinos de habito subhedral a
anhedral, incluso con formas redondeadas y con golfos de corrosion. En otras ocasiones presentan
texturas fragmentarias, con formas angulosas (Fotos 3.45 y 3.46). La plagioclasa se presenta en
agregados policristalinos o en cristales individuales con habito subhedral y con maclado
polisintético. Los fenocristales de feldespato potasico tienen habito anhedral a subhedral, con
macla de microclina y microclina-Carlsbad, y son poco o nada pertiticos. Estos cristales son los que
con mayor frecuencia tienen caracter fragmentario y formas angulosas irregulares, como se puede
ver en la Foto 3.40. Los agregados de biotita presentan las mismas caracteristicas que los agregados
presentes en los ortogneises glandulares.

Un hecho que indica que el grado de la deformacion de estas rocas es muy bajo, consiste en
que las caracteristicas texturales de la matriz, la que engloba a los cristales y la que estd incluida en
los golfos de corrosion de los fenocristales de cuarzo, son iguales. Ademas, los fenocristales no
tienen sombras de presion porque éstas estan poco desarrolladas y se debe a procesos por simple
aplastamiento y/o carga litostatica, con zonas donde la deformacién de la matriz es inapreciable.
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Foto 3.40: Detalle de la foliacién eutaxitica marcada por la orientaciéon de los fragmentos de vidrios
volcanicos. En esta muestra se conservan muy bien las texturas primarias. Los fenocristales de cuarzo (Qtz)
llegan a presentar formas muy redondeadas, con habito anhedral o fragmentario (Pl = plagioclasa; Kfs =
feldespato potasico; nicoles paralelos).

Foto 3.41: Detalle textural de los fragmentos de vidrio volcanico con tonalidades oscuras. No se observa
orientacién de los componentes de la matriz, lo que indica que el grado de deformacién es muy bajo
(Muestra: 268-66; nicoles paralelos).

95



Petrografia

Foto 3.42: Otro aspecto textural de las ignimbritas soldadas. Aqui se observa un fragmento de vidrio
volcanico con vesiculas irregulares aplastadas (Muestra: 268-66; nicoles paralelos).

Foto 3.43: Detalle de uno de los fragmentos de vidrio volcanico. En esta foto se aprecia que la matriz que
rodea al fragmento de vidrio volcanico y la que se encuentra dentro de la vesicula no presentan signos de
deformacion. (Muestra: 268-65; nicoles paralelos).
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Foto 3.44: Otro detalle de los
fragmentos de vidrio volcanico.
En este caso pueden verse formas
de tonos mas claros que
corresponderian a  antiguas
vacuolas algo deformadas
(Nicoles paralelos).

Foto 3.45: Aspecto de la textura de
la ignimbrita soldada. En este
caso, el cristal de cuarzo (Qtz)
tiene una microfractura
redondeada, subparalela a los
bordes. El cristal de plagioclasa
(PI) es fragmentario y los clastos
de vidrios volcanicos (Vdr)
presentan una orientacion,
foliacion eutaxitica (Muestra: 268-
7; nicoles paralelos).

Foto 3.46: Vidrio recristalizado
(Vdr) y deformado, que esta
adaptandose a los margenes de
un fenocristal de cuarzo (Qtz)
(Muestra: 268-8; nicoles
paralelos).
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3.2.5.- Tobas rioliticas

La composicion mineralogica principal consta de fenocristales de cuarzo, junto con
fragmentos de vidrio volcanico, que se encuentran en una matriz compuesta por cuarzo, clorita,
sericita y biotita. Como minerales accesorios hay opacos, apatito, circén y turmalina.

Los fenocristales de cuarzo son monocristalinos, con formas redondeadas y golfos de
corrosion, que debido a la deformacion, tienen una ligera extincion ondulante. Son frecuentes las
grietas de tension (“pull-apart”) que se rellenan con cristales de cuarzo y de sericita (Foto 3.47).

También se encuentran fragmentos de vidrio volcanico recristalizado; aparecen como
grandes placas de mica blanca, con tonos amarillentos. Tienen las mismas caracteristicas que las
tobas de grano grueso.

La matriz esta formada, principalmente, por cuarzo y sericita, con un tamano de grano fino.
En menor proporcion se encuentran cristales de biotita y de clorita. Dependiendo del grado de
recristalizacion de la matriz, ésta presenta variaciones de tamafio de grano y de forma ocasional
puede presentar textura en mosaico.

Los circones tienen hdabitos idiomorfos, aciculares y bipiramidales; es frecuente observar en
estos cristales nucleos detriticos redondeados. La turmalina se presenta en cristales de habito
subhedral, con un fuerte pleocroismo que varia desde el verde hasta el azul. El apatito aparece en
cristales de hdbito subhedral, incoloros y con formas redondeadas. No muestra inclusiones.

Foto 3.47: Textura de tipo
“pull-apart” en un fenocristal
de cuarzo (Qtz). La
microfisura se rellena de
cuarzo, a la vez que se
neoforma sericita con una
disposicion paralela a la
direccién de apertura de la
microfisura. El cristal de
circon que se observa tiene un
ntcleo redondeado (Muestra:
268-17; nicoles cruzados).

100 micras
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3.2.6.- Tobas epiclasticas y grauvacas volcanogénicas

Cuando las muestras se han recogido en la zona donde la deformacién es poco intensa, se
pueden encontrar estructuras primarias. Las muestras presentan un tamarfio de grano medio a fino,
con una clasificacion pobre. Los clastos varian desde angulosos a subredondeados y estan
formados principalmente por cuarzo y en menor porcentaje por plagioclasa, dentro de una matriz
compuesta por sericita y cuarzo.

En ldmina delgada se pueden llegar a observar estructuras sedimentarias, como la
estratificacion (Fotos 3.48 y 3.49) y granoclasificaciones positivas.

Foto 3.48: Detalle de Ila
estratificacion (So) que se observa
en la muestra de la Foto 2.37. Se
puede  apreciar cdmo los
minerales opacos también
muestran una disposicion u
orientacion sedimentaria, paralela
a la SO (Muestra: 268-48; nicoles
cruzados).

Foto 3.49: Detalle textural de la
foto anterior. Se observan clastos
liticos con formas subangulosas a
subredondeadas, que tienen una
clasificacion ~ pobre  (Nicoles
cruzados).
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3.3.- PETROGRAFIA DE LOS ORTOGNEISES GRANITICOS TIPO COVELO

Macroscépicamente, los ortogneises de Covelo, Ramilo y San Sebastian presentan las mismas
caracteristicas y se pueden describir como granitoides de aspecto leucocratico, biotiticos, porfidicos
y con una matriz de grano medio-grueso. La foliacion estd marcada por un bandeado claro-oscuro
(52) muy homogéneo, con un grosor milimétrico, definido por la alternancia de capas mas ricas o
mas pobres en biotita y que esta afectado por pliegues de D3 de escala centimétrica a decimétrica.
El cardcter porfidico viene marcado por la presencia de fenocristales-megacristales de feldespato
potasico, con un tamano medio de 1 a 2 cm, aunque pueden alcanzar los 3 cm de arista. El
contenido de fenocristales es variable a escala de afloramiento. Cuando los ortogneises presentan
menos deformacion, los fenocristales tienen habitos subidiomorfos y suelen presentar secciones
cuadradas. Segun aumenta la deformacion, estos adquieren formas redondeadas con colas de
presion y por progresivo estiramiento de los megacristales llegan a definir una fabrica plano-
linear, con L>S.

Todos estos cuerpos de ortogneises estan afectados en mayor o menor grado por los procesos
de migmatizacién, que han generado bolsadas de granitoides migmatiticos inhomogéneos y/o
bolsadas de pegmatoides muy feldespaticos, que interrumpen a la fabrica S2. En estos acumulados
feldespaticos, los cristales de feldespato tienen un tamano medio de 5 cm, aunque pueden alcanzar
los 10 cm. En algunos afloramientos, se observan ademads pequefios diques de leucogranitos y/o
aplitas procedentes de la migmatizacién que se encuentran afectados por la misma deformacion
D2 que el ortogneis glandular.

En el Ortogneis de Ramilo se han diferenciado dos facies que tienen una disposicién
concéntrica. La facies mas externa es similar a la descrita, mientras la facies interna se diferencia
por tener un tamano de grano menor, un mayor contenido en biotita y por no presentar caracter
porfidico.

En la facies comun, los minerales principales son cuarzo, feldespato potdsico, plagioclasa,
biotita y moscovita. Como minerales accesorios se pueden observar opacos, apatito, granate,
circén, monacita, xenotima y otros minerales radioactivos. Las muestras estudiadas presentan
escasos procesos de alteracion de los minerales principales, siendo los mas comunes la
sericitizaciéon de la plagioclasa y la cloritizacion de la biotita. El grado de deformacion y
metamorfismo sufrido, que es variable de unos puntos a otros, es el que define sus caracteristicas
texturales y mineralogicas. Asi, las texturas que se pueden observar son blastoporfidica con matriz
alotriomorfica, foliada o milonitica-blastomilonitica.

El cuarzo principal tiene hdbito anhedral, con extinciéon ondulante y tendencia a formar
subgranos. Cuando se observan procesos de migmatizacion, los cristales presentan formas
irregulares con bordes rectos y uniones triples. También se observan “ribbons”, que presentan
texturas de recristalizacion post-milonitica en mosaico. En los ortogneises que han sufrido una
recristalizacion intensa debido a los procesos metamorficos, los cristales llegan a incluir pequefias
biotitas. También pueden contener inclusiones de circon. El otro tipo de cuarzo es goticular y es
tipico dentro de la zona metamorfica de alto grado, incluido en los feldespatos. Por ultimo, se
puede diferenciar un cuarzo mirmequitico, que aparece formando intercrecimientos con
plagioclasa.
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Para el feldespato potasico se pueden diferenciar dos tipos. Por una parte se encuentran los
fenocristales que tienen maclas de microclina y microclina-Carlsbad y que en general tienen
escasas pertitas, de tipo “film” y “patch". Suelen ser muy ricos en inclusiones, siendo estas de
plagioclasa, biotita, cuarzo y moscovita. El segundo tipo es el feldespato potasico intersticial, que
se presenta en cristales de habito anhedral, con macla de microclina, no pertiticos y con inclusiones
muy escasas, siendo las tnicas las de cuarzo goticular.

Por lo que respecta a la plagioclasa, también pueden diferenciarse varios tipos en funciéon de
sus caracteristicas texturales. La plagioclasa mas comun se presenta en cristales de habito anhedral
a subhedral, con maclado polisintético. La composicion varia desde albita a oligoclasa. Contiene
inclusiones de cuarzo goticular, moscovita y biotita. Otro hecho a resaltar es que con frecuencia se
encuentran finas ldminas de moscovita que crecen en los planos cristalograficos de la plagioclasa
(macla y exfoliacion). Otro tipo de plagioclasa es una albita mirmequitica que se desarrolla en el
contacto de los cristales de feldespato potasico y plagioclasa, y que casi siempre crece hacia el
interior de los primeros. El dltimo tipo de plagioclasa corresponde a albita intersticial y se
encuentra entre los cristales de Kfs. Sus cristales tienen formas alargadas y presentan maclas
polisintéticas.

La biotita forma agregados de un nimero muy variable de cristales que se encuentran
definiendo la foliaciéon de los ortogneises. Los cristales tienen habito anhedral a subhedral, con
formas de listén y una disposicion orientada. El pleocroismo varia de marrén-rojizo a pardo-
amarillento. Tiene inclusiones de circén, xenotima y otros minerales radioactivos. En los agregados
es facil observar apatitos con formas redondeadas y/o globosas. La moscovita se presenta en dos
modos. El principal tiene caracteristicas texturales similares a las de la biotita y se encuentra
formando parte de los agregados que definen la foliacién. Las tnicas inclusiones que presenta son
de circén. El segundo tipo es una moscovita tardia que crece discordante sobre los planos de
foliacién.

El granate forma cristales de tamafios comprendidos entre 250 y 750 um que tienen habito
anhedral, poiquilitico. El apatito tiene un tamafio que varia entre 500 y 750 pm y se encuentra
asociado a los agregados de biotita. Tiene formas redondeadas y contiene inclusiones de circon. La
xenotima se presenta como cristales con hdbito euhedral, con secciones cuadradas. Siempre se
encuentra incluida en la biotita. La monacita tiene un tamafio mayor que el circon y formas
redondeadas. Desarrolla un halo pleocroico en las biotitas que las incluyen.

3.4.- PETROGRAFIA DE LOS METASEDIMENTOS ORDOVICICOS

3.4.1.- Capas de Los Montes

En el flanco N del Antiforme de Sanabria el grado metamorfico es bajo, por lo que se pueden
observar muy bien los materiales que constituyen la serie y describir sus caracteristicas
petrograficas en condiciones de temperatura baja y moderada. Este flanco se puede dividir en dos
zonas, dependiendo de si esta afectado o no por la segunda fase de deformacion varisca. Asi, en la
zona mas oriental estd afectado por el desarrollo de las esquistosidades S1 y S3, y est4 formado por
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una alternancia de pizarras y cuarcitas, siendo frecuentes los niveles de origen volcanico
intercalados en ambas litologias.

Las cuarcitas estan constituidas por cuarzo, clorita, sericita-moscovita como minerales
principales; como minerales accesorios se encuentran opacos, turmalina y circon. En las Fotos 3.50
a 3.53 se pueden observar algunos detalles texturales de los niveles volcanosedimentarios que se
encuentran intercalados en las cuarcitas.

1cm

Foto 3.50: Aspecto textural de un nivel volcanosedimentario intercalado en las cuarcitas de las Capas de Los
Montes (Muestra: 268-67).

T Y el 1
s 'j,»/ ST > T . Foto 3.51: Aspecto textural

: 3 ' microscopico de la muestra de la
foto anterior (nicoles paralelos).
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Foto 3.52: Detalle de la foto
anterior, en el que se observa un
fragmento de roca formado por
una arenisca (Muestra: 268-67;
nicoles paralelos).

250 micras ¥8

i -

Foto 3.53: En la parte central
(color oscuro) se observa un
fragmento de  una  roca
ignimbritica. La muestra
pertenece a un nivel
volcanosedimentario intercalado
en las cuarcitas de las Capas de
Los Montes (Muestra: 268-67;
nicoles paralelos).

En la zona donde los materiales se encuentran afectados por la segunda fase de deformacion,
que se corresponde con la parte mas occidental, se observa un aumento del grado metamorfico
hacia el O. Estos materiales estdn compuestos principalmente por cuarzo, clorita, sericita-
moscovita, distena y andalucita. Como minerales accesorios se encuentran turmalina, circon y
opacos. La textura que se observa es granolepidoblastica.

Es muy frecuente que los porfiroblastos de distena se encuentran completamente
transformados a andalucita, la cual muestra un fuerte pleocroismo en tonos rosa (Foto 3.54).
También se puede ver cdmo hay otros porfiroblastos de distena que solo tienen una orla de
andalucita (Foto 3.55). En la Foto 3.56 se puede observar un porfiroblasto de distena afectado por
la segunda fase de deformacion, produciendo la rotura del cristal. Estos cristales, a veces, incluyen
una esquistosidad previa, ademas de estar afectados por la crenulacion S3, por lo que su desarrollo
se puede asociar a la evolucién de la segunda fase de deformacion.
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Foto  3.54: Porfiroblasto de
andalucita (And) procedente de un
cristal de distena. Este tipo de
porfiroblastos ~ de andalucita
muestran un fuerte pleocroismo en
tonos rosa. (Muestra: 267-134;
nicoles paralelos).

Foto 3.55: Porfiroblastos de distena
(Ky) con orlas de andalucita (And)
(Muestra: 267-134; nicoles
paralelos)

Foto 3.56: Porfiroblasto de distena (Ky) de gran tamarfio, fragmentado por la deformaciéon D2.
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En el flanco S del Antiforme de Sanabria, las pizarras del Ordovicico Inferior acusan un
aumento en el grado metamorfico de E a O, pasando desde la zona de la clorita hasta la zona de la
sillimanita, al mismo tiempo que va aumentando la intensidad de la deformacién y se pasa de una
deformacién D1+D3 hacia una deformacion D2+D3. La zona de la clorita se puede observar al S del
embalse de Cernadilla. En la zona de la estaurolita existen buenos afloramientos al S de Puebla de
Sanabria, en la Sierras de la Gamoneda y Parada. Para la zona de la sillimanita, los principales
afloramientos se encuentran en la Sierra Segundera.

Los minerales principales de los esquistos peliticos son cuarzo, clorita, cloritoide, biotita,
estaurolita, sillimanita fibrolitica y moscovita. Como minerales accesorios se encuentran opacos,
circon y turmalina. En el Capitulo 6 (Metamorfismo) se encuentran descritas las distintas
asociaciones de minerales que se pueden observar con el aumento del grado metamorfico. Las
texturas que se observan son granoblastica—poligonal y lepidoblastica. La primera esta marcada
por el cuarzo, mientras que la segunda esta definida por biotita y sillimanita.

En la Foto 3.57 se observa el aspecto textural que muestran estas metapelitas de las Capas de
Los Montes, en la zona de menor grado metamdrfico, donde se encuentran afectadas por D2,
desarrollandose grandes blastos de cloritoide que muestran un ligero pleocroismo en tonos verdes,
asi como un maclado polisintético. También se puede observar como la crenulacion S3 afecta a los
blastos de cloritoide.

Foto 3.57: Aspecto textural de las
pizarras de las Capas de Los Montes
dentro de la zona de la clorita, donde
se desarrollan blastos de cloritoide
(Cld), con maclado polisintético
(Muestra: 267-46; nicoles cruzados).

En la Foto 3.58 se observan estas mismas metapelitas, pero en la zona de la andalucita-
estaurolita donde se desarrolla una fdbrica muy intensa a la vez que de forma sincinematica crecen
los blastos de biotita, andalucita y estaurolita.

Cuando las metapelitas alcanzan la facies de las anfibolitas, se transforman en micaesquistos
con abundantes venas o bandas de cuarzo de exudacién, muy llamativas y que parecen marcan la
estratificacion. Las venas de cuarzo presentan una particion o esquistosidad grosera perpendicular
a la direccion de la vena de cuarzo y estan constituidas por cuarzo policristalino, con un tamano de
grano medio a grueso. Se generaron durante D2 y estan plegadas por D3, marcando muy bien los
ejes de los pliegues de tercera fase.
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Se pueden observar cristales de biotita con orlas finas de moscovita y minerales opacos
(ilmenita). La moscovita se presenta en grandes placas de habito anhedral, poiquiliticas,
englobando biotita y sillimanita, especialmente esta ultima. Suele tener bordes simplectiticos.

Foto 3.58: Aspecto textural de las
Capas de Los Montes en la zona de la
estaurolita-andalucita (St =
estaurolita; Bt = biotita; And
andalucita (Muestra: 267-90, nicoles
paralelos).

3.4.2.- Cuarcita Armoricana

Las cuarcitas estdn compuestas fundamentalmente por cuarzo, con cantidades variables,
pero siempre inferiores al 5 %, de sericita, moscovita, biotita y clorita. Como minerales accesorios
siempre se encuentran turmalina, circon y Oxidos de hierro. En ocasiones aparecen niveles de
algunos milimetros muy ricos en minerales pesados (circdn, opacos, turmalina) (Foto 3.59).

La textura cambia con el grado metamorfico. Asi, las cuarcitas de los Montes do
Invernadeiro, que se sitian al S de la localidad de Pradocabalos, dentro de las isogradas de la
estaurolita y de la biotita, se caracterizan por la abundancia de cristales de cloritoide, los cuales
muestran el tipico pleocroismo en tonos verdes y maclado polisintético (Fotos 3.60 y 3.61). Las
cuarcitas que afloran dentro de la isograda de la sillimanita, como las del puerto de La Canda y las
que afloran al N de Villavieja, se caracterizan por una textura en mosaico marcada por el cuarzo y
la biotita.
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Foto 3.59: Aspecto de la textura de
la Cuarcita Armoricana. Se puede
observar un nivel de acumulacion
de minerales pesados (opacos,
circon y turmalina) que marca la
estratificacion (Muestra: 228-1149,
perteneciente al fondo documental
del IGME; nicoles paralelos).

Foto 3.60: Aspecto textural de las
cuarcitas de los Montes do
Invernadeiro. Se caracterizan por la
gran abundancia de blastos de
cloritoide (Cld. Muestra: 267-549,
perteneciente al fondo documental
del IGME; nicoles paralelos).

Foto 5.61: Igual que la foto anterior,
con nicoles cruzados. Se puede
observar  bien el  maclado
polisintético del cloritoide.
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3.4.3.- Pizarras de Luarca

Las pizarras de Luarca estdn compuestas por moscovita, sericita, clorita, cuarzo y en
ocasiones se puede observar cloritoide y biotita, dependiendo del grado metamorfico, aunque
estas rocas siempre se encuentran dentro de la zona de estudio en la facies de los esquistos verdes.
Como minerales accesorios se encuentran 6xidos de hierro, turmalina, circon y rutilo. Es frecuente
observar bandas milimétricas en las que se aprecia un notable desarrollo de cristales y agregados
de pirita. La foliacién que presentan es granolepidoblastica.

3.5.- PETROGRAFIA DE LOS MATERIALES SILURICOS

Los materiales que se han muestreado, principalmente dentro del Siltirico, son ampelitas,
estdn compuestas principalmente por cuarzo y grafito. En algunos casos pueden presentar
moscovita-sericita, circon, minerales opacos (pirita) y turmalina. En las Fotos 3.62 y 3.63 se pueden
observar algunas de sus caracteristicas petrograficas.

g il

I " _~ A Foto 3.62: Aspecto de la textura de las

ampelitas siltiricas, compuestas
principalmente por grafito y cuarzo. La
fabrica que se observa es la S2 (Nicoles
paralelos).

Foto 3.63: Aspecto de la textura de las
ampelitas siltricas. La fabrica que se
observa es S2 (Nicoles paralelos).
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4.- MINERALOGIA

En este capitulo se presentan los analisis minerales de las principales litologias de la Serie de
“Viana do Bolo” y de la Formacion “Ollo de Sapo”. Los resultados de los andlisis realizados
mediante microsonda electronica se encuentran en el Anexo I. Las determinaciones se efectuaron
en aquellas muestras que tienen las paragénesis mads representativas. Los datos analiticos
obtenidos han permitido tipificar los minerales y establecer comparaciones entre los distintos
litotipos estudiados.

En todos los minerales estudiados se han analizado los siguientes elementos: Si, Al, Ti, Cr,
Fe, Mg, Ni, Mn, Ca, Na, K y P. Los andlisis de las distintas fases han sido realizados en la
microsonda electronica CAMEBAX SX50 de la Universidad de Oviedo, en unas condiciones de
trabajo de 15 nA de intensidad de corriente de haz, 15 kV de potencia de aceleraciéon y 10 s el
tiempo de integracion. Los patrones empleados son los indicados en la Tabla 4.1.

Elemento Patron

Si Albita

Al AlOs

Ti MnTiOs
Cr Cr20s

Fe Fe20s y Andradita
Mg MgO

Ni NiO
Mn MnTiOs
Ca Wollastonita
Na Albita

K Ortosa

p Apatito

Tabla 4.1: Patrones utilizados para el calculo de los elementos analizados mediante microsonda electrénica.

Las muestras seleccionadas para el estudio de los materiales que componen la Serie de
“Viana do Bolo” son las siguientes:

Cuarcitas de Dradelo (CD): 266-72 y 266-73
Micaesquistos con granate (MQG): 266-22
Gneises bandeados (GB): 266-76, TAB-3 y TAB-4
Marmoles (M): 266-41

Boudines calcosilicatados (BC): 266-18 y 266-78
Areniscas grises (AG): 266-7

En las cuarcitas de Dradelo se han seleccionado dos muestras, 266-72 y 266-73, con el fin de
estudiar la composicion de los minerales principales que la componen (plagioclasa, biotita y
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moscovita). Ambas muestras estdn afectadas por el metamorfismo regional de alto grado,
encontrandose en la zona de la sillimanita. La principal diferencia entre ambas es que la muestra
266-72 tiene un mayor contenido en moscovita, la cual marca la fabrica de la roca, mientras que en
la muestra 266-73 la foliacion esta marcada por biotita y moscovita, predominando la primera
sobre la segunda. En las Fotos 4.1 y 4.2 se pueden ver las principales caracteristicas de la textura de
ambas muestras.

Foto 4.1: Detalle de la textura de la muestra 266-72. Se observa una de las zonas escogidas para analizar las

micas. La esquistosidad estd marcada principalmente por la moscovita, mientras la biotita se encuentra en
menor proporcion.

-, =
_'__'.n"fﬁi 4
4
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Foto 4.2: Aspecto de la textura de la muestra 266-73. Se observa que las micas se disponen definiendo la
fabrica. Son estas micas las analizadas por microsonda. (Pl = plagioclasa; Ms = moscovita).

En los micaesquistos con granate, se ha seleccionado la muestra 266-22, que pertenece a un
nivel sobre las areniscas y cuarcitas feldespaticas de Dradelo. S6lo se han podido estudiar los
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granates y la moscovita, ya que otros minerales presentan una fuerte alteracion y es dificil obtener
resultados fiables.

Dentro del grupo de marmoles y boudines calcosilicatados, se han analizado tres muestras.
La primera corresponde a un marmol (muestra 266-41), mientras que las otras dos pertenecen a los
dos tipos de “boudins” calcosilicatados que se han diferenciado. Una de ellas proviene de un
“boudin” anfibdlico-granatifero (muestra 266-78) y la otra a un “boudin” granatifero-piroxeno
(muestra 266-18).

En la Formacién “Ollo de Sapo” se han analizado los minerales de las distintas facies
separadas cartograficamente, haciendo distincion entre los materiales que se encuentran dentro de
cada una de las zonas metamorficas de los esquistos verdes o de las anfibolitas. Las muestras
seleccionadas para el estudio de los materiales que componen la Formacion “Ollo de Sapo” son las
siguientes:

Ortogneises glandulares: 268-28; 268-61; 268-63 y 306-8
Ortogneises glandulares migmatizados: 266-70; 267-76 y 267-77
Enclaves microgranudos en los ortogneises glandulares: 306-9
Tobas de grano grueso: 268-74; 268-75; 268-78 y 306-10
Ignimbritas: 268-7; 268-8 y 268-66

Tobas epiclasticas y grauvacas: 267-20 y 267-32

Pizarras verdes: 267-26

Ademas de los analisis realizados sobre la muestra 306-9, en las muestras estudiadas de los
ortogneises glandulares, también hay pequefos enclaves microgranudos, cuya mineralogia ha sido
igualmente estudiada.

4.1.- PLAGIOCLASA

En los analisis que se han realizado a los cristales de feldespatos, se han descartado aquellos
con contenidos en 6xidos inferiores a 98 % y superiores a 102%. Las férmulas estructurales se han
calculado sobre la base de 8 atomos de oxigeno por féormula unidad

4.1.1.- Serie de “Viana do Bolo”

Se han analizado plagioclasas en todas las litologias, excepto en los micaesquistos con
granate. Los andlisis quimicos aceptados se encuentran en las Tablas 1.1 a III.5 del Anexo L.

En la Figura 4.1 se muestra el diagrama triangular de PHILLIPS Y GRIFFEN (1981), en el que se
han representado los andlisis pertenecientes a las cuarcitas de Dradelo. La gran mayoria de los

cristales de plagioclasa analizados tienen una composicién de oligoclasa, sin que se observen
zonaciones dentro de los mismos. Ademds, se han analizado algunos cristales de feldespato
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potasico y, como se puede apreciar en la Figura 4.1, tienen composiciones que superan el 80% de
componente potasico, situdndose en el campo de ortosa.

Todos los andlisis de plagioclasas realizados en las areniscas grises se proyectan en el campo
de la oligoclasa (Figura 4.2), comprobandose también en estas rocas que la variacion entre nticleo y
borde de los cristales es muy escasa, mostrando una composicion muy homogénea.

En los gneises bandeados se han analizado plagioclasas de las tres muestras seleccionadas,
con el fin de determinar las diferencias o semejanzas entre ellas. En la Figura 4.3 se puede ver que
los analisis correspondientes a dos de las muestras (266-76 y TAB-3) se encuentran en el limite
entre los campos de la oligoclasa y de la andesina, con unos rangos de variacion composicional
minimos. En cambio, los datos correspondientes a la muestra TAB-4 muestran una mayor
basicidad de la plagioclasa y se proyectan en el campo de la andesina. Ademas, se observa cierta
variacion composicional dentro de los cristales, con unos nticleos algo mas ricos en componente
anortitico.

Los cristales de plagioclasa de los boudines calcosilicatados se encuentran representados en
el diagrama Ab-An-Or de PHILLIPS Y GRIFFEN (1981) de la Figura 4.4, y sus andlisis quedan
reflejados en las Tablas IV.1 y IV.2. Las plagioclasas pertenecientes al “boudin” granatifero-
piroxénico son anortita, con una composicion media de Ans, con un rango de variacion muy
pequeno, que evidencia una composicidon quimica muy homogénea y sin zonacion. Las del
“boudin” anfibdlico-granatifero muestran un mayor rango de variacidn composicional,
proyectandose en los campos de la bitownita y la anortita. En general, la plagioclasa muestra una
zonacion que se manifiesta en unos ndcleos mas ricos en componente anortitico en relacion con los
bordes del cristal.

Figura 4.1: Diagramas Ab-An-Or
Or (PHILLIPS Y GRIFFEN, 1981) de
composicion de los feldespatos en las
rocas pertenecientes a las cuarcitas de
Dradelo.

Oligoclasa

Andesina Labradorita \ Bytownita woni}\
An
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Figura 4.2: Composicion de las
plagioclasas de las areniscas
grises en el diagrama triangular
Ab-An-Or de PHILLIPS Y GRIFFEN

(1981).
Oligoclasa Andesina Labradorita\ Bitownyta\fmrtx
Ab An
Or
o 266-76
o TAB-3
¢ TAB-4
Oligoclasa Andesina Labradorita \ Bytownita wﬂrtii\
79,3
An
Oligoclasa Andesina Labradorita \ Bytownita worti‘)\
\ An
Oligoclasa [ Andesina Labradorita \ Bytownita Vorm}\
Ab An

Figura 4.3: Diagramas Ab-An-Or (PHILLIPS Y GRIFFEN, 1981) de clasificacion de los feldespatos de las
muestras pertenecientes a los gneises bandeados, de la Serie de “Viana do Bolo”, que se encuentran dentro
de la zona metamorfica de las anfibolitas.
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O Boudin anfibélico

O Boudin piroxénico

Oligoclasa

/ Andesina Lahradorita\ Bitownyta \Qor(ita;
\ An
Oligoclasa/ Andesina Labradorita \ Bitownyta §nortita;

Ab An

Ab

Figura 4.4: Clasificacion de las plagioclasas pertenecientes a los boudines calcosilicatados en el diagrama
triangular Ab-An-Or de PHILLIPS Y GRIFFEN (1981).

4.1.2.- Formacién “Ollo de Sapo”

Se han analizado plagioclasas de todas las facies que se han distinguido cartograficamente.
En la Figura 4.5 se puede ver la proyeccion en el diagrama Ab-Or-An de las plagioclasas de
materiales de la zona metamorfica de la facies de los esquistos verdes; y en la Foto 4.3 se puede
observar un ejemplo de los fenocristales analizados. Los andlisis quimicos se encuentran en las
Tablas V.1 a V.7 del Anexo I. Como se puede comprobar, todos los andlisis se proyectan dentro del
campo de la albita y muy cercanas al mismo vértice, debido a que sus composiciones estan
reajustadas por los procesos metamorficos.

También se han analizado las plagioclasas de los pequefios enclaves de aspecto
microgranudo que se encuentran en los ortogneises glandulares (Foto 4.4), y en los clastos
microgranudos de las ignimbritas que, en un principio, parecian tener zonados concéntricos, pero
que de hecho muestran las mismas caracteristicas composicionales que las plagioclasas anteriores
(Figura 4.6), con los analisis proyectados en el mismo vértice de la albita. De esta forma, los
zonados visibles Opticamente deben reflejar una caracteristica original ya desaparecida.

Los analisis efectuados en las plagioclasas de las tres muestras de los ortogneises glandulares
que se encuentran en la facies de las anfibolitas estan representados en el diagrama triangular Ab-
An-Or de la Figura 4.7, en el que también se han proyectado los datos de las plagioclasas de los
ortogneises glandulares en facies de esquistos verdes para comparar. Se puede apreciar que las de
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esquistos verdes son albiticas, mientras que las de facies de las anfibolitas son oligoclasas,
mostrando que la composicidn estd condicionada por el grado metamorfico.

Otro hecho notable es la escasa variacion composicional entre el nicleo y el borde de los
cristales, con nucleos de Anz y bordes de Anz, lo que esta plenamente de acuerdo con el
reequilibrio de la composicion de la plagioclasa por el metamorfismo regional. Este cambio en la
composicion de la plagioclasa ha sido uno de los criterios utilizados para trazar la separacion entre
ambas facies metamorficas en rocas de composicion cuarzofeldespatica, como es el “Ollo de Sapo”.

Foto 4.3: Aspecto de la textura de
los fenocristales de plagioclasa
analizados en las tobas de grano
grueso. Obsérvese que estos
cristales no tienen inclusiones. (P1 =
plagioclasa; Qtz = cuarzo. Muestra:
268-78; nicoles paralelos).

Foto 4.4: Aspecto de la textura de
uno de los microenclaves que se
encuentran en los ortogneises
glandulares, tobas e ignimbritas
soldadas. (Muestra: 268-78; nicoles
cruzados).
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Figura 4.6: Diagramas Ab-An-Or
(PHILLIPS Y GRIFFEN, 1981) de
composicion de los feldespatos de los
pequefios enclaves microgranudos
incluidos los ortogneises
glandulares y de liticos
microgranudos en la ignimbrita. Estos
enclaves solo

en

se han encontrado
dentro de la zona metamorfica de los
esquistos verdes.

Figura 4.7: Composicion de los
feldespatos de los ortogneises
glandulares en facies de los
esquistos verdes y en facies de las
anfibolitas. Diagrama Ab-An-Or

(PHILLIPS Y GRIFFEN, 1981).

Andesina

Labradorita \Bytownita \ertib\

An

Albita  QOligoclasa
/

Ab

Ortogneis glandular en
facies de esquistos verdes

Ortogneis glandular en
facies de anfibolitas

Andesina

Labradorita \Bytownita &ortié\

An

/  Fomm

Ab
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4.2.- BIOTITA

La biotita es un mineral importante dentro de las rocas metamorficas y plutdnicas, con un
amplio rango de composiciones y de grados metamorficos, por lo que es ampliamente estudiado y
sus variaciones composicionales aportan con frecuencia informacién de interés. En nuestro caso,
sOlo se han considerado aquellos analisis cuyos contenidos totales en dxidos estan comprendidos
entre el 92 y el 98 %. Las formulas estructurales se han calculado en base a 11 oxigenos y la
cantidad de Fe* se ha deducido por el método propuesto por BRUYIN ef al. (1983).

4.2.1.- Serie de “Viana do Bolo”

En las cuarcitas de Dradelo se han analizado las biotitas que definen la esquistosidad (Foto
4.2). En los gneises bandeados se han analizado biotitas que se encuentran formando agregados
(Fotos 4.5 y 4.6) o marcan la foliacion principal de la roca. En las areniscas grises, se han analizado
las que definen la esquistosidad principal. Este criterio de relacion nos permite determinar las
composiciones de las biotitas formadas durante las condiciones del metamorfismo, sin descartar
posibles reajustes composicionales durante los procesos de retrometamorfismo. Los analisis
quimicos se encuentran reflejados en las Tablas VI.1 a V1.9 del Anexo I.

Todos los andlisis proyectados en el diagrama de DEER et al. (1962) se sittian en el campo de
la biotita (Figura 4.8). En esta representacion rectangular, donde cada uno de los vértices
corresponde a uno de los cuatro términos principales, se pueden apreciar las sustituciones
flogopita-annita y flogopita [annita]-eastonita [siderofilita]. Pero este diagrama no permite
observar la sustituciéon que relaciona la flogopita con la moscovita, que es un mecanismo
importante de sustitucién en las micas.

En la Tabla 4.2 quedan reflejadas las principales relaciones (XFe y XMg) de las biotitas,
ademas del AIV. En general, todas las biotitas se pueden considerar como ferrosas, con XFe = [Fe?"/
(Fe> + Mg)] > 0,5, excepto las de la muestra TAB-4 que presenta unos contenidos mas bajos que 0,5.
Todas ellas son aluminicas, con unos contenidos de 0,3 < AlV! <1, excepto las de la muestra TAB-4,
que tiene unos contenidos en AlV!inferiores a 0,3.

En el diagrama triangular FeO+MnO — MgO - 10*TiO2 (NACHIT, 1986; Figura 4.9), los analisis
de las cuarcitas de Dradelo y de las areniscas grises se proyectan en el campo de las biotitas
primarias, mientras que para las muestras del gneis bandeado, los datos se proyectan en el campo
de las biotitas secundarias, aunque todas las biotitas tienen un origen metamorfico comun.

En todas las muestras se observan tendencias evolutivas marcadas principalmente por la
variacion del Ti, en las que la relacién XFe y el contenido en MgO se mantienen bastante constante.
Ademas, como también ocurre en la Figura 4.8, los andlisis de las muestras 266-76 y TAB-3 se
superponen entre si, lo que indica una fuerte semejanza composicional.
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e

Foto 4.5: Ejemplo de uno de los agregados biotiticos en los que se ha analizado esta mica y que pertenecen a
los gneises bandeados. Estos agregados marcan la foliacion (Muestra: 266-76; nicoles paralelos).

o

b - ‘1,\’-‘.\'.-.'.,’:

Foto 4.6: Otro ejemplo de agregado biotitico perteneciente a los gneises bandeados (Pl = plagioclasa.
Muestra: TAB-3; nicoles paralelos).
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AG CcD CD GB GB GB
N° muestra 266-7 266-72 266-73 266-76 TAB-3 TAB-4
Minimo 0,443 0,284 0,396 0,482 0,459 0,535
X Mg Promedio 0,463 0,379 0,409 0,5 0,472 0,56
Méximo 0,446 0,401 0,422 0,526 0,484 0,581
Minimo 0,523 0,599 0,578 0,474 0,516 0,419
X Fe Promedio 0,537 0,621 0,591 0,5 0,528 0,44
Maximo 0,557 0,716 0,604 0,518 0,541 0,465
Minimo 0,304 0,302 0,34 0,402 0,394 0,239
AM Promedio 0,354 0,367 0,374 0,455 0,432 0,27
Méximo 0,38 0,501 0,422 0,514 0,475 0,327

Tabla 4.2: Principales relaciones de las biotitas analizadas dentro de
areniscas grises; CD = cuarcitas de Dradelo; GB = gneises bandeados).

la Serie de “Viana do Bolo”. (AG

'm E
Annita Siderofilita
¢ CD
0,8 4
¢ AG
o 266-76
0’6 T . .
o Biotita 0 TAB-3
<3}
¢ TAB-4
o 04 |
02 | Flogopita
Flogopita Eastonita
o M : : : : N
1 1,2 1,4 1,6 1,8 2
All\’

Figura 4.8: Representacion de las biotitas de los materiales de la Serie de “Viana do Bolo” en el diagrama de
DEER et al. (1962). (CD = cuarcitas de Dradelo; AG = areniscas grises; el resto son gneises bandeados).

En la Figura 4.10, que corresponde a una ampliacion del diagrama de NACHIT de la Figura
4.9, se puede observar que en la muestra TAB-4 existen tres tipos de biotitas. El tipo I corresponde
a las que forman parte de la matriz o que estan definiendo la foliacién principal. El tipo II

corresponde a biotitas que se encuentran en contacto con granate, estando incluidas de forma

parcial; y, por ultimo, el tipo III corresponde a biotitas que también se encuentran en contacto con

granate, pero proximas a ellas hay cristales de ilmenita.
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10*TiO,
: o 266-76
1
‘I 0o TAB-3
A l' ¢ TAB-4
! Biotitas
,' primarias © CD
U ¢ AG
7/
O )
&
d
//
Biotitas
@o secundarias
o B
9
C
2 e e e
o) .. [a) o) o]
FeO+MnO ggggg Cordierita Cordierita Olivino
1

MgO

Figura 4.9: Diagrama FeO+MnO — MgO - 10*TiO: (segin NACHIT, 1986) para establecer el caracter primario
o secundario de las biotitas. Los limites discontinuos a partir de NACHIT et al. (2005). A.- Domino de las
biotitas magmaticas primarias. B.- Dominio de las biotitas reequilibradas. C.- Dominio de las biotitas
neoformadas. Las estrellas corresponden a minerales Fe-Mg que coexisten con la biotita. (CD = cuarcitas de
Dradelo; AG = areniscas grises; el resto son gneises bandeados).

10*TiO2

FeO+MnO MgO

50 % TiO2 9

Biotitas
primarias

I
Biotitas
secundarias ‘ 11

20 % TiO2 —«

40 % MgO

Figura 4.10: Diagrama FeO+MnO — MgO - 10*TiOz (NACHIT, 1986) para los analisis de la muestra TAB-4,
donde se observan tres tipos de biotita.
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o Mecanismos de sustitucion

Inicialmente, la composicién de la biotita se puede representar como una solucién solida
entre dos o tres términos extremos y la variacion composicional de las micas trioctaédricas se debe
a la existencia de diferentes tipos de sustituciones idnicas, tanto de los cationes de la capa
octaédrica como de la tetraédrica y de la capa interfoliar, que se producen de forma simultanea
entre sus constituyentes esenciales:

a.- Mg < Fe>

b.- M2)VI+ SV > # AIVI + AV, que conduce a la eastonita (Mg, u =%) o la siderofilita (Fe, u
=1). Sustitucion Al-tschermakitica.

c- M)V +2 AIV & v oV + 251V, que lleva a la mica tetrasilicica magnesiana, MTM, (Mg, v =
%) 0 a la montdiorita (Fe*, v = %%).

d.- M2)V! " 2/3 AIY' + 1/3 0V, que conduce a la formacién moscovita (w = 3) y es
considerada como una combinacién lineal de u y v.

(donde o = vacante y M?* son Mg?*y Fe?. Para u, v, wy x, ver Figura 4.12).

La sustitucion Al-tschermakitica (b) es considerada el principal mecanismo de
enriquecimiento en Al de las biotitas, en la que los cationes divalentes, en posicidon octaédrica, son
sustituidos por Al®*, con el consiguiente aumento de carga de dicha capa. Este exceso de carga se
compensa por la sustitucion de Si** por Al** en la capa tetraédrica. En el caso de que este tipo de
sustitucion fuese el tinico en actuar, se cumpliria que AIV! = AV — 1, por lo que al representar Al
vs. AIV!, los puntos estarian situados sobre una recta. En la Figura 4.11 se puede observar como los
puntos se sitian por encima de la recta, con unas tendencias de variacion de las micas que no se
ajustan a ella, lo que indica que este mecanismo de sustitucion no es el tinico en actuar para
favorecer la entrada de Al en la estructura de las biotitas.

Por otro lado, el exceso de Al observado podria ser debido a la sustitucion dioctaédrica-
trioctaédrica (d), que puede interpretarse como un componente moscovitico. Asi, MONIER (1987)
sefialo que las biotitas se situarian en posiciones diversas en el diagrama M?*-Si-Al (Figura 4.12), en
funcion de las fases presentes en el sistema. Las biotitas que estan en equilibrio con cuarzo,
feldespato potasico y moscovita tendrian composiciones proximas a la linea flogopita-moscovita,
con una capa trioctaédrica cercana a SisAl (ROBERT, 1973), mientras que en un sistema ferroso, las
biotitas aluminicas se representarian en la linea annita-siderofilita. Los datos de las biotitas de la
Serie de “Viana do Bolo” se proyectan sobre y muy cerca de la linea que une los términos flogopita
y moscovita, por lo que este tipo de sustitucion si ha debido jugar un papel importante para
favorecer la entrada de Al en la estructura de la biotita.

Otra forma gréfica de evaluar las sustituciones que ocurren en la biotita es el representado en

la Figura 4.13. Todos los andlisis muestran una pauta de variacion paralela a la recta de la
sustitucion moscovitica, por lo que este tipo de sustitucion ha debido de ser bastante eficaz.
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0,6
0,5 -
04 4
¢ CD
- 03
ZEN ¢ AG
< 0,2 - o 266-76
ol o TAB-3
¢ TAB-4
0 T T T T T T K T U
1 1,1 1,2 1,3 1,4 1,5
Al v

Figura 4.11: Diagrama Al vs. AIV! para las biotitas pertenecientes a la Serie de “Viana do Bolo”. (CD =
cuarcitas de Dradelo; AG = areniscas grises; el resto son gneises bandeados).

M2 MTM-Md Si

Figura 4.12: Representacion de las biotitas en el diagrama triangular M?*-Si-Al (MONIER, 1987). u, v, w, x
representan los distintos mecanismos de sustitucion en las micas. MTM = mica tetrasilicica magnesiana; Md
= montdiorita; Ann = annita; Phlog = flogopita; East = eastonita; Sid = siderofilita; Mu = moscovita; Ph =
fengita; Cel = celadonita.[M? = Fe?+Mg+Mn-Ti; Si = Si-qX1; Al = AIV+AIVi+Fe>+2Ti+qX1].
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3 Figura 4.13: Diagrama binario
cD para la biotita, donde estan
¢ representados los cationes en
2,8 - m AG posicion octaédrica. La
5 o 266-76 sustitucion tschermakitica es
%y, n TAB-3 (Mg, Fe)+Si = BAI+HAL la
2,6 - (9%‘ o TAB-4 sustitucidon  moscovitica  es
= s 3(Mg, Fe) = 261Al+ o, Se
o Q . <7
o % 9§, puede ver que la sustitucion
~ ® %, sy, " .
o0 2,4 - NN ’t}(-:? K7 e moscovitica es efectiva, ya que
= * o,]% los andlisis muestran una
: L evolucién paralela a la recta de
= 22 ,D e{*,;'b dicha sustitucién (pfu = por
? férmula unidad).
2
1,8 T T T T T T T T
0 0,2 0,4 0,6 0,8 1

1AL+ T (pfu)

o Sustitucion del Ti

Uno de los componentes mas importantes de la biotita es el cation Ti*. Es dificil evaluar el
tipo de sustituciones que afectan al Ti, debido a que este cation puede entrar en la estructura de la
biotita ocupando tanto posiciones octaédricas como tetraédricas. De acuerdo con diversos autores
(GUIDOTTI et al., 1977; DYMEK, 1983; HENRY Y GUIDOTTIL, 2002), el contenido en Ti de la biotita que
coexiste con una fase titanada, que en este caso es la ilmenita, aumenta correlativamente con el
grado metamorfico (temperatura), llegando a sus valores mas altos para rocas metamorfizadas en
facies granuliticas. A su vez el aumento del contenido en Mg hace disminuir fuertemente el limite
de saturacion del Ti.

La proporcién en que el Ti se encuentra en la biotita no depende de una simple relacién con
la temperatura, sino que también estan implicadas otras variables como son la presion, la
composicion general del cristal y las asociaciones minerales presentes en la roca (HENRY Y
GUIDOTTI, 2002). La entrada del Ti en la estructura de la biotita se puede deber a cualquiera de las
sustituciones siguientes:

a.- (M2 +2(Si*)V « (Ti*)VI + 2(AIF)Y, sustitucion Ti-tschermark
b.- (AB)VI + (Si*)V > (Ti*)VI + (AP

.- 2(M*)V! & (Ti*)VI + (0)VL, sustitucion Ti-vacante

d.- 2(M>)VI+ 2(OH") < (Ti*)V' + 2(0?) + Ho, sustitucion Ti-oxibiotita
e.- 2(Si*)V & (Ti*)V1 + (M?")V], sustitucion Ti-espinela
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(donde M representa a los cationes Fe? y Mg?").

La sustitucion Ti-tschermark puede ser dominante en flogopita y annita, mientras que la
sustitucion Ti-vacante puede ser dominante en flogopita y annita, pero tiene que ir acompanada de
otras sustituciones.

Los dos primeros mecanismos, (a y b), pueden ser evaluados mediante el diagrama AI'V vs.
Ti (DYMEK, 1983; Figura 4.14). En el caso de que todo el Al y todo el Ti fueran sustituidos por estos
mecanismos, los puntos se proyectarian sobre la recta 2Ti = AI'V -1. En ambos casos los puntos se
sitian por debajo de la recta Ti = AV — 1, que corresponde al mecanismo de sustitucion (a). La
recta 2Ti = Al — 1 corresponde al mecanismo (b).

Figura 4.14: Diagrama
intercatiénico Alv vs. Ti para las 0.3
biotitas de las rocas de la Serie de 025 4 A
“Viana do Bolo” (CD = cuarcitas ,L«'\”’
de Dradelo, AG = areniscas grises; 02 1 o ﬁ‘
. o Cp
el resto son gneises bandeados). 0.15 - $ > Ig ! ® AG
— &.(/v o 266-76
= 0,1 O TAB-3
© TAB-4
0,05 -
O T T T T T T
1 1,1 1,2 1,3 1,4 1,5 1,6
AlY

En el diagrama Mg/(Mg+Fe?") vs. Ti (Figura 4.15) es donde mejor quedan individualizados
los distintos grupos litologicos diferenciados en la Serie de “Viana do Bolo”. Estas diferencias son
el reflejo de las distintas composiciones de roca total. Asi, los gneises bandeados son los que tienen
mayores contenidos en Fe203 y MgO (4,32 - 6,50) frente a los bajos contenidos de las cuarcitas de
Dradelo (1,66 - 4,47).

Figura 4.15: Diagrama "
Mg/(Mg+Fe>) wvs. Ti (CD = ’
cuarcitas de Dradelo, AG = m CD
. ces: ol " 03 - ® AG
areniscas grises; el resto son o 26676
gneises bandeados). o TAB3
¢ TAB+4
= 0.2 4 =
| ﬁq_ &o“
o
] 2%
0 T T T T T T T T
0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8
Mg/(Mg+Fé")
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4.2.2.-Formacion “Ollo de Sapo”

Las biotitas de las distintas rocas que componen la Formacion “Ollo de Sapo” han sido
tratadas conjuntamente, realizdndose una comparacion de las composiciones de las procedentes de
materiales de las zonas de bajo y alto grado metamorfico. En las Fotos 4.7 a 4.10 se encuentran
algunos de los ejemplos de los distintos tipos de biotitas que han sido estudiados. Los andlisis
quimicos correspondientes se encuentran reflejados en las Tablas VII.1 a VIL.10 del Anexo I.

La representacion de las biotitas estudiadas en el diagrama Al vs. XFe [XFe = Fe/(Fe+tMg)]
(Figura 4.16) permite comprobar su variabilidad composicional, mostrando diferencias en funcién
de las litologias y del grado metamorfico.

Todos los analisis se proyectan dentro del campo de la biotita y quedan bien diferenciados
los procedentes de las distintas facies. Hay que resaltar que los datos de biotitas pertenecientes a
los ortogneises glandulares migmatizados (GGM) constituyen dos grupos; asi, los valores con un
mayor contenido en Al se corresponden con las muestras 267-76 y 267-77, que tienen sillimanita,
en su variedad de fibrolita, mientras que los otros puntos corresponden a analisis de la muestra
266-70, que no tiene sillimanita como mineral accesorio.

En el diagrama de la Figura 4.17 (NACHIT 1986), se observa que las biotitas del ortogneis
glandular de bajo grado metamdrfico se encuentran dentro del campo de las biotitas secundarias,
mientras que las del ortogneis glandular migmatizado se proyectan en el campo de las primarias.
También los andlisis de las biotitas de las tobas de grano grueso se proyectan en el campo de las
biotitas primarias, mientras que los analisis de las tobas epiclasticas y de las pizarras asociadas a la
Formacién “Ollo de Sapo” se proyectan en el campo de las biotitas secundarias.

El contenido en Ti de las biotitas aumenta con el grado metamorfico (GUIDOTTI, 1984;
INDARES Y MARTIGNOLE, 1985), correspondiendo los mayores contenidos en Ti a las biotitas
formadas en condiciones metamorficas de mayor temperatura. Este hecho queda muy bien
reflejado en el diagrama triangular de la Figura 4.17, donde se aprecia que las biotitas
pertenecientes al ortogneis glandular migmatizado muestran contenidos en TiO:z superiores a las
biotitas del ortogneis glandular que se encuentra en la zona de la biotita. Ademas, las primeras
muestran una tendencia de variacion verticalizada, con relaciones FeO y MgO bastante constantes.
También muestran una tendencia de variacion verticalizada las biotitas de las tobas de grano
grueso.

En el diagrama binario Al vs. Ti (Figura 4.18; DYMEK, 1983) se pueden identificar las
distintas sustituciones que han afectado a los cationes del Al y Ti; en el caso de que todo el Al y
todo el Ti fueran sustituidos por los mecanismos a y b descritos anteriormente, los puntos se
proyectarian sobre la recta 2Ti = Al'V -1. En ambos casos los puntos se sittian por debajo de la recta
Ti= Al -1, que corresponde al mecanismo de sustitucion (a). La recta 2Ti = AI'V — 1 corresponde
al mecanismo (b). Otro hecho que se puede ver en esta Figura es que los contenidos tanto del AI'Y
como del Ti aumentan con el grado metamorfico. Ademads, también se han diferenciado las
muestras correspondientes al ortogneis glandular migmatizado, siendo mayor esos contenidos en
las muestras 267-76 y 77, las cuales incluyen sillimanita en su mineralogia.
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Foto 4.7: Biotita de las pizarras que se
encuentran dentro de la serie
epiclastica. En esta muestra, la biotita
forma fenoblastos individuales
(nicoles paralelos).

Foto 4.8: Agregado de biotita en el
ortogneis glandular, en la zona
metamorfica de bajo grado (Muestra:
268-63; nicoles paralelos). Los
puntos de color azul corresponden a
algunos de los analizados.

Foto 4.9: Agregado de biotitas en
una toba epiclastica sobre las que se
han realizado analisis (Muestra:
267-20; nicoles paralelos. Bt =
biotita; P1 = plagioclasa).
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A :
g/f

Foto 4.10: Detalle de uno de los agregados biotiticos estudiados en un ortogneis glandular migmatizado
(Muestra: 267-77; nicoles paralelos). Las flechas azules indican los apatitos asociados a estos agregados de
biotita.

Annita Siderofilita
0,8
& GG
o il o 1B
0,6 4 %‘? Biotitas ¢ CVS
’ ”,0
0& s B PzVolc
@ &0
= ¢ GGM
w04 B enclaves
Flogopitas
0,2 4 gop
Flogopita Eastonita
0 ; ; ; ; H
1 1,2 1,4 1,6 1,8 2
Al v

Figura 4.16: Proyeccion de las biotitas pertenecientes a las facies de la Formacién “Ollo de Sapo” en el
diagrama Al vV vs. XFe [XFe = Fe/(Fe+tMg)], segin DEER et al. (1962). GG = ortogneis glandular; TB = tobas de
grano grueso; CVS = tobas epiclasticas y grauvacas; PzVolc = pizarras que forman parte de la Formacion
“Ollo de Sapo”; y GGM = ortogneis glandular migmatizado. En los analisis del GGM, las muestras con
mayor contenido en AlV presentan como mineral accesorio sillimanita.
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Figura 4.17: Diagrama triangular FeO+MnO — MgO - 10*Ti2O para la discriminacién de biotitas primarias y
secundarias (NACHIT, 1986). Los limites discontinuos a partir de NACHIT ef al. (2005), A.- Domino de las
biotitas magmaticas primarias. B.- Dominio de las biotitas reequilibradas. C.- Dominio de las biotitas
neoformadas. Las estrellas corresponden a minerales Fe-Mg que coexisten con la biotita. GG = ortogneis
glandular; TB = tobas de grano grueso; CVS = tobas epicldsticas y grauvacas; PzVolc = pizarras de la
Formacién “Ollo de Sapo”; y GGM = ortogneis glandular migmatizado.
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Figura 4.18: Diagrama binario AlV vs. Ti, para las biotitas de las rocas de la Formacién “Ollo de Sapo”. GGM
= ortogneis glandular migmatizado GG = ortogneis glandular; Enclaves = enclaves microgranudos dentro de
los ortogneises glandulares; TB = tobas de grano grueso; Tb epiclasticas = tobas epiclasticas y grauvacas;
PzVolc = pizarras de la Formacion “Ollo de Sapo”.
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En la Figura 4.19 (Mg/(Mg+Fe) vs. Ti) quedan mejor diferenciados los distintos grupos de
biotitas de la Formacion “Ollo de Sapo”. Las del ortogneis glandular en facies de los esquistos
verdes y las de los pequefios enclaves microgranudos presentes en estos tienen composiciones
muy semejantes en cuanto a su contenido en Ti. También queda reflejado el aumento en el
contenido en Ti segiin aumenta el grado metamorfico.

04 Figura 4.19: Proyeccion de las biotitas
o COM261T6y T de la Formacién “Ollo de Sapo” en el
A GGM266-70 diagrama XMg = [Mg/(Mg+Fe)] vs. Ti.
%31 ¢ GG Se observa un aumento en el
| : i;ﬁ::}émas contenido en Ti con el aumento del
= %7 % o TB grado metamorfico. GGM = ortogneis
4 d | PaVole glandular ~ migmatizado GG =
0,1 - So0kde “"‘* ortogneis glandular; Enclaves =
el enclaves microgranudos dentro de los
i ' . ' . ' . ' . ' ortogneises glandulares; TB = tobas de
03 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 grano grueso; Tb epiclasticas = tobas
Mg/(Mg-+Fe) epiclasticas y grauvacas; PzVolc =

pizarras de la Fm. “Ollo de Sapo”.

4.3.- MOSCOVITA

Se han considerado aquellos andlisis de moscovita cuyo contenido total en dxidos es superior
al 93 % e inferior al 98 %. Las formulas estructurales han sido calculadas en base a 11 oxigenos.

4.3.1.- Serie de “Viana do Bolo”

En general, se han analizado las moscovitas que estan orientadas seguin la foliacion principal.
Los analisis quimicos utilizados se encuentran en las Tablas VIIL.1 a VIIL.6 del Anexo L.

El grupo de las micas dioctaédricas se puede definir en funciéon de los términos finales
siguientes:

Moscovita: K (AL)'! (AlSis)Y O (OH, F)2
Paragonita: Na (Al2)V! (AlSis)'Y O1w (OH, F)2
Celadonita: K (Mg, Fe?") (Fe*, Al) (Sis) O (OH)2

Se considera que entre moscovita y celadonita existe una solucion sodlida continua, que
constituye el denominado grupo de la fengita, aunque el término fengita solo se debe utilizar para
composiciones que contienen entre 40 y 90% de molécula de celadonita. Por el contrario, entre
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moscovita y paragonita no hay solucion sélida continua. Por ello, la variacion composicional de las
micas blancas y su desviacion del modelo tedrico ideal puede ser el resultado de distintos tipos de
sustituciones cationicas.

Para determinar la naturaleza de las micas blancas y las tendencias de variaciéon se han
proyectado los analisis en el diagrama triangular “paragonita-celadonita-moscovita” (Figura 4.20),
que también nos indica de forma esquematica el principal tipo de sustitucion que ha sido
operativo. En el caso de las cuarcitas de Dradelo, se puede ver que las micas blancas estan
constituidas principalmente por el término moscovitico, con pequenas sustituciones de celadonita
y con poco contenido en paragonita. En los gneises bandeados, las micas blancas estan también
constituidas principalmente por el término moscovitico, con pequenas sustituciones de celadonita
y de paragonita. En la muestra TAB-4 no se ha observado moscovita. En los micaesquistos con
granate, las micas blancas estan constituidas principalmente por el término moscovitico, con
sustituciones de celadonita y de paragonita. En las areniscas grises, las moscovitas analizadas
forman parte de los agregados micaceos que definen la segunda esquistosidad (S2). No se dispone
de muchos andlisis, ya que en esta roca la moscovita es casi accesoria y la esquistosidad esta
marcada principalmente por la biotita. En el diagrama triangular Pg-Cel-Ms (Figura 4.20) se
observa que la composicion de las micas blancas es principalmente moscovitica, con pequenas
sustituciones de celadonita, y en mucho menor grado de paragonita.

® Mecanismos de sustitucion

En general, la moscovita (Ms), representada por la féormula ideal K:Als(Al2SisO20)(OH)4
(GUIDOTTL, 1984), es conocida por desviarse de su composicion ideal mediante las siguientes
sustituciones en sus distintas posiciones estructurales:

a.- (Mg, Fe)V1+ SiVl «» AIVI+ AIV sustitucion fengitica

b.- (Fe*)VI «— AIV! sustitucién ferrimoscovitica
c-Na - K sustitucion paragonitica

d.- (Na, K) + Si <> Ca + Al sustitucion margaritica

En el esquema de la Figura 4.21 se muestran de forma grafica las distintas sustituciones. Las
variaciones corresponden principalmente a la sustitucion fengitica, Al-tschermakitica o
aluminoceladonitica que se produce entre los términos de moscovita y celadonita. Esta sustitucion
es la mas sensible a las condiciones de P y T (EVANS Y PATRICK, 1987) y consiste en la sustitucion de
AlV por SiV, compensandose la diferencia de cargas por el reemplazamiento de AIV' por Fe* y
Mg?, o escrito de otra manera, (Mg, Fe?)'! + SiV < AIVI + AIV. La efectividad de este tipo de
sustitucion se puede evaluar a partir de diversos diagramas en los que quedan reflejadas las
distintas relaciones de los cationes, usaremos el diagrama triangular AIYV — AIV- (Mg+Fe) de
GUIDOTTI (1984) (Figura 4.22A).
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Pg

Na,Al,(AL,Si,0,,) (OH),
¢/Na" «—=>K*

a/ (Mg, Fe2")VI+ SilV < AIVI+ AV

Mrg Ms Phe --—--- > Al-Cel

Ca,Al,(AL,Si,0,,) (OH), K,Al(ALSiO,y) (OH),  K,(Mg, Fe?*) Al; (AlSi,0,,) (OH), K,(Mg, Fe?*) Al (AlSi,0,,) (OH),

d/Ca «—>K

b/ Fe «—Al a+b
FMs FPhe
K, (Al Fe¥),(ALSi0,,) (OH), K,(Mg, Fe?") Fe3* Al (AlSi,0,)) (OH),
N
N
N
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N
Cel

K,(Mg, Fe?*), Fe, (Sig0,0) (OH),

Figura 4.21: Esquema de los vectores composicionales de la moscovita de acuerdo con las posibles
sustituciones en su estructura interna. a.- sustitucion fengitica; b.- sustitucion ferrimoscovitica; c.- sustituciéon
paragonitica y d.- sustitucion margaritica. La paragonita y la margarita corresponden a los miembros
extremos de las sustituciones c.- y d.-, respectivamente.

Como se puede observar en la Figura 4.22, las micas blancas analizadas se sitian cerca del
polo de la moscovita ideal (Mu), y principalmente sobre la linea que une los términos de moscovita
(Mu) y fengita (Ph), aunque existe cierta tendencia de variacion hacia la linea que une los polos de
la moscovita y la celadonita. Esto concuerda con lo reflejado en la Figura 4.20, donde estan
representados los principales términos de las micas dioctaédricas. Ademas, como se observa en los
diagramas triangulares de la Figura 4.22 (B, C y D), en todas las muestras la solucion sdlida se
extiende hacia el término de la fengita, lo que apoya la importancia que ha tenido este tipo de
sustitucion en las moscovitas de la Serie de “Viana do Bolo”. Existe una excepcion para la muestra
266-7, de las areniscas grises, donde los puntos tienden hacia el polo celadonitico.

Otro grafico a partir del cual también se puede evaluar la sustitucion Al-tschermakitica es el
diagrama binario Si vs. Fe+Mg (Figura 4.23), en cuyo caso las muestras deberian caer sobre la recta.
En nuestro caso, los datos de sitian préximos a la linea que representa la sustitucion
tschermakitica ideal y en disposicion paralela a ella, lo que confirma la efectividad de la
sustitucion fengitica. No obstante, hay que tener en cuenta la influencia de otros tipos de
sustituciones, ya que en la composicion de la mayoria de las micas blancas naturales intervienen
sustituciones complementarias que implican Fe*, Ti* y o (vacante intercapa).
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Figura 4.22: Diagrama AlV — AIVT — (Fe+Mg) de GUIDOTTI (1984), aplicado a las moscovitas de la Serie de
“Viana do Bolo”. (Mu = moscovita; Ph = fengita; F Mu = ferrimoscovita; F Ph = ferrifengita; Cd = celadonita)
(266-22 = micaesquistos con granate; 266-7 = areniscas grises; 266-76 y TAB-3 = gneises bandeados; 266-72 y

73 = cuarcitas de Dradelo).
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También se puede estimar la sustitucion fengitica en el diagrama Si vs. Alwtal (Figura 4.24). En
este grafico se observa la importancia de este tipo de sustitucion en las micas dioctaédricas
analizadas, ya que los puntos se sitian sobre la recta, aunque existen pequenas desviaciones que
indican contenidos del Alwtal un poco inferiores al ideal, lo que indicaria una sustituciéon de tipo
dioctaédrica-trioctaédrica, 2(R*) < 3(R?*).

Figura 4.23: Diagrama Si vs.
Mg+Fe?, con respecto a la 0.5 ¢ 266-72
linea de la  sustitucion 1 A 266-73
tschermakitica ideal (266-22 = 0.4 4 o TAB-3
micaesquistos con granate; 7
266-7 = areniscas grises; 266-76 & 5 0.3 1 o 26676
y TAB-3 = gneises bandeados; T 1 o * 266-7
266-72 y 73 = cuarcitas de e 02 1 2% o 266-22
Dradelo). = 1 o
0,1 - Qo8%a ©
0 . . . . . . . . .
3 3,1 3,2 3,3 34 3,5
Si
Figura 4.24: Diagrama Si vs.
Al ol para las moscovitas 3 |
analizadas dentro de la Serie 2,8
de “Viana do Bolo”. (266-22 = 1
micaesquistos con granate; 26 i
266-7 = areniscas grises; 266- - 2,4
76 y TAB-3 = gneises S T
bandeados; 266-72 y 73 = = 2.2 i o 26672 B 266-76
cuarcitas de Dradelo). 2 -
i A 266-73 & 2066-7
184 | o TAB3 o 266-22
1,6 . . . . . . . . .
3 3,1 32 33 3.4 3,5
Si
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o Sustitucion del Ti

La sustituciéon del Ti en la moscovita ha sido discutida por SAXENA (1966), KWART (1968),
TRACY (1978), RUIZ et al. (1980), GUIDOTTI (1973, 1978) y GUIDOTTI et al. (1977). En general, la gran
mayoria de los valores de Ti son inferiores a 0,05 pfu, mientras que los valores mas altos, > 0,05
pfu, corresponden a las rocas de alto grado metamorfico.

El Ti puede incorporarse en la estructura de la moscovita segiin varios mecanismos:

a.- SiV & Tilv

b.- AIV'SiV « Tiv, Al
c.- 2AIV & TiVL, (M2A)V1
d.- AlY, OH « Tiv!

En las moscovitas de origen metamorfico, GUIDOTTI (1984) propone las sustituciones (b y c)
para explicar la fijacion del Ti, siendo mas importante la dltima. Los principales factores que
inciden en estas sustituciones son el grado metamorfico (P y T), la presencia o ausencia de una fase
titanada (rutilo, ilmenita) y los efectos de la composicion de la roca total.

En el diagrama AIV' vs. Ti (Figura 4.25) se puede observar una correlacion negativa entre
ambos elementos, pero ademds se muestra la influencia de la composicion de la roca total sobre la
composicion de los minerales.

0.1 Figura 4.25: Diagrama AlV! vs.
Ti, para las micas
00 oo ¢ 26672 B 26676 dioctaédricas (moscovita) de
0.084 o Q% ® A 26673 ¢ 2667 la Serie de “Viana do Bolo”.
007 | %0 ° TAB3 o 26622 (266-22 = micaesquistos con
o | ¢ * granate; 266-7 = areniscas
e grises; 266-76 y TAB-3 =
= 0,05 1 A "‘A o gneises bandeados; 266-72 y
0,04 ° 73 = cuarcitas de Dradelo).
6 %
0,03 4 o 9g°
0,02 - o0
0,01 -
0 T T v T T
1,7 1,75 1.8 1,85 1,9 1,95 2
A"

® Sustitucion interlaminar

La sustitucion interlaminar o paragonitica (GUIDOTTI Y SASSI, 1998), puede ser de varios
tipos, siendo la mas importante la sustitucion fengita-paragonita, sustitucion directa de K* por Na,
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extendiéndose esta solucion solida hacia el término final sédico o paragonita. Por otra parte, Ca?,
Ba?, Sr>* o H20 pueden sustituir al K*, produciéndose la formacién de vacantes. En el diagrama
binario Na* vs. K* (Figura 4.26A) se observa que los contenidos en Na* y en K* varian para las
distintas muestras. Ademds, como en otros casos, la naturaleza de la roca ejerce un fuerte control
sobre la composicion final de la moscovita.

El contenido en la molécula paragonita (Na/(Na+K+Ca)) se muestra en la Figura 4.26B, donde
se pueden apreciar tres grupos fuertemente dependientes de la composicion de la roca total. El
grupo I corresponde a rocas de composicion muy feldespatica (cuarcitas de Dradelo y areniscas
grises), el grupo II a los gneises bandeados, que son rocas de composicion cuarzofeldespaticas, y el
grupo III a los micaesquistos con granate, muy pobres en feldespato potasico.

0.9 e 26672 O 266-76
A 26673 & 266-7
] ¢ 4 A e TAB3 0O 266-22
8.4
0.8 - b A B
% Srg ®
®
Y SPF A
g9 @
0,7 - o
o
0,6 . . . . - .
0 0,05 0,1 0,15 0,2
Na
0,25
0,2
S
Y 0,15
< B
%
0,1 4
<
<
Z 0,05 -
®
0 T T T T
3,1 3,15 3,2 3,25 33 3,35
Si

Figura 4.26: (A) Diagrama binario Na vs. K. (B) Diagrama binario Si vs. Na/(Na+K+Ca), sustitucion
paragonitica. (266-22 = micaesquistos con granate; 266-7 = areniscas grises; 266-76 y TAB-3 = gneises
bandeados; 266-72 y 266-73 = cuarcitas de Dradelo).
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En la Figura 4.27 (AlOs vs. FeOt de MIYASHIRO, 1973) se muestra la relacion entre el
componente celadonitico y las condiciones del metamorfismo respecto a la temperatura,
diferenciandose la zona de esquistos con glaucofana, la zona de clorita, biotita y almandino y la
zona de estaurolita y sillimanita. En el segundo de los campos, las muestras que se encuentran
dentro de la zona metamorfica del almandino se proyectan en la mitad inferior y cercana a la zona
de la estaurolita y la sillimanita. Se observa que todas las muestras se proyectan en el campo de la
estaurolita y la sillimanita, con una tendencia de evolucién hacia la parte inferior del campo de
clorita, biotita y almandino. Estas diferencias en las moscovitas de una misma muestra o grupo de
muestras, con las mismas caracteristicas texturales, nos indican la existencia de un reequilibrio en
la composiciéon de las moscovitas durante la evolucién tectonometamorfica. Es decir, ese
desequilibrio pone de manifiesto que en algunos casos se han producido cambios apreciables
asociados a los procesos de retrometamorfismo.

4.3.2.- Formacién “Ollo de Sapo”

Las micas blancas estudiadas corresponden a muestras de los ortogneises glandulares
migmatizados y de los ortogneises glandulares de bajo grado, tobas de grano grueso y de las
ignimbritas. Los andlisis quimicos utilizados se encuentran en las Tablas IX.1 a IX.6 del Anexo I.

En la Figura 4.28 se muestra el diagrama triangular Pg-Cel-Ms, en el QUE se han
representado todas las micas blancas analizadas. Los andlisis pertenecientes a los ortogneises
glandulares se proyectan proximos al vértice de la moscovita, donde la componente celadonitica
varia entre el 12 y el 19% y la componente paragonitica entre un 5 y un 9%. En el resto de los
analisis, el componente paragonitico es escaso, situdndose todos los andlisis en el lado de la
moscovita- celadonita.

Segin GUIDOTTI (1984), existe un aumento progresivo del componente paragonitico con el
grado metamorfico hasta la isograda de la sillimanita-feldespato potasico, a partir de la cual se
invierte la tendencia. Esto queda bastante bien reflejado en este diagrama (Figura 4.28), si se
comparan las composiciones de las micas de bajo y alto grado metamorfico. También se puede
observar que los analisis pertenecientes a la tobas de grano grueso forman dos grupos. El que tiene
un mayor contenido en componente moscovitico pertenece a las muestras 268-74 y 75, que se
encuentran dentro de la zona de la biotita y muy proximas a los afloramientos donde se empieza a
manifestar la segunda fase de deformacion, mientras que los andlisis con menor contenido en
componente moscovitico se encuentran dentro de la zona de la clorita (muestra 268-78). Esta
diferencia en las moscovitas se mantendra en todos los graficos que se muestran a continuacion.

En general, las micas blancas no liticas pueden ser descritas en términos de sustituciones
entre dos polos, el polo moscovita y el polo celadonita. Entre ambos polos se produce la
sustitucion fengitica o Al-tschermakitica, también llamada celadonitica, que es la de mayor interés
dado que es la mas sensible a las condiciones de P y T. Esta sustitucion consiste en el intercambio
(Mg, Fe>)V1 + SilV <> AIVI + AlV y la cuantia de la misma se puede expresar en funcion del contenido
en Si o del contenido en celadonita de la mica.
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Figura 4.27: Diagrama AlOs vs. FeOt de MIYASHIRO (1973) para las micas blancas de la Serie de “Viana do
Bolo”. La tendencia de variacion que se observa en los tres graficos obedece a reequilibrios
retrometamorficos. La estrella representa la composicion de la moscovita teérica.
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Moscovita

Figura 4.28: Diagrama triangular
Pg-Cel-Ms de clasificacion de las

micas blancas (moscovitas)
pertenecientes a la Formacion
“Ollo de Sapo”.

Ignimbrita

Toba de grano grueso

Ortogneis glandular

Ortogneis glandular migmatizado

Paragonita Celadonita

En la Figura 4.29 se puede observar el diagrama triangular M?"-Si-Al propuesto por MONIER
(1987), que permite conocer el grado de sustitucion fengitica, ademas de la temperatura de
cristalizacion de la moscovita a 2 Kb. Todas las micas pertenecientes a la Formacion “Ollo de Sapo”
se proyectan sobre la linea que une los polos de moscovita y celadonita, observandose ademads una
buena ordenacién segun el grado metamdrfico. Asi, las micas del ortogneis glandular
migmatizado se proyectan cerca del polo moscovitico, mientras que las del resto de los materiales
se posicionan hacia el término de la fengita. En una posicion intermedia se sitian las micas de las
tobas de grano grueso. Todo esto concuerda muy bien con las observaciones petrograficas y con las
isogradas metamorficas que seran discutidas mas adelante.

Para verificar si el contenido en (Fe + Mg) de las micas es solamente debido a la sustitucion
fengitica, se han proyectado los andlisis de micas blancas en el diagrama Si vs. (Fe + Mg) (Figura
4.30A), en la que se observa que las muestras del ortogneis glandular migmatizado y de la toba de
grano grueso, coinciden practicamente con la linea que representa la sustitucion tschermakitica
ideal o fengitica, lo cual es indicativo de que la sustitucidn ha sido efectiva en las micas de este tipo
de rocas. Las moscovitas de los restantes materiales forman agrupaciones dispersas cuyas lineas de
evolucion no se ajustan a la recta Ms-Ph, lo que pone de manifiesto que esta sustitucion no ha sido
operativa o ha sido de escasa importancia.

La sustitucion fengitica en las moscovitas también puede ser evaluada en el diagrama (AlV'-
1)+2Ti vs. A1V (Figura 4.30B) propuesto por CATHELINEAU (1982). En €l se tiene en cuenta que el Ti
que se incorpora en posicion octaédrica mediante la sustitucion 2AIV! < TiV!, (M?*). Las muestras
que se proyectan a la izquierda de la recta que marca la sustitucion ideal evidencian la sustitucién
AlY « Fe®.
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A Ignimbrita

A Toba de grano grueso

¢ Ortogneis glandular

o Ortogneis glandular migmatizado

AN

M MTM-Md Si

Figura 4.29: Representacién de las moscovitas en el diagrama triangular M?-5i-Al (MONIER, 1987). u, v, w, x
representan los diferentes mecanismos de reemplazamiento en las micas. MTM = mica tetrasilicica
magnesiana; Md = montdiorita; Ann = annita; Phlog = flogopita; East = eastonita; Sid = siderofilita; Mu =
moscovita; Ph = fengita; Cel = celadonita. (M? = Fe2+Mg+Mn-Ti; Si = Si-qX!; Al = AIV+AlVi+Fe3*+2Ti+qXI).

El grado de sustitucion fengita-paragonita, Na < K, para las micas blancas analizadas puede
observase en el diagrama triangular de la Figura 4.28. El % de paragonita, en general, es poco
importante y la sustitucion sdlo ha debido operar en las moscovitas de los ortogneises glandulares
migmatizados.

Otra forma de estimar la sustitucion fengitica es en el diagrama Si vs. Alwwal (Figura 4.31),
donde se observa la importancia de este tipo de sustitucion en las micas dioctaédricas
pertenecientes al ortogneis glandular migmatizado y a la toba de grano grueso (muestras 268-74 y
75), ya que los puntos caen principalmente sobre la recta o bien definen pautas paralelas a ella.
Para el resto de los analisis, se muestra claramente que no siguen las pautas definidas por este tipo
de sustitucion.
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Figura 4.30: (A) Diagrama Si vs. (Fe? + Mg) con la linea ideal para la sustitucion tschermakitica segin
GUIDOTTI (1984). (B) Diagrama (AlIV--1)+2Ti vs. Al'V (CATHELINEAU, 1982), representando la sustitucion
fengitica y AI'V <> Fe* en posicion tetraédrica (Ce = celadonita, Ms = moscovita).
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Figura 4.31: Diagrama binario Si
vs. Alow  para las  micas
dioctaédricas de la Formacion
“Ollo de Sapo”. Se puede apreciar
el aumento del contenido en Al y
la disminucién de Si segun
aumenta el grado metamorfico,
siendo mayor en las muestras del
ortogneis glandular migmatizado
que contienen sillimanita.
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o Sustitucion del Ti

En el diagrama AIV' vs. Ti (Figura 4.32) se puede observar una buena correlacion para los
analisis de todos los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”, excepto para las tobas de grano
grueso, ya que la escasez de datos, asi como la dispersion, no hacen posible ver con claridad una
buena correlacion. La correlacion negativa entre Ti y AIV! sugiere que este tipo de sustitucion
puede ser efectiva, aunque no sea la responsable de todo el Ti presente en las moscovitas.

0,1
0,09 A Ignimbrita
/A Toba de grano grueso
0,08 - @ Ortogneis glandular
O Ortogneis glandular migmatizado
0,07 A Muestras: 267-76 y 77 (+ Sil)
+ Ortogneis glandular migmatizado
0,06 Muestra: 266-70 (- Sil)
0,05
o
o
0,04
8
0,02
P b “A A
0,01 ‘ A
L 2
0 T T T T
1,4 1,5 1,6 1,7 1,8 1,9

Figura 4.32: Diagrama AIV!' vs. Ti, para las micas dioctaédricas de la Formacion “Ollo de Sapo”. Se puede
apreciar la correlacion negativa, bastante buena para las micas, dentro de una misma litologia.

® Sustitucion interlaminar

La sustitucion interlaminar o paragonitica, puede ser de varios tipos, siendo el mas
importante la sustitucidon fengita-paragonita, sustitucion directa de K* por Na*, extendiéndose asi
la solucion sélida hacia el término final sédico o paragonita. En el diagrama binario Na* vs. K*
(Figura 4.33) se observa que el contenido en K* se mantiene bastante constante para todas las
muestras, mientras el contenido en Na* varia, por lo que este tipo de sustitucion no llega a ser muy
importante. Lo mas caracteristico es que las moscovitas sufren un fuerte enriquecimiento en Na*
seglin aumenta el grado metamorfico, por lo que las de mayor contenido en Na* corresponden a
los ortogneises glandulares migmatizados. Estos cambios ya se observan en el diagrama triangular
de la Figura 4.28.
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Figura 4.33: Diagrama binario Na vs. K de las muestras pertenecientes a la Formacién “Ollo de Sapo”. Se
observa cémo el contenido en Na* aumenta con el grado metamorfico.

4.4.- GRANATE

4.4.1.- Composicion de los granates

Las muestras en las que se han analizado granates son las siguientes:

Micaesquistos con granate: 266-22 (Tablas X.1 a X.4 del Anexo I)
Gneises bandeados: 266-76 y TAB-4 (Tablas XI.1 a XI.16 del Anexo I)
Boudines calcosilicatados: 266-18 y 266-78 (Tablas XII.1 a XIL.5 del Anexo I)

Solo se han considerado aquellos andlisis en los que la suma de los 6xidos en peso es
superior al 97% e inferior al 102%. Las féormulas estan normalizadas en base a 8 cationes y 12
oxigenos.

En los micaesquistos con granate, los granates presentan una parte central muy rica en
inclusiones de agujas de rutilo, como se muestra en la Foto 4.11, en la que se observa un ntcleo de
color oscuro lleno de las referidas agujas. La composicion de los granates se encuentra
representada en el diagrama triangular Gros-Prp-Alm+Sps (Figura 4.34). Como se puede observar,
todos los puntos se sitian proximos al vértice Alm+Sps y forman una nube pequenia, indicativa de
la escasa variacion composicional, cuya composicion media es de andraditacis uvarovitao:s
grosulariasse piroposo almandinorsss espesartinasz. También se han representado tres analisis de
granates descritos en la zona de alto grado del domo del Tormes- Mirando do Douro por
MARTINEZ et al. (1988) y con las mismas caracteristicas, con abundantes inclusiones de agujas de
rutilo.
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Para los gneises bandeados, todos los puntos se han representado en los diagramas
triangulares de las Figuras 4.35 y 4.36, en funcién de las variables grosularia (Gros), piropo (Prp) y
almandino + espesartina (Alm + Sps). Para la muestra 266-76, no existe una variacion
composicional apreciable, situdndose todos los puntos préximos al vértice de Alm + Sps. Por el
contrario, los granates de la muestra TAB-4 si presentan variacion composicional desde el ntcleo

hacia el borde del cristal.

50 micras g; 3

L I - S

-
e
—_—

EM

[

Foto 4.11: Aspecto de la textura de los granates analizados en los micaesquistos con granate (Muestra: 266-

22). En casi todos se puede observar que la parte central es rica en inclusiones de agujas de rutilo.

Figura 4.34: Diagrama triangular
Gros-Prp-Alm+Sps para los
granates  analizados en los
micaesquistos con granate (muestra:
266-22). Todos los datos se
concentran en una nube pequena
situada junto al vértice de Alm+Sps.
Los datos correspondientes a los
triangulos de color amarillo
proceden de MARTINEZ et al. (1988)
y representan la composicion media
de los nucleos de tres granates que
tienen abundantes inclusiones de
agujas de rutilo.
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&

A

Gros Prp

147



Mineralogia

'9/-99 BIISaNU B[ Ud soperpnisa sajeuerd oxnyend sof ered sdg+wpy - dig

IAd

- so10) renguerry eweidei(] ¢y ey

s019)

sdg+ury

sdg+uy

sdg+ury

148



Mineralogia

ILd

RT® |

-V I BIISoNW e[ Ud soperpnisa sajeueid 93a1s sof exed sdg+uy - diJ — so1n) renduer eureider(q :9¢°y eanSig

sdg+uy

did 5015
did / $010)
dag / $0.15) {8
144 / $015)
d1d $015)
/ 5015) 738
od[onu
i €-313 e “
R °$ e apaoq
S-43 °
9-)13 'n‘
%% 0” sdg+uyy
‘ [¢]
butw ‘. sdg+upy
& °
q sdg+upy
sdgury

sdg+uy

sdg+upy

149



Mineralogia

4.4.2.- Zonacion de los granates

Interpretar de forma correcta la zonacidn de los granates metamorficos requiere conocer en
detalle los procesos que influyen en su desarrollo. A continuacion se presenta un resumen sobre
las caracteristicas y significado de los distintos tipos de zonaciones en granates, tanto de
crecimiento como por difusion. Esto nos ayudara a comprender mejor los datos de los granates
estudiados en la Serie de “Viana do Bolo”.

Existen muchos trabajos sobre la zonacién de granates en rocas metamorficas, especialmente
en rocas metapeliticas, y sobre su posible utilizacién para deducir la historia metamdorfica. Entre
ellos se pueden destacar los de TRACY et al. (1976), THOMPSON et al. (1977), SPEAR et al. (1984),
ROBINSON (1991) y SPEAR (1993). En ellos se han propuesto tres procesos fundamentales para
explicar el zonado quimico de los granates:

a.- Fraccionaciéon isotérmica, que es el proceso por el que un elemento es separado
isotérmicamente y aislado en un granate cristalizado. Asi, dicho elemento es eliminado de un
reservorio homogéneo, que se empobrece en dicho elemento.

b.- Difusion quimica e intercambio durante y después del crecimiento cristalino, lo que
produce gradientes composicionales en el granate. También se pueden producir gradientes
composicionales entre los minerales adyacentes.

c.- Crecimiento durante el metamorfismo progrado y retrogrado en el que cambios de
temperatura alteran la distribucion de los elementos en equilibrio durante la cristalizacion del
granate.

El zonado de los granates en las rocas metamorficas se puede producir por los dos
mecanismos de crecimiento y difusion.

Zonado de crecimiento: Existen numerosos trabajos que analizan la naturaleza y el origen de
este tipo de zonado (HOLLISTER, 1966; ATHERTON, 1968; THOMPSON, 1976; THOMPSON et al., 1977;
TRACY, 1982; SPEAR, 1993, entre otros). Se produce como consecuencia del cambio de las variables
P-T, lo que afectard a la composicion del material aportado a la superficie del cristal, ya que los
coeficientes de distribucién Ko de las reacciones entre el granate y los demdas minerales son
dependientes de la presion y de la temperatura. Por ejemplo, las reacciones de intercambio entre
Fe-Mg y Fe-Mn son muy sensibles a la temperatura, mientras que las reacciones de transferencia
de masas, como las que controlan el contenido de grosularia (Ca) en el granate, presentan una
importante dependencia de la presion.

Para que este tipo de zonado se desarrolle, es necesario que la velocidad de difusion sea
lenta, de manera que las zonas internas del cristal queden aisladas del resto de la roca. Las
diferencias composicionales en las distintas zonas del granate se producen principalmente por
cambios en las condiciones externas, de presion y de temperatura, y por los cambios en la
composicion de la roca durante el desarrollo del metamorfismo. Este tipo de zonado se encuentra
en granates crecidos a temperaturas por debajo de 650° C.
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Zonado por difusion: Se produce sobre un cristal preexistente que puede o no haber sido
homogéneo. Este tipo de zonacion se produce por difusion intracristalina, que tiene lugar debido a
las reacciones entre la superficie del cristal y los minerales adyacentes, o bien debido a los
gradientes del potencial quimico dentro de los cristales. Este tipo de zonado no requiere el
crecimiento o desaparicion del cristal, y es mas importante cuanto mayor es la temperatura, por lo
que sera mas intenso cuanto mayor sea el grado metamorfico, y se encuentra en granates crecidos
por encima de los 600° C.

Las variaciones quimicas que se asocian a los distintos tipos de zonacidn son las siguientes:

Zonado de crecimiento en condiciones progradas: El granate es la tinica fase mineral que al
inicio de un proceso metamorfico incorpora MnO en cantidades significativas y, por lo tanto, este
componente se ird empobreciendo en la roca segtin avanza el proceso metamorfico, determinando
en el granate un zonado pronunciado del Mn, que disminuye hacia los bordes, dando lugar a un
perfil tipico en forma de campana. Por otra parte, la relaciéon XFe = [Fe/(Fe+tMg)] disminuye hacia
los bordes. E1 Mg aumenta hacia los bordes mientras que el Fe puede aumentar o disminuir y el Ca
suele disminuir hacia los bordes. Este es el perfil tipico de zonacion que muestran muchos granates
que se desarrollan bajo condiciones de metamorfismo progrados.

El zonado de crecimiento en condiciones retrogradas produce unos perfiles que son distintos

que los anteriores. Asi, el Ca disminuye hacia los bordes y el Mn y la relaciéon XFe son planos en el
centro del cristal y aumentan hacia los bordes. El granate que crece en estas condiciones se dice
que ha cristalizado a partir de una fase liquida y durante el enfriamiento de ésta. ROBINSON (1991)
describe otra variedad de zonacidon de crecimiento del granate en condiciones de descenso de
temperatura: se trata de granates idiomorfos en los que el perfil del Ca y Mn tienen forma de
campana, tipica de crecimiento en condiciones progradas. Sin embargo, la relacion XFe disminuye
hacia los bordes, reflejo del descenso de la temperatura.

Zonado de difusion: este tipo de zonacion se manifiesta de diferentes maneras, segun la

medida en que haya actuado el proceso de difusion y se produzca segiin vaya aumentando o
disminuyendo el grado metamorfico. Cuando se trata de un granate desarrollado a temperatura
suficientemente alta, se produce una homogeneizacion con un perfil plano. Ademas, se pueden
generar perfiles planos a partir de granates zonados previamente, en los que la difusién tiende a
igualar la concentracidon de los elementos dentro de un cristal. Casos en los que se cambia de un
zonado de crecimiento a otro de difusiéon, por un aumento del grado metamorfico, han sido
descritos por diversos autores (SPEAR, 1993).

Si continta el proceso de difusion, cuando comienza el descenso de la temperatura, llega un
momento en el que el proceso ya no es eficaz y es en estos momentos cuando se desarrolla una
zonacion de tipo retrégrada, con sus tipicos perfiles de crecimiento. Estos granates van a presentar
un nucleo con perfil plano y hacia el borde registrardn un aumento del Mn y XFe, mientras que el
Mg disminuye hacia el borde y el Ca tiene unos comportamientos variables. Este tipo de zonado se
explica porque durante el enfriamiento las reacciones de intercambio de elementos siguen siendo
efectivas. La difusion lenta en el granate no permite que el interior del cristal se equilibre con la
fase coexistente y ello lleva al desarrollo de un gradiente composicional.
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La importancia de la difusion en el caso de un zonado o reabsorcion de un granate a altas
temperaturas esta controlada por la trayectoria P-T del sistema y sobre todo por la velocidad de
enfriamiento. Otro factor importante es el tamafio del cristal, y también puede influir la
composicion de la roca. Por ejemplo, la difusion del Ca en granates de metapelitas es mas lenta que
la del Fe, Mg y Mn (LOOMIS et al., 1985).

En cuanto a los modelos que se pueden aplicar a la zonacidon, un perfil con forma de
campana indica un proceso de fraccionacion para ese elemento, que en principio es isotérmico,
asumiendo que el factor de fraccionamiento es constante y que no hay difusion en volumen, o es
muy pequena en el granate.

Para determinar el modelo de zonacion se han realizado analisis puntuales sobre una
transversal del cristal de granate seleccionado. A veces se han realizado dos transversales
perpendiculares entre si, con el fin de obtener resultados mas fiables y significativos. Para
visualizar la variacién composicional, se han representado graficamente perfiles de las fracciones
molares de almandino (Fe), piropo (Mg), grosularia (Ca) y espesartina (Mn), ademas de la relacion
Fe/(FetMg).

® Zonado de los granates de la muestra 266-76 (gneises bandeados)

La Foto 4.12 muestra uno de los granates analizados, donde se han realizado dos perfiles
(grt-1, A y B) casi perpendiculares sobre un cristal de granate. Ambos (Figura 4.37) son semejantes
y en los dos casos se han podido diferenciar tres zonas, que corresponden a estadios de desarrollo
distintos dentro del cristal, aunque no muestran una disposicion simétrica.

Foto 4.12: Aspecto de la textura de uno de los granates estudiados en la muestra 266-76 (grt-1). Las lineas
azules representan las trayectorias de los perfiles y las letras A y B corresponden con los perfiles de la Figura
4.37.
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Asi, el perfil A tiene una zona I en la parte central del cristal, donde el Mn (espesartina)
presenta una pauta de evolucion con forma de campana, tipica de un zonado por crecimiento
continuo y es consecuente con la extraccion del Mn de la roca por parte del granate, que es el
mineral que incorpora este elemento mayoritariamente. E1 Mg (piropo) también presenta una
distribucion con forma de campana. Para el Ca (grossularia) se observa que existe un ligero
aumento del contenido desde el centro del cristal hacia los bordes, lo que sugiere un aumento de la
presioén. Por ultimo, la relacion Fe/(FetMg) y el Fe (almandino) presentan una forma de campana
invertida, que marca un descenso en la temperatura. El trazado con forma de sierra de los perfiles
se debe, en algunos casos, a que los puntos de andlisis se encuentran muy préximos a inclusiones
de biotita, lo que produce un aumento del Fe y una disminucién del Mg, por lo que a la hora de
analizar en conjunto estos perfiles se ha considerado la tendencia general, ignorando las anomalias
puntuales. La exterior, zona III, como se aprecia en la parte izquierda del perfil A (Figura 4.37A), se
encuentra en contacto con cristales de granate y de biotita. Esta zona III se caracteriza por un
aumento del Fe y por una disminucion del Mg hacia el borde. Este tipo de zonado, con cambios
bruscos de los componentes almandino y piropo, es caracteristico de las reacciones por
intercambio de estos elementos, entre el granate y la biotita, que indica un zonado por difusién,
como se aprecia en la Foto 4.12, parte izquierda del perfil A.

A

Figura 4.37: Variaciéon de Ila

composicion quimica a lo largo de
dos perfiles transversales (A y B) Lo B
del granate de la muestra 266-76
(grt-1. Foto 4.12). ¥

8 Zona I

El perfil B de la Figura : M i W
437B, presenta las mismas . :
caracteristicas generales en la 6 W ¢ W

zona I que el perfil A. Ademas,

se ha diferenciado una zona II ol B
borde borde borde borde

en la parte derecha del perfil, Fe brp O Zonal
donde el Ca disminuye hacia el —m— Alm o Gros [ Zonall
borde, mientras que el Mn y la A Sps M Zona III

relacion XFe aumentan hacia el
borde; estas caracteristicas son
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descritas para granates que crecen en condiciones retrogradas, es decir, que ha cristalizado a partir
de una fase liquida y durante el enfriamiento de ésta.

En la Foto 4.13 se puede ver otro de los granates estudiados en esta muestra (266-76), y en la
Figura 4.38 queda reflejado uno de los perfiles realizados. Se puede observar un cristal con un
crecimiento asimétrico, donde se pueden diferenciar tres zonas con unas caracteristicas del perfil
similares a las descritas anteriormente. Dentro de la zona I, los contenidos de Mn y Mg describen
unas trayectorias con forma de campana, lo cual es indicativo de un zonado de crecimiento. El Ca
describe una campana invertida mas pronunciada que en el perfil del granate anterior, es decir,
con un aumento en el contenido de este elemento desde el ntcleo hacia el borde, lo que sugiere un
aumento de la presion. La relacion XFe [Fe/(FetMg)] y el Fe muestran perfiles de campana
invertida, en especial, la relacién XFe indica una progresiva disminucion de la temperatura. Esta
zona nos indica que estos granates se encuentran creciendo durante un aumento de presién y con
una temperatura en descenso o que se mantiene bastante constante.

Foto 4.13: Detalle de uno de los granates estudiados,sobre el cual se ha realizado un perfil, proyectado en la
Figura 4.38 (Muestra: 266-76, grt-4. P1 = plagioclasa; Bt = biotita; Ms = moscovita; Qtz = cuarzo).

La zona II muestras las mismas caracteristicas composicionales que las descritas en la zona II
de los perfiles anteriores (muestra 266-76, grt-1 A y B). La zona III representa el resultado de la
reequilibracion retrograda del granate, con aumento de XFe, Fe y Ca, y con una disminucién del
Mgy Mn.

Los perfiles de estos granates nos muestran que corresponden a un crecimiento durante un
aumento de presion y en unas condiciones de descenso, o de no aumento, de la temperatura, y se
podrian considerar sincinematicos, con el desarrollo de la distena en el flanco N del Antiforme de
Sanabria, reflejando en ambos casos un considerable aumento de la presién, todo ello estaria
provocado por el emplazamiento de los complejos aléctonos que en esos momentos estarian
cabalgando sobre estos materiales.
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Figura 4.38: Variacion de 1la ’
composicion quimica a lo largo de %
un perfi de un granate 5 Zonal
perteneciente a la muestra 266-76 o
(grt-4).
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® Zonado de los granates de la muestra TAB-4 (gneises bandeados)

En esta muestra se han estudiado los cristales de granate de mayor tamano. La eleccion de
los granates, asi como del perfil a realizar, ha estado determinada por las caracteristicas y
relaciones de la textura que presentan. La principal caracteristica de todos los granates es su
caracter poiquiloblastico. Los perfiles de estos granates presentan unas caracteristicas ligeramente
diferentes a los descritos anteriormente.

En la Foto 4.14 se muestra uno de estos granates con habito poiquiloblastico, que incluye
principalmente a cristales de cuarzo. En la Figura 4.39 (TAB-4; grt-2) se ha representado uno de los
perfiles mas completo y representativo. Se diferencian tres zonas. En la zona I, el Mn tiene un pertfil
con forma de campana, tipica de un zonado de crecimiento, con un maximo en el centro del cristal
(XMn = 7,81) que va disminuyendo hacia el borde hasta alcanzar valores de XMn = 2,5. Para el Ca,
el perfil tiene una parte central bastante plana, con algunos dientes de sierra y hacia los bordes hay
un ligero aumento del contenido en Ca, por lo que en su trazado general se puede considerar un
perfil con forma en campana invertida; para el Fe, el trazado del perfil tiene forma de campana
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invertida, con un aumento progresivo hacia el borde que indica, al igual que el Mn, una etapa
prograda de crecimiento. El Mg, sigue una pauta semejante al Fe, dando un perfil de campana
invertida muy abierta, aunque tiene una parte central bastante plana, es decir, existe un aumento
desde el centro del cristal al borde; por ultimo, la relacion XFe = Fe/(FetMg) tiene forma de
campana normal muy abierta, marcando un descenso desde el ntcleo hacia los bordes, lo cual
también nos indica junto con los elementos anteriores un crecimiento progrado.

Foto 4.14: Aspecto de la textura de uno de los granates estudiados en la muestra TAB-4 (grt-2). Uno de los
dos perfiles realizados sobre este cristal se puede ver en la Figura 4.39; la linea azul marca el recorrido
aproximado en el que se han realizado andlisis puntuales con la microsonda electrdnica.

La zona II estd representada de forma simétrica con respecto a la zona I En ella, el
comportamiento de los distintos componentes es el siguiente: el contenido en Mn permanece
practicamente constante o bien muestra un ligero aumento; el Ca sufre una disminucién en el
contenido; el Fe en su parte izquierda sufre un importante aumento mientras que en la parte
derecha hay un aumento mas pequeno; el Mg sufre un aumento en su contenido y en el caso de la
relacion Fe/(Fe+Mg) primero sufre un descenso bastante pronunciado. Estas caracteristicas definen
un perfil tipico de un crecimiento progrado.

Por ultimo, se ha diferenciado una tercera zona (zona III) en uno de los extremos del perfil,
con unas caracteristicas opuestas a la de la zona II. Asi, en ella el Mn presenta una muy ligera
disminucion hacia el borde, al igual que el Mg, pero en este elemento es mas pronunciada. El Ca
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sufre un aumento relativamente importante hacia el borde, posiblemente debido a una
reequilibracion retrégrada, mientras que el Fe marca una disminucién. Por ultimo, la relacion XFe
sufre un fuerte aumento. Todo esto es coherente con una difusion retrégrada, registrada también
por la evolucion de los perfiles de Mn y Fe.

Figura 4.39: Variacion de la composicién quimica a lo ¥
largo de un perfil, de un granate de la muestra TAB-4 1
(grt-2), gneises bandeados de la Serie de “Viana do 8 1
Bolo”. 84 4
83
] Zona I
81 4
1 I
80
64
63
62
61
60 4
59
58 4
57 4
56
55
54
25
. m
15
10
0
borde borde
—o— XFe —m— Py [ ] Zonal
—e— Gros Zona ll
e Al ]

—A—S [ Zonalll

En resumen, se puede decir que las tres zonas marcan tres momentos distintos dentro de la
evolucion de la historia tectono-metamorfica. Las zonas I y II definen un zonado por crecimiento
progrado del granate, mientras que la zona III representa su retrogradacion.

Otro ejemplo del zonado de los granates en esta muestra se encuentra representado en la
Figura 4.40 (grt-3, perfil-2), donde se pueden observar las mismas tres zonas que se han descrito
para el perfil de la Figura 4.39 y las fracciones molares de Fe, Mg, Mn y Ca, asi como la relacion
Fe/Fe+tMg presentan perfiles con las mismas caracteristicas.
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87

Figura 4.40: Variacion de la composicion quimica

“ II en un perfil de otro granate de la muestra TAB-4
| (grt-3, perfil 2), correspondiente a los gneises
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[ Zona Il A pesar de que en el diagrama
—2— Sps triangular Gros-Prp-Alm+Sps, no se aprecia

una variacion composicional importante

dentro de los cristales de granate (Figura 4.34),
se puede comprobar que existe una pequefia zonacion. Asi, de los granates analizados en esta
muestra, se han seleccionado dos de los perfiles como los mas representativos. Los perfiles A y B
de la Figura 4.41 tienen las mismas caracteristicas y son muy semejantes a los perfiles descritos en
los granates de la muestra 266-76, correspondiente a los gneises bandeados. En estos perfiles son
facilmente reconocibles dos zonas, lo mas llamativo en ambos es que el perfil de la espesartina
(Mn) tiene una zona central (zona I) con forma en campana, que es caracteristico de un crecimiento
continuo, consecuencia del fraccionamiento del Mn por parte del granate. La grosularia (Ca)
presenta un perfil en forma de campana invertida, sobre todo en el perfil B, es decir, con aumento
hacia los bordes del cristal, lo que indica un aumento de la presion. Igualmente, el alto contenido
en espesartina (Mn) con un empobrecimiento muy rapido hacia el exterior del cristal, unido al bajo
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contenido en grosularia (Ca) en los centros de la zona I, puede representar un crecimiento por
debajo de las condiciones normales de formacidn.

La relacion XFe = (Fe/FetMg) es bastante insensible a los componentes adicionales que
puedan existir dentro del sistema KFMASH vy, por lo tanto, es mas fiable que otro tipo de
relaciones. Asi, el perfil que muestra tiene forma de campana invertida muy abierta, es decir, con
un ligero aumento en el contenido hacia los bordes dentro de la zona I y que se contintia por la
zona II, lo que indica una posible disminucion de la temperatura durante el crecimiento del cristal.
En el caso del almandino (Fe), la forma del perfil es de campana invertida, con un aumento
progresivo de las fracciones molares hacia los bordes, muy patente en el perfil B, lo que indica un
crecimiento continuo como en el caso del Mn y el caracter progrado de la evolucion seguida por
los granates. Tanto la relacion XFe como el almandino (Fe) muestran las mismas tendencias de
variacion, por lo que ambos nos indican un descenso de la temperatura durante la formacion de
los cristales. En ambos perfiles, la zona II refleja una retrogradacion o bien una homogeneizacion
por difusién de los bordes de los cristales de granate.

95 95

A B
93 93 4
N M o]
89 89
I
I
T T T T

87 4 87

85 85
83 83
81 81
79 4 79
77 4 77

75

Borde Borde Borde Borde
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4 4 4 ]
2 4 2 ]
0 T T 0 T 1
Borde Borde Borde Borde
—o— XFe —m— Prp :] Zona |
—m— Alm —— Gros :] Zona Il
—A— Sps

Figura 4.41: Perfiles realizados sobre dos de los granates de los micaesquistos con granate (Muestra: 266-22).
El perfil A corresponde al granate que se observa en la parte izquierda de la Foto 4.11.
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4.4.3.- Granates de los “boudins” calcosilicatados

Los analisis de granates de los “boudins” calcosilicatados se encuentran en las Tablas XII.1 a
XIL5 del Anexo Iy corresponden a las muestras 266-18 y 266-78.

Todos los puntos analizados se han representado en el diagrama triangular grossularia
(Gros), piropo (Prp) y almandino + espesartina (Alm + Sps) (Figura 4.42). Como puede observarse,
existe una apreciable variacion composicional entre los granates pertenecientes a ambos tipos de
“boudins” calcosilicatados. Los granates del “boudin” granatifero-piroxénico se acercan al polo de
la grosularia, mientras que los del “boudin” granatifero-anfibdlico se acercan hacia el polo de
almandino + espesartina.

En este grafico también se han representado analisis de anfibolitas o paraanfibolitas de la
Sierra de Guadarrama (Sistema Central Espafiol) procedentes de VILLASECA GONZALEZ (1984) y
VILLASECA (datos personales, 2005), y los datos tienden a proyectarse cerca de nuestros boudines
anfibolicos.

Alm + Sps

¢ Boudin anfibdlico

o Boudin piroxénico

Gros

Prp

Figura 4.42: Diagrama triangular Gros — Prp - Alm+Sps para los granates de los “boudins” pertenecientes a
las rocas calcosilicatadas. También se han representado datos procedentes de (@) VILLASECA GONZALEZ
(1984) y (A) VILLASECA (2005, comunicacién personal).
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4.5.- PIROXENO

Este mineral se encuentra en los “boudins” calcosilicatados, habiéndose analizado
Unicamente en la muestra 266-18. De los andlisis realizados se han aceptado aquellos cuyo
contenido en O0xidos estd comprendido entre 97% y 102%, que se incluyen en las Tablas XIIL.1 a
XIIL.3 del Anexo I, acompaniados de las formulas estructurales, calculadas en base a 6 oxigenos y 4
cationes.

Los piroxenos calcicos [Ca(Mg, Fe?*)Si2O¢] diopsido-hedembergita forman una serie de
solucién sdlida continua entre CaMgSi20s y CaFe?'5i20s, respectivamente. En la clasificacidon de
POLDERVAART Y HESS (1951), todos los piroxenos analizados se clasificarian como salitas, con
escasos analisis dentro del campo de la ferrosalita. En la clasificacion propuesta por MORIMOTO et
al. (1988), todos son piroxenos calcicos y se clasifican como didpsidos, con contenidos en Wo
(Ca:5i206) siempre por encima del 47% (Figura 4.43). No existen grandes diferencias, en la
composicion de los clinopiroxenos estudiados, que merezcan ser comentadas. Se ha representado
también una media de los andlisis de clinopiroxenos pertenecientes a rocas calcosilicatadas del
Sistema Central Espafnol (VILLASECA GONZALEZ, 1984), y se puede comprobar que tienen
composiciones muy semejantes a los analizados en este trabajo, proyectandose en el limite del
campo entre didpsido y hedembergita. Este tipo de piroxenos calcicos (salitas) son comunes en
sedimentos ricos en calcio afectados por un metamorfismo regional en facies de anfibolitas.

Diépsido Hedembergita

Augita
/ Pigeonita \
/ R Flinoenstiltita . 1 R Clini)ferrosiliza \
En Fs

Figura 4.43: Diagrama En-Fs-Wo para la clasificacion de los piroxenos (MORIMOTO et al., 1988. Muestra: 266-
18). (m) VILLASECA GONZALEZ (1984).
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4.6.- ANFIBOL

De los andlisis efectuados se han considerado aquellos cuyo contenido total en 6xidos varia
entre 94% y 98%, que se incluyen en las Tablas XIV.1 a XIV.3 del Anexo I. Las férmulas
estructurales han sido calculadas en base a 23 oxigenos. Todos los analisis pertenecen a una
muestra de un “boudin” de tipo granatifero-anfibolico (muestra 266-78). La clasificacion de los
anfiboles se ha llevado a cabo segtin las normas recopiladas por LEAKE et al. (1997).

En la Foto 4.15 se puede observar el cardcter poiquiloblastico de los anfiboles de mayor
tamafio. En general, todos los anfiboles son calcicos, con (Ca + Na)s > 1, Ca >1,5 (1,723 a 1,898) y
(Nat+K)a < 0,5 (0,014 a 0,333), mostrando una variacién composicional notable, que oscila entre
magnesio-hornblenda a tschermakita y a ferro-tschermakita, aunque la mayor parte de los andlisis
se proyectan en el campo de los anfiboles tschermakiticos (Figura 4.44). Los analisis que se
proyectan en el campo de la magnesio-hornblenda corresponden a los anfiboles de menor tamarfio.
En el caso de las otras dos composiciones, corresponden a los grandes cristales poiquiloblasticos de
anfibol, donde la composicion tschermakita corresponde a las zonas centrales de los cristales,
mientras que las composiciones ferro-tschermakita pertenecen principalmente a los bordes.

Foto 4.15: Detalle de uno de los anfiboles
(Anf) poiquiloblasticos analizados. Tienen
gran cantidad de inclusiones de titanita
(Ttn) de habito euhedral a subhedral. (P1
= plagioclasa. Muestra: 266-78; nicoles
paralelos).

El diagrama Si vs. Ti propuesto por LEAKE (1965) ha sido utilizado clasicamente con el
objetivo de discriminar entre anfiboles igneos y metamorficos. En el caso que nos ocupa, se
observa como todos los andlisis realizados se proyectan en el campo de los anfiboles metamorficos
(Figura 4.45), lo que concuerda con las observaciones petrograficas.
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Cay > 1,50; (Na+K) , <0,50

Tremolita
Actinolita Magnesio- Tschermakita
Hornblenda - 0.8
o <f> o o L 0,6
<
® o] @ 9Quko
R T o
L 0,4
L 0,2
Ferro-Actinolita Ferro-Hornblenda Ferro-Tschermakita
. . 0
7,5 7 6,5 6 5,5

Si (en formula)

(PI+SIN/BIN

Figura 4.44: Diagrama para la clasificacion de anfiboles (LEAKE et al., 1997) pertenecientes al “boudin”
granatifero-anfibdlico (Muestra: 266-78). (A= VILLASECA, comunicacion personal, 2005).

0,6

0,5

0,4

0,3

Ti (en formula)

0,2

0,1

metamorficos

- 0%”‘3’ ®
N ‘0

Anfiboles

14

Anfiboles
igneos

6,5

Si (en formula)

Figura 4.45: Diagrama Si vs. Ti propuesto por LEAKE (1965), para discriminar entre anfiboles igneos y
metamorficos. Como puede observarse, todos los analisis se proyectan en el campo de los anfiboles

metamorficos.
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4.7.- CLORITA

Las cloritas analizadas corresponden a un marmol (Tablas XV.1 y XV.2 del Anexo I) y
presentan unos totales de los 6xidos analizados comprendidos entre 86% y 89%, por lo que no
parecen demasiado precisos, pero aun asi, se han representado en el diagrama de clasificacion para
las cloritas de HEY (1954), donde los analisis se proyectan mayoritariamente en el campo de
clinocloros (Figura 4.46). Esta clasificacion concuerda con las caracteristicas microscopicas

presentadas por estos cristales.

Figura 4.46: Diagrama Si vs. Fei/FertMg
- 12 segin HEY (1954), para la clasificacion
de las cloritas (Muestra: 266-41).
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4.8.- OLIVINO

Este mineral aparece tan solo en los marmoles (muestra 266-41) y se ha encontrado sélo en
un afloramiento. Los analisis realizados se encuentran recogidos en la Tabla XVI.1 del Anexo I, en
donde se incluyen también las féormulas estructurales en base a 4 oxigenos. Aunque solo se
dispone de cinco anadlisis, estos son muy similares y su composicion varia entre 80,92 y 79,52% de
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forsterita, lo que da idea del limitado rango de variacion, cuya composicion corresponde a
crisolitos.

4.9.- TITANITA

La titanita, CaTi [SiOs4] (O, OH, F), es un mineral accesorio comun en ambos tipos de
“boudins” calcosilicatados. Se han descartado aquellos analisis cuyos contenidos en 6xidos son
inferiores a 96 %. Los andlisis utilizados se encuentran en la Tabla XVIL1 del Anexo I. La
proyeccién de las titanitas estudiadas en el diagrama Ti-Fe-Al de TULLOCH (1979; Figura 4.47) las
sittia cerca del vértice del Ti, observandose que no existen practicamente diferencias entre ellas,
superponiéndose todos los puntos proyectados.

10% Fe

20% Al

0% Al

Ti Fe 3+

Figura 4.47: Representacion de las titanitas estudiadas en el diagrama Ti-Fe*-Al (TULLOCH, 1979). Cuadrados
amarillos = boudines anfibdlicos-granatiferos; circulos rojos = boudines piroxénicos-granatiferos.

4.10.- EPIDOTA-CLINOZOISITA

Se han considerado tinicamente los andlisis quimicos de epidotas cuyo contenido total en
oxidos es superior al 95 %. Las formulas estructurales se han calculado en base a 8 cationes, donde
todo el Fe se ha asumido como férrico y todo el Mn como trivalente.

La relacién composicional de los minerales del grupo de la epidota pueden ser expresados
por la siguiente formula general:
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X2Y3Z3(0, OH, F)13

Donde X=Ca, Ce, La, Y, Th, Fe?*, Mn2, Mn3*
Y = Al, Fe3*, Mn%, Mn?, Fe?, Ti
Z =Si, Be

La gran mayoria de los miembros de este grupo pertenecen a la serie de solucion sdlida
Ca2ALAIS:011(O/OH) — Ca2ALFe*SisOn(O/OH) de zoisita ortorrémbica y epidota/clinozoisita
monoclinica. La composicion de la solucién sodlida ortorrdmbica y monoclinica puede ser
expresada como la fracciéon molar de Xps del componente Ca2Al2Fe*SizO11(O/OH), con Xps = Fe® /
(Fe** + Al — 2) (DEER et al., 1986). En la zoisita, Xps estd restringida a valores inferiores a 0,02,
mientras que la solucién solida monoclinica muestra valores entre 0 y 1.

En la composicion de los minerales del grupo de la epidota, ademads de las condiciones
metamorficas (presidon y temperatura), también influyen la fugacidad del oxigeno en roca total
(fO2) y la composicion de la roca total.

Dentro de la Serie de “Viana do Bolo”, la muestra en la que se han analizado los cristales de
epidota es la 266-78, que corresponde al “boudin” anfibolico-granatifero. En la Tabla 4.3 se
encuentran algunos de los elementos mas representativos de este mineral. Sélo se han analizado
cuatro cristales y los resultados se presentan en la Tabla XVIIL.1 del Anexo I.

SiO, Al,O; Al Fe* Mn % pist.

39,001 28,345 2,603 0,351 0,006 11,852

Tabla 4.3: Datos de los elementos que representan la composicion media de las epidotas-clinozoisitas
pertenecientes a las rocas calcosilicatadas.

Dentro de la Formacion “Ollo de Sapo”, las muestras en las que se han analizado epidotas
son 267-20 y 267-32 (Tablas XIX.1 y XIX.2 del Anexo I), ambas correspondientes a las tobas
epiclasticas, donde los cristales se consideran formados en el proceso metamorfico asociado al
desarrollo tardio de la S2-M2 que presentan estas rocas.

En la Figura 4.48 se encuentran representadas las composiciones de las epidotas de las rocas
calcosilicatadas y del “Ollo de Sapo”. En ambos casos se pueden clasificar como clinozoisitas,
aunque se puede comprobar cdmo la composicion de la roca total influye de forma importante en
la diferencia composicional entre ambos grupos de epidota.

En las epidotas correspondientes al “boudin” calcosilicatado, el contenido en molécula de
pistachita tiene valores comprendidos entre Psiwo y Psis, tratandose de clinozoisitas. Como puede
observarse, el rango composicional de las epidotas de los boudines anfibolico-granatiferos es muy
pequefio. Otra caracteristica que se suele tener en cuenta a la hora de considerar la composiciéon de
las epidotas es el contenido en TiO.. En nuestro caso, todas las epidotas tienen un contenido
inferior al 0,2 %.
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En el caso del “Ollo de Sapo”, los cristales tienen un grado de idiomorfismo muy alto (Foto
4.16) e incluso llegan a formar grandes blastos, y a veces los cristales crecen con habitos
prismaticos alargados, dando lugar a formas radiadas (Foto 4.17). El contenido de molécula de
pistachita tiene valores comprendidos entre Psis y Ps:s, que son bastante bajos, pero siempre son
superiores a los de las rocas calcosilicatadas. Esto queda reflejado de forma grafica en la Figura
4.49, donde se ha representado AIV' vs. Fe¥, volviéndose a diferenciar los dos grupos de epidota-
clinozoisita. En las epidotas pertenecientes a la Formacion “Ollo de Sapo” se pueden diferenciar
dos subgrupos, la zona central y la zona mas externa de los cristales, que concuerda con el zonado
que se observa de al microscopio en los cristales de epidota-clinozoisita y que queda reflejada en la
Tabla 4.4. Segin FRANZ Y LIEBSCHER (2004) y GRAPES Y HOSKINS (2004), las epidotas crecidas en
facies de los esquistos verdes son mas ricas en Fe, mientras que hacia la facies de anfibolitas, las
epidotas incrementan su contenido en Al (Figura 4.49), aunque también hay que tener en cuenta la
composicion total de la roca. También se puede observar en la Figura una disminucion de XFe con
el aumento del grado metamorfico.

Figura 4.48: Diagrama triangular de XPpie
composicion de las epidotas estudiadas.
XCzo = (Al-2)/(Fe*+Al+Mn-2); XEp =
Fe3/(Fe3*+Al+Mn-2); XPie =
Mn/(Fe*+Al+Mn-2). Czo = Clinozoisita, Ep
= Epidota; Pie = Piemontita.

A Roca calcosilicatada

¢ Tobas epiclasticas

Piemontita

Clinozoisita

Epidota

XcCzo XEp

N° analisis SiO, Al,O; AlY! Fe® Mn %pist.
1 (borde) 39,316 27,304 2,497 0,423 0,021 14,387

2 38,385 27,151 2,508 0,435 0,017 14,735
3 (ntcleo) 36,231 24,464 2,448 0,480 0,008 16,335

Tabla 4.4: Datos de los elementos que presentan una variacion zonal en un cristal de la Formacién “Ollo de
Sapo” y que se muestra en la Foto 4.18.
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Figura 4.49: Diagrama binario AlV' vs. Fe3*. (XFe = Fe3*/Fe3+AlVT).

EVANS y VANCE (1978), en su estudio de las epidotas en diques daciticos, indican que las de
origen magmatico se caracterizan por contenidos en TiO: < 0,2 %, mientras que las epidotas
secundarias, que son producto de la alteracion de la biotita, tienen unos contenidos en TiO2 > 0,2
%. En nuestro caso, el estudio petrografico de estos materiales epiclasticos muestra un origen
metamorfico para las epidotas (clinozoisitas). También se ha observado oOpticamente en los
cristales euhedrales (Foto 4.18) una zonacion que se refleja en la composicidon, aumentando hacia el
centro del cristal el contenido en la molécula de pistachita, asi como los contenidos en AlY], Fe®,
mientras que hay una disminucion para el Mn (Tabla 4.4).

Sin embargo, los datos analiticos ponen de manifiesto que casi todas las epidotas estudiadas
presentan unos contenidos en TiO2 < 0,2 %. En general, tienen un contenido medio en TiO: de
0,131, variando desde 0,038 hasta 0,182. En cambio, las epidotas analizadas que se encuentran
asociadas a agregados de biotita, o a sus productos de alteracion, tienen unos valores de TiOz > 0,2
%. En este caso se puede apreciar que el criterio establecido por EVANS y VANCE (1978), basado en
el contenido en TiO2, no puede utilizarse para establecer su posible origen magmatico o
metamorfico pero, en cambio, si podria utilizarse como un criterio de formaciéon a una
determinada temperatura. Asi, para aquellas epidotas con un contenido de TiO: < 0,2 %, su
temperatura de formacioén es muy superior al de las epidotas con unos valores de TiO2 > 0,2 %.
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Foto 4.16: Cristal euhedral de
clinozoisita (Czo), cuyo contenido en
TiOz es inferior a 0,2% (Muestra: 267-32;
nicoles paralelos). El desarrollo de este
tipo de cristales euhedrales, asi como
los de la siguiente Foto, es ligeramente
posterior al desarrollo de la fabrica S2 y

anterior al desarrollo de la crenulacién
S3.

Foto 4.17: Cristales de clinozoisita (Czo)
con formas alargadas y disposicion
radiada (Muestra: 267-32; nicoles
paralelos). Este tipo de cristales se
desarrolla desde momentos sin-D2
hasta ~ momentos  inmediatamente
posteriores a la D2, pero siempre pre-
D3, por encontrarse afectado por la
crenulacion.

Foto 4.18: Detalle del cristal de
clinozoisita de la Foto 4.16. Se han
marcado los puntos analizados. Los
datos se pueden ver en la Tabla 4.4,
observandose una zonacion en el
cristal, con un nticleo mas rico en
molécula de pistachita.
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4.11.- APATITO

Este mineral de formula general Cas(POs)s (OH, F, Cl) se ha encontrado de manera accesoria
en todos los tipos de roca diferenciados en la Formacion “Ollo de Sapo”. Los elementos
determinados son los mismos que en los minerales descritos anteriormente pero, al no haberse
analizado elementos como F, Cl y OH, no es posible clasificar los apatitos.

En este apartado se han estudiado conjuntamente los apatitos de la Serie de “Viana do Bolo”
y de la Formacion “Ollo de Sapo”, cuyos andlisis se encuentran representados en las Tablas XX.1y
XXIL.1 del Anexo I, respectivamente, con el fin de comparar todos los andlisis realizados en los
distintos materiales cartografiados y su posible relacion con el grado metamorfico.

En la Formacién “Ollo de Sapo”, los apatitos poseen unas composiciones muy semejantes en
cuanto a los elementos analizados, pero cabe resaltar con los datos disponibles que existen ciertas
diferencias composicionales entre los apatitos de rocas de la facies de esquistos verdes y los que se
encuentran en la facies de las anfibolitas. La principal diferencia viene reflejada por el contenido en
Na20. Los apatitos de facies de los esquistos verdes tienen unos contenidos en Na:O proximos a
0,20 %, mientras que los de la facies de las anfibolitas no llegan a superar el 0,05 % de Na:0O. En la
Foto 4.19 se muestra un ejemplo de apatitos dentro de la zona los esquistos verdes.
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Foto 4.19: Detalle de los apatitos del ortogneis glandular, dentro de la zona de bajo grado metamorfico
(Muestra: 268-28, nicoles paralelos; Apt = apatito).

Si comparamos los apatitos del ortogneis glandular de bajo grado, con los de los gneises
bandeados, vuelve a observase que los de zonas metamorficas de mayor grado tienen un menor
contenido en Na:20O (Figura 4.50). Por otra parte, los apatitos del ortogneis glandular migmatizado
y los de los gneises bandeados muestran contenidos de Na2O semejantes.
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Figura 4.50: Diagramas binarios
para los apatitos de la Serie de . .
“Viana do Bolo” y de la Formacion A A o A
“Ollo de Sapo”. Se aprecia muy bien L N . * B
como el contenido en NaO 020 A® oA PN 00 PN
disminuye con el aumento del ® 2 AA *
grado metamorfico. (GB = gneis oS ®
bandeado; CcC = rocas 3- ’ o *
s . _ . Zz <
calcosilicatadas; GG ortogne%s 0] A ¢ A °
glandular;, GGM = ortogneis
glandular migmatizado; TBg = 0,05 .
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4.12.- GEOTERMOMETRIA Y GEOBAROMETRIA

Con el fin de rentabilizar los datos de andlisis mineral, se les han aplicado algunos
geotermOmetros y geobardmetros clasicos.

4.12.1.- Geotermdmetro plagioclasa-moscovita

GREEN Y USDANSKY (1986) han propuesto un geotermoémetro basado en la reaccion de
intercambio Na-K entre plagioclasa y moscovita, a través de la reaccion:

RT In K=-7,5808 T — 2087,6587 — 0,0431 P

Donde T es la temperatura (K) y P es la presion (bar).
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Los resultados obtenidos empleando este geotermometro se muestran en la tabla 4.5. Los
valores son muy semejantes para las areniscas grises y las cuarcitas de Dradelo, cuyas
composiciones son bastante parecidas. Las temperaturas mas altas corresponden sistematicamente
a las dos muestran de los gneises bandeados.

Litologia AG CD GB GB
N° muestra 266-7 266-73 266-76 TAB-3
T2 (2 Kb) 485 484 549 526
T2 (3 Kb) 506 502 570 547
T2 (4 Kb) 528 520 592 568
T2 (5 Kb) 550 538 614 590
T2 (7 Kb) 594 574 657 632
T2 (8 Kb) 616 592 678 653

Tabla 4.5: Temperaturas en °C obtenidas mediante el geotermdmetro plagioclasa-moscovita de GREEN Y
USDASNKY (1986). (AG= areniscas grises; CD= cuarcitas de Dradelo; GB= gneises bandeados).

4.12.2.- Geotermdmetro granate-biotita

El intercambio de Fe* = Mg entre granate y biotita es fuertemente dependiente de la
temperatura y, por lo tanto, puede utilizarse como un geotermoémetro, que esta bien representado
por la reaccion:

1/3 almandino + 1/3 flogopita <> 1/3 piropo + 1/3 annita
para la cual:
K = [Pyr]"crt [Ann]"3se [Alm]Y3cr [Phl]"3st Kb, Grt-t Ky, Gre-st

Donde [Pyr]cr es la actividad del componente de piropo en el granate y asi sucesivamente;
Kb es la constante de distribucion y Ky es el cociente de los productos de los coeficientes de la
actividad para los componentes piropo-annita y almandino-flogopita.

Ademads, SPEAR (1991) indica que las temperaturas calculadas con el par granate-biotita
también dependen de las proporciones relativas de ambos minerales en la roca, ya que la
consecucion del equilibrio se produce mediante difusion. Cuando la relacion volumétrica
VGrt/VBt es menor de 0,01, puede considerarse que al ser la cantidad de biotita muy grande con
respecto al granate, ésta no cambia su composicidn significativamente al producirse el equilibrio.
Por lo tanto, si consideramos los sistemas formados por, en primer lugar el granate y las biotitas
incluidas (VGrt/VBt > 1), y en segundo lugar el granate y las biotitas de la matriz (VGrt/VBt < 1),
nos encontramos con dos situaciones muy diferentes. En el primer caso, la composicién de la
biotita se va a ver muy afectada por el equilibrio con el granate, dando lugar a temperaturas
bastante mads inferiores a las del pico metamorfico. En el segundo caso, al ser el volumen de ambos
minerales mas parecidos, la composicion de la biotita estarda mucho menos afectada por el
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equilibrio con el granate y podrian reproducirse tedricamente resultados mds cercanos a las
condiciones del pico metamorfico.

Otros factores a tener en cuenta por su influencia a la hora de efectuar calculos
termométricos son el tamafio de los cristales de granate y la velocidad de enfriamiento del area
estudiada (SPEAR, 1991). Si el tamafio de los cristales de granate es grande, los nucleos
homogeneizados deberan estar poco o nada modificados por fendmenos de difusion
intracristalina, a menos que la velocidad de enfriamiento del 4rea sea excesivamente baja, lo cual
no parece que ocurra en areas orogénicas. Como consecuencia de estos factores, los céalculos
termométricos del par granate-biotita en las rocas pertenecientes a la Serie de “Viana do Bolo” han
sido calculados con la composicion de la parte central de los granates, apoyados por los perfiles
realizados en dichos cristales y con las biotitas que forman parte de la matriz y que no estan en
contacto con cristales de granate, con el fin de evitar que procesos de reequilibrio puedan alterar
sustancialmente la composicion de la biotita.

De este modo, se han efectuado calculos de temperaturas basados en relacion de intercambio
Fe-Mg entre granate y biotita segun las calibraciones de FERRY Y SPEAR (1978), HODGES Y SPEAR
(1982); PERCHUCK Y LAVRENT EVA (1983) y BHATTACHARYA et al. (1992), con el objeto de comparar
sus resultados y ver cuales son los mas compatibles con los estudios realizados sobre las
asociaciones minerales presentes en las laminas delgadas. Los resultados obtenidos con estas
calibraciones que se presentan en la tabla 4.6 pertenecen a una unica muestra de los gneises
bandeados (266-76), asumiendo una presién de 5 Kbar para cada uno de los granates analizados.
Todos los resultados proporcionan valores similares, comprendidos entre 535 y 601 °C, que
representan condiciones de facies anfiboliticas, desde la zona de la estaurolita hasta la parte
inferior de la zona de la sillimanita.

Muestra (kaar) FS78 HS82 PL83 B92-HW B92-GS
266-76; grt-1 5 575 599 581 567 555
266-76; grt-2 5 535 561 559 545 533
266-76; grt-3 5 544 569 564 550 537
266-76; grt-4 5 578 601 583 567 554

Tabla 4.6: Termometria granate-biotita segtin: FS = (FERRY Y SPEAR, 1978); HS = (HODGES Y SPEAR, 1982); PL =
(PERCHUCK Y LAVRENT EVA, 1983) y B = (BHATTACHARYA et al., 1992). Los calculos se han realizado en la
muestra 266-76, de los gneises bandeados y para cada uno de los granates analizados. (HW = HACKLER Y
WO0O0D, 1984; GS = GANGULY Y SAXENA, 1984).

4.12.3.- Geobardmetros para el equilibrio GASP

Los calculos que se han realizado para la geobarometria han sido siguiendo un equilibrio
GASP, (Grs + 2Ky/Sil + Qtz = 3 An), calibrado por GANGULY Y SAXENA (1984), que nos va a permitir
precisar unas condiciones baricas desarrolladas durante el principal evento de metamorfismo. Hay
que considerar que los centros de los granates y las plagioclasas de la matriz estan en equilibrio, ya
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que este equilibrio es dependiente de la temperatura. En la tabla 4.7 se encuentran los resultados
obtenidos para la muestra 266-76 de los gneises bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”.

Muestra N° 266-76 266-76 266-76 266-76
Grt-1 Grt-1 Grt-4 Grt-4
Polimorfo del AL:SiOs Sil Sil Sil Sil
HW GS HW GS
Termometro granate-biotita T(°C) T(°C) T(C) T(C)
BHATTACHARYA et al.; 1992 567 555 566 553
Geobarometro P(kbar) P(kbar) P(kbar) P(kbar)
Equilibrio GASP
Grs + 2Ky/Sil + Qtz =3 An 5,00 4,61 444 4,03
Equilibrio GPMB-Mg
Grs + Prp + Ms =3An + Phl 5,97 6,36 5,52 5,89
Equilibrio GPMB-Fe
Grs + Alm + Ms =3An + Ann 4,58 4,31 416 3,87

Tabla 4.7: Geobarémetro granate-biotita, aplicado sobre la muestra 266-76 (grt-1 y grt-4) perteneciente a los
gneises bandeados, en facies de anfibolitas. Se ha supuesto inicialmente una presion de 5 Kbar para el
calculo de la temperatura con el geotermdmetro granate-biotita. (HW= HACKLER Y WOOD, 1984; GS=
GANGULY Y SAXENA, 1984).
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5.- DEFORMACION

Los materiales del Antiforme del “Ollo de Sapo” han experimentado una historia
deformacional polifdsica varisca, y este capitulo se ha estructurado siguiendo la tradicional
division en fases de deformacién del NO Peninsular, establecida por los numerosos autores que a
lo largo de los afios han ido trabajando en la cadena Varisca (MATTE, 1968; MARCOS, 1971a, 1973;
RIBEIRO, 1974, FARIAS, 1990). Este tipo de esquema ayuda a clasificar secuencialmente las diferentes
estructuras, lo cual facilita la descripcién y la correlacién con otras zonas de la Cadena Varisca,
aunque no hay que olvidar el cardcter evolutivo de un proceso orogénico, tanto en el espacio como
en el tiempo, por lo que las estructuras asignadas a una fase determinada no son necesariamente
sincronicas en los diferentes sectores de la cadena (PEREZ-ESTAUN et al., 1991). Ademas, las fases de
deformacion se refieren tan solo a la edad relativa de las estructuras en una zona geoldgica
limitada.

El esquema regional que se maneja actualmente es el resultado de la superposicién de tres
fases principales de deformacion varisca, si bien existen localmente estructuras que no encajan en
ninguna de ellas. Cada evento deformativo puede ser definido mediante un conjunto de
estructuras que muestran una orientacion equivalente, la misma cinematica global y las mismas
fabricas, asi como una evolucion metamorfica comparable.

Durante la primera fase de deformacion (D1) se desarrollaron pliegues volcados o tumbados
vergentes al E y NE, con una esquistosidad o clivaje tecténico de plano axial, en todo el dominio
del “Ollo de Sapo” (MATTE, 1968), mientras en él del Complejo Esquisto-grauvaquico, los primeros
pliegues tienen el plano axial subvertical (DIEZ BALDA et al., 1990).

La segunda fase (D2) ocasioné los cabalgamientos junto con sus estructuras asociadas, que
afectan a la regién y que corresponde al emplazamiento de los complejos aloctonos de la ZGTM y
del parautéctono sobre la ZCI, y también a los cabalgamientos de la ZAOL (MARCOS, 1973; PEREZ-
ESTAUN, 1978; BASTIDA y PULGAR, 1978; MARTINEZ CATALAN, 1985; FARIAS et al., 1987; FARIAS,
1990). Aunque los eventos D1 y D2 son compresionales, se diferencian en que el primero afecta a
todas las rocas sedimentarias e igneas pre-carboniferas, mientras que el segundo tiene un caracter
mas discreto, con sus estructuras localizadas en zonas de cizalla ductiles, fragil-ductiles y fragiles
(BASTIDA et al., 1986; MACAYA et al., 1991).

La tercera fase (D3) generd grandes estructuras subverticales, que incluyen pliegues con un
clivaje de crenulacién normalmente bien desarrollado (MATTE, 1968) y zonas de cizalla de caracter
ductil a fragil, subverticales, con movimiento en direcciéon y que con frecuencia deforman a los
plutones de granitoides sincinematicos (IGLESIAS PONCE DE LEON Y CHOUKRONE, 1980). Por tanto,
también el evento D3 tiene un cardcter compresional, aunque la componente transcurrente puede
ser suficientemente importante como para calificarlo de transpresivo.

Ademas, se identifican estructuras extensionales, relacionadas con el colapso gravitacional
de la corteza orogénica engrosada y su debilitamiento. Estas estructuras, normalmente descritas
como zonas de cizalla extensionales, estan generalizadas en los niveles estructurales profundos
que afloran en antiformes o domos (ESCUDER VIRUETE et al., 1994, 2000; DIEZ BALDA et al., 1995).
Son posteriores a los pliegues D1 y estan dobladas por los D3, asi que con frecuencia son descritas
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como D2, pese a su caracter extensional, puesto que representan el segundo evento deformativo en
las areas donde afloran. Por otra parte, ARENAS Y MARTINEZ CATALAN (2003) y MARTINEZ
CATALAN et al. (2004a) argumentan la estrecha relacion temporal entre cabalgamientos D2 y
cizallamiento extensional en el Manto de Mondofiedo. Por estas razones, en la presente memoria
se seguira la pauta de describir dentro de la segunda fase de deformacién tanto los cabalgamientos
de los dominios epizonales como las estructuras de colapso gravitacional de los dominios mas
profundos.

En la Figura 5.1 se observa como el Antiforme del “Ollo de Sapo” esta encajado entre dos
fallas, la de Viveiro por el E y la de Valdovifio por el O. La primera es una falla normal con una
componente subordinada de cizallamiento dextro (MARTINEZ CATALAN, 1985; MARTINEZ et al.,
1996), mientras que la segunda es un desgarre senestro (DIAZ GARCIA, 1983) que representa los
movimientos mas tardios de una banda ancha de deformacion ductil conocida como la Zona de
Cizalla de Palas de Rei, de movimiento transcurrente senestro (IGLESIAS PONCE DE LEON Y
CHOUKRONE, 1980). Hacia el S, estas estructuras se terminan, y el Antiforme del “Ollo de Sapo”
pasa a estar limitado por el Sinforme de Sil y el Sinclinal de Truchas por el N, y por los Sinformes
de Verin y Alcafiices por el S. Estas estructuras se pueden correlacionar a grandes rasgos con las de
la Sierra de Guadarrama (SCE), de forma que el Sinforme de Sil-Truchas se corresponderia con el
de Santiuste, y el Sinforme de Alcafiices con el de Majaelrayo, que dejan en medio el Antiforme de
Hiendelaencina, donde aflora el “Ollo de Sapo” (DIEZ BALDA et al., 1990; AZOR et al., 1992). En la
Figura 5.2 se muestra un esquema estructural de la regiéon de Sanabria-Carballeda.

5.1.- PRIMERA FASE DE DEFORMACION (D1)

En la mitad oriental de la zona de trabajo son las estructuras de fase 1 las que condicionan el
patrén cartografico, caracterizado por la existencia de pliegues vergentes al NE o NNE que han
sido apretados y verticalizados por efecto de la tercera fase de deformacion. Las caracteristicas de
la deformacion asociada varian segun el tipo de materiales, por lo que se describiran por separado
los pliegues, la esquistosidad asociada en los metasedimentos y la deformacion en los ortogneises
y porfiroides del “Ollo de Sapo”.

5.1.1.- Pliegues de primera fase

La primera fase varisca generd estructuras de plegamiento a todas las escalas, bien visibles
en los materiales sedimentarios y en sus contactos con la Formacién “Ollo de Sapo”. Tienen una
excelente representacion cartografica al NE de la zona, donde afectan a la Cuarcita Armoricana del
flanco S del Sinclinal de Truchas y las Capas de Los Montes al N de Carbajales de la Encomienda y
Muelas de los Caballeros, donde éstas y el contacto con el “Ollo de Sapo” dibujan el cierre
periclinal de un anticlinorio. En toda esta zona, los ejes de los pliegues muestran una direccion
constante NO-SE con inmersion al NO. La geometria de los pliegues varia desde paralela, en las
barras de cuarcitas, a similar en las capas mas arenosas y en las pizarras.
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Figura 5.1: Esquema de los principales afloramientos de la Formacion “Ollo de Sapo” del NO peninsular y
de los que afloran en la Sierra de Guadarrama. (Segtin MARTINEZ CATALAN et al., 2004b).
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Figura 5.2 (continuacion): Leyenda del esquema estructural.

También estan desarrollados en el flanco S del antiforme entre Puebla de Sanabria y
Villardeciervos, donde las direcciones son similares pero la inmersion de los ejes es hacia el SE.

Por ultimo, en el extremo occidental de la zona estudiada existen dos buenos afloramientos
con pliegues D1 en ambos flancos del antiforme (Figura 5.2). Al N, cerca de Chandoiro, los
pliegues D1 en la Cuarcita Armoricana estan tumbados y suavemente plegados por otros D3. Al S
de Pradocabalos, estan volcados, pudiéndose apreciar su vergencia al NE y su cabeceo al SE.

En la Figura 5.3B se puede observar una poblaciéon de ejes D1 y Lil con inmersion al NO y
otra con inmersion al SE. La primera corresponde al flanco N del antiforme, mientras que la
segunda corresponde al flanco S. El cambio en la inmersién de los pliegues D1 es debido al
desarrollo del antiforme D3, y es una prueba adicional de su existencia y de que éste contintia por
el E hasta el Terciario de la cuenca del Duero.
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Figura 5.3: (A) Diagramas de orientacion de los polos de la foliacion S1. (B) Diagrama de la lineacion de
interseccion Lil y de los ejes de pliegues D1. En ambos casos, los datos pertenecen a los metasedimentos de
las Capas de Los Montes. Hemisferio inferior de la red equiareal.

5.1.2.- Esquistosidad de primera fase (S1) en los metasedimentos

La esquistosidad S1 es la primera fabrica deformativa desarrollada en los metasedimentos
que se encuentran por encima de la Formacion “Ollo de Sapo”. Se encuentra por toda la zona, pero
se conserva especialmente bien en la mitad oriental, pues hacia el O suele estar microplegada u
obliterada por fabricas posteriores. Cuando S1 no ha sido borrada, es penetrativa, manifestandose
en todos los tipo de rocas, aunque de un modo diferente segiin cada litologia, y siempre con una
disposicion subparalela al plano axial de los pliegues de la misma fase.

En las pizarras, S1 es un clivaje pizarroso, bien desarrollado, marcado por la orientacion de
clorita, sericita y moscovita, mientras en las cuarcitas se ha desarrollado una esquistosidad grosera
o bien no ha llegado a formarse, sobre todo en aquellos bancos de cuarcitas masivas de las Capas
de Los Montes o Cuarcita Armoricana, en el sector NE. En los niveles de areniscas cuarzosas, la
esquistosidad también es grosera, pero mejor desarrollada, y estda marcada por la orientacion de
moscovita-sericita y por un suave aplastamiento y reorientacion de los clastos.

Por lo que respecta a la edad de esta primera fase, existe una datacion absoluta de la S1
inmediatamente al Sur de la zona de estudio, en las proximidades de la localidad de Flechas y
realizada por el método “*Ar/*Ar sobre roca total (DALLMEYER ef al., 1997). La muestra corresponde
a una filita pizarrosa y fue tomada las Pizarras de Luarca del flanco N del Sinforme de Alcafices,
en un area afectada tinicamente por la foliacion de la primera fase, cuya asociacién mineral
sincinematica es tipica de la zona de la clorita. El andlisis isotopico suministré un "plateau” bien
definido, cuya edad aparente es de 359 Ma, que corresponde al limite entre el Devoénico y el
Carbonifero.
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5.1.3.- Deformacion y desarrollo de S1 en los ortogneises del “Ollo de Sapo”

Las rocas que componen la Formacion “Ollo de Sapo”, como por ejemplo el ortogneis
glandular, son porfidicas con fenocristales englobados en una matriz de grano fino a muy fino, lo
que condiciona el comportamiento de las rocas ante la deformacion. La principal estructura es una
fabrica planolinear con el desarrollo adicional de bandas de cizalla regularmente espaciadas
formando estructuras de tipo S-C (BERTHE et al., 1979), del tipo I segtin la terminologia de LISTER Y
SNOKE (1984). Esta deformacion se observa principalmente en la mitad oriental de la zona de
estudio, donde el grado metamorfico es bajo, y es caracteristica de rocas sin una anisotropia previa,
como suele ser el caso de los granitoides.

A la hora de distinguir foliaciones primarias y deformativas en rocas de origen volcanico o
subvolcanico, las primarias estan definidas por estructuras de flujo y compactacion dentro de una
matriz vitrea y por la orientacidon de fragmentos, cristales y pomez u otros fragmentos liticos. Las
foliaciones tectdnicas estan definidas por la alineacién, principalmente, de micas neoformadas,
cuarzos, feldespatos y éxidos estirados, y de forma local por pequenios pliegues intrafoliares. En el
caso de las ignimbritas, ya existia una foliacién previa eutaxitica, pero en su conjunto se han
comportado igual que el ortogneis glandular, excepto para los vidrios volcanicos, que han
recristalizado a micas blancas (fengita-moscovita). Como estas micas poseen un clivaje, la
deformacién varisca induce un microplegamiento del mismo, dando la sensaciéon de que existen
dos foliaciones dentro de los cristales de micas blancas, pero al analizar la matriz se comprueba
que sdlo tiene una esquistosidad.

La textura original del ortogneis glandular seria semejante a la de un pdrfido granitico, con
fenocristales de feldespato potasico, plagioclasa y cuarzo, dentro de una mesostasis de grano muy
fino. Todos los fenocristales son de origen magmatico, como muestra el hecho de ser pre-
cinematicos con respecto a S1. En el caso de los fenocristales de cuarzo, el relleno de los golfos de
corrosion es mineraldgicamente similar al de la matriz, pero muestra poco o nula deformacién, lo
que demuestra que los cristales de cuarzo fueron fenocristales desarrollados en un magma y no
porfiroblastos que sobrecrecieron e incluyeron a la mesostasis.

Es caracteristica la presencia de fenocristales de feldespato potasico y plagioclasa con formas
angulosas y evidencias de fracturas y deslizamiento sobre los planos de exfoliacién
cristalograficos.

La mayoria de los fenocristales tienen sombras de presion rellenas de cuarzo y micas
neoformadas, con la tipica textura en mosaico. Pueden ser simétricas con respecto a los
fenocristales, pero la mayoria son asimétricas con una geometria sigma (o, PASSCHIER y SIMPSON,
1986). También se pueden identificar dominios ricos en micas, fuertemente foliados, interpretados
como de alta deformacién, desarrollados entre los fenocristales, y en los que el cuarzo ha sido
progresivamente removido durante el proceso de deformacion.

La particion de deformacion entre la matriz y los fenocristales es el resultado de una serie de
factores (ETHERIDGE y VERNON, 1981), entre los que cabe destacar: (1) la matriz es de grano fino a
muy fino, composicionalmente heterogénea, rica en volatiles, e incluso de forma puntual llega a
ser vitrea; (2) los fenocristales son grandes, relativamente secos y son cristales unicos,
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monocristalinos; (3) las reacciones metamorficas pueden ablandar o endurecer la matriz durante el
proceso deformativo y (4) los fenocristales de cuarzo, a diferencia de otros cristales (feldespatos y
micas) y la matriz, no suelen estar afectados por las reacciones metamorficas o de alteracion.

La resistencia del cuarzo a la deformacién depende de la cantidad de agua atrapada en su
estructura cristalina (DOUKHAN y TREPIED, 1985; ORD y HOBBS, 1986), o de su incorporacion
durante el proceso deformativo. Como los fenocristales de cuarzo crecen en un magma
subsaturado en agua, es poca la que puede quedar atrapada en su red cristalina. Durante el
proceso de ascenso y erupcidn, el agua restante del magma y la que pueda proceder de la
superficie quedara atrapada en la matriz de grano fino. El tamafio de grano fino puede ademas
favorecer la infiltracion de fluidos durante los estadios iniciales de la deformacion, como queda
reflejado por la presencia de procesos de alteracion de los feldespatos. El resultado final es que el
cuarzo que forma parte de la matriz puede estar mas hidratado que él de los fenocristales y asi es
mas débil ante los procesos deformativos.

Los fenocristales de cuarzo son mas resistentes a los procesos deformativos que el resto de
los componentes de la roca original (fenocristales de feldespato, micas, matriz, posibles venas o
diques,...), y hay cristales de cuarzo que aguantan mucho mas que otros durante el desarrollo del
proceso deformativo.

El caracter microestructural de los fenocristales de cuarzo en rocas volcdnicas deformadas
varia mucho, definiendo un rango desde cristales euhedrales a altamente deformados y agregados
recristalizados o bien en cintas (“ribbons”). Esto puede incluso ocurrir en una unica ldmina
delgada, y refleja el caracter progresivo de la deformacion. Los cristales de cuarzo con escasa
deformacién son subhedrales a euhedrales, con caras cristalinas bien desarrolladas. La primera
evidencia de la deformaciéon es la extinciéon ondulante y bandas de deformacién, inclinadas
aproximadamente 30°-50° con respecto a la foliaciéon externa. Menos frecuentes son las bandas de
deformacién subparalelas a la foliacion. Puede observarse desarrollo local de subgranos y la
incipiente recristalizaciéon a lo largo de los bordes de los fenocristales de cuarzo. Cuando hay
fenocristales de cuarzo cercanos entre si, la deformacién se concentra entre ellos.

Cuando la deformacion aumenta, el desarrollo de subgranos y la recristalizacion dindmica se
va haciendo mas pronunciada en los bordes de los cristales, aunque de forma heterogénea. Las
bandas de deformacién aun estan presentes en los bordes de los cristales, pero el desarrollo de
subgranos abarca todo el cristal. Con el progreso de la deformacién, el tamafio de los granos
neoformados se va haciendo relativamente homogéneo y éstos desarrollan una orientacion
dimensional preferente, subparalela a las bandas de deformacion. En los fenocristales mas
deformados, los agregados de cuarzo tienen formas elipticas, alargadas y sigmoidales. Sin
embargo, en los agregados de cuarzo bien recristalizados, pueden quedar algunos cristales
originales, con habito subhedral a euhedral. Cuando la deformacion es muy fuerte, los agregados
recristalizados evolucionan hacia un tamafio de grano menor y tienden a formas planares paralelas
a la foliacion, con un resultado final en el que se forman lentes o “ribbons” de cuarzo poligonal.

Volviendo al aspecto general de la foliacion, las estructuras de tipo S-C puede ser de dificil

observacién, ya que estan reaplastadas por la tercera fase de deformacion (D3) y es comun
observar una tnica esquistosidad.
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El mejor ejemplo se encuentra en la carretera de acceso al cierre del embalse de Valparaiso,
donde se observan planos Sy C con criterio de movimiento del bloque de techo hacia el N, pero
también se observa una estrecha banda conjugada con el criterio contrario (Fotos 5.1 y 5.2). En la
Foto 5.3 podemos ver otro buen ejemplo de las texturas S-C presentes en el ortogneis glandular.

La foliacién S1 (Figura 5.4A), desarrollada sobre los ortogneises “Ollo de Sapo”, contiene una
lineacion mineral Lm1 (Figura 5.4B) de orientacion N-S a NNE-SSO, constituida por la elongacion
de agregados cuarzo-feldespaticos y agregados alargados de minerales maficos (biotita). En campo
con la ayuda de la lupa de aprecia como esta lineacion estd formada por agregados de cristales de
biotita.

Otro tipo de lineacion mineral Lm1 se encuentra en las sombras de presion asimétricas que
se desarrollan en los fenocristales y glandulas de feldespato potasico. Estas sombras de presion
incluyen fibras alargadas en la direcciéon de movimiento y se caracterizan porque al observarlas en
detalle tienen cierta porosidad. Cuando la deformacién es mas intensa se produce un alargamiento
de las glandulas de los feldespatos, marcando la lineacién mineral (Foto 5.4).

A la mesoescala, existen diferentes criterios que demuestran la no coaxialidad de la
deformacién D1 dentro de los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo”, como son la forma
sigmoidal de la foliacion en zonas de cizalla y la asimetria de las colas de presion en torno a los
porfiroclastos de feldespato potasico. Dicha asimetria indica casi invariablemente un sentido de
cizallamiento de techo hacia el N o NNE.

5% 5%
10 % 10 %
15 % 15 %

20 %
20 % 259
25 % 30 %

Q
O
n =426 valores n = 28 valores

Figura 5.4: (A) Diagramas de orientacion de los polos de la foliacion S1. (B) Lineacién de estiramiento
mineral Lm1. Ambos diagramas pertenecen a los materiales de la Formacién “Ollo de Sapo”. Hemisferio
inferior de la red equiareal.

185



Deformacion

186

Foto 5.1: Texturas de tipo S-C (seccion
estructural XZ), dando criterio de movimiento
del bloque superior hacia el N. Los planos C
tienen direccion N115°E/64°S. Este
afloramiento se encuentra en la carretera de
acceso a la presa de Valparaiso.

Foto 5.2: Plano C (seccidén estructural XY) del
afloramiento anterior, donde se observa el estilo de la
lineacion mineral (Lm1), también se pueden apreciar
los escalones estructurales, que indican el mismo
sentido de movimiento que las estructuras S-C.
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Foto 5.3: Texturas S-C del tipo I de LISTER Y SNOKE (1984), en el ortogneis glandular (seccion estructural XZ)
En la parte central se observa un fenocristal de feldespato potasico con sombras de presién asimétricas. La
fabrica en este afloramiento es N 112°E/ 75°S, y el criterio de movimiento es del bloque de techo hacia el N.

Foto 5.4: Lineacion de estiramiento mineral (Lm1) en
el ortogneis glandular (seccion estructural XY). En
este afloramiento la lineacién estd marcada por el
estiramiento de las glandulas de feldespato potasico.
Este tipo de estructura se produce donde los efectos
de la deformacion D1 son mas intensos.

187



Deformacion

5.2.- SEGUNDA FASE DE DEFORMACION (D2) EN DOMINIOS SUPRACORTICALES

La tecténica de cabalgamientos ha sido descrita en todo el NO de la Peninsula. La referencia
mas antigua es de CARLE (1945), quien menciona la posibilidad de un gigantesco pliegue acostado
para explicar las rocas anfiboliticas de los complejos aloctonos de Galicia. Posteriormente, NISSEN
(1959), habla de pliegues en el dominio del Manto de Mondofiedo, pero no se propone una fase de
deformacion asociada a estos cabalgamientos hasta los trabajos de RIBEIRO (1970 y 1974) y MARCOS
(1971a, 1971b y 1973). Por los mismos anos, RIES Y SHACKLETON (1971) consideran que estas
estructuras afectan a zonas mas internas del orégeno y proponen que los Complejos de Ordenes y
Cabo Ortegal son aldctonos. Posteriormente, otros autores analizaron con detalle las estructuras de
segunda fase en diferentes dominios del NO, incluyendo la ZAOL (BASTIDA y PULGAR, 1978;
MARTINEZ CATALAN, 1985; BASTIDA et al., 1986; PEREZ-ESTAUN et al., 1991), y areas circundantes de
la ZCI y la ZGTM, como Tras-os-Montes, en Portugal (RIBEIRO, 1974; MEIRELES et al., 1995), el
Sinforme de Verin (FARIAS, 1990), en el Sinforme de Alcafices (GONZALEZ CLAVIJO, 1997;
GONZALEZ CLAVIJO Y MARTINEZ CATALAN, 2002) y la Serra do Marao (PEREIRA, 1987).

En el 4rea estudiada, las estructuras mayores asociadas a este episodio son los
cabalgamientos de A Gudina y de Pradocabalos, cuya geometria queda reflejada en las Figuras 5.5
y 5.6. El cabalgamiento que aflora al N de A Gudina representa un extremo del cabalgamiento de
Verin, el cual se considera el cabalgamiento basal de la ZGTM. Ademas de los alrededores de A
Gudina, aflora en las laderas de la Sierra de Marabon, al S de Lubidn, como estrechos klippen en el
nucleo de sinformes de tercera fase.

El cabalgamiento de A Gudina fue puesto de manifiesto por FARIAS Y MARQUINEZ (1986) y
estudiado en detalle por FARIAS (1990). Al N de esa localidad es una falla muy tendida que trunca
los pliegues D1 desarrollados en el Ordovicico de la ZCI (Figura 5.6 y Foto 5.5). El hecho de
aparecer doblado por pliegues D3 en la Sierra de Marabdn, acota la edad relativa del
cabalgamiento.

La lamina cabalgante esta afectada por una foliacion tectonica S2 paralela al plano axial de
pliegues tumbados de pequena escala y asimétricos. La foliaciéon varia desde un clivaje de
crenulacion muy desarrollado, hasta una esquistosidad que a menudo tiene caracteristicas
miloniticas y ultramiloniticas, e incluye una fuerte lineacion, aparentemente de estiramiento, de
direccion ONO-ESE a NO-SE. También se desarrollaron filonitas cerca del cabalgamiento basal y
en otros niveles de la lamina cabalgante.

La foliacion S2 fue datada por DALLMEYER et al. (1997; “Ar/*Ar sobre roca total) en el
Sinclinal de Verin obteniendo una edad de 340 Ma, que acota aproximadamente el cizallamiento
ductil ligado al cabalgamiento de los Complejos Aldctonos sobre el Dominio Esquistoso
(MARQUINEZ, 1984), al tiempo que suministra una edad maxima para el propio cabalgamiento de
A Gudina.

El cabalgamiento de Pradocabalos, fue identificado y denominado asi por ARCE DUARTE et al.
(1981) y estudiado por FARIAS (1990). Se encuentra en el extremo occidental de la zona estudio,
aflorando con un recorrido de escasa extensidon, ya que aparece cortado por la falla normal de
Chandoiro e intruido por el granitoide de Bembibre-Villarino, (Figuras 5.5 y 5.6). Segin FARIAS
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(1990), este cabalgamiento superpone la sucesion representativa de la Unidad de los Montes do
Invernadeiro sobre los esquistos y filitas de El Castro, formacion a la cual atribuye una edad
siltrica y que ademas incluye dentro del dominio del “Ollo de Sapo”. La fabrica principal en los
materiales siltricos es la S2, con direcciones que varian de N 110°E/50°S y N 70°E/48°S y con una
lineacién de estiramiento mineral muy constante segiin N 120°E/34°SE.
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Figura 5.5: Mapa geoldgico de la zona SO de la regién estudiada, donde se encuentran los cabalgamientos de
A Gudifa (cabalgamiento basal de la ZGTM) y el cabalgamiento de Pradocabalos. Corte geoldgico en la
Figura 5.6.
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Figura 5.6: Corte geologico de los cabalgamientos de A Gudina y de Pradocabalos. La situacion del corte se
muestra en la Figura 5.5.

Foto 5.5: Terminacion oriental de un anticlinal de D1 en la Cuarcita Armoricana, de facies Montes do
Invernadeiro. Los pliegues D1 estan cortados por arriba por el cabalgamiento de A Gudifa, con materiales
de la ZGTM. El trazo de color blanco representa la superficie por donde se encuentra en cabalgamiento. La
situacion de la Foto se encuentra en la Figura 5.5.
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5.3.- SEGUNDA FASE DE DEFORMACION (D2) EN DOMINIOS MESOCORTICALES

La segunda fase de deformacion estd representada en la mitad occidental del area estudiada
por una zona de intensa deformacién cuyo limite superior coincide a lo largo de buena parte de su
recorrido con la isograda de la biotita, y cuyo limite inferior no aflora. El drea de distribucion de
esta deformacidn coincide con el Antiforme de Sanabria, y en su flanco N afecta a buena parte de
las Capas de Los Montes, situdndose su limite a poca distancia del muro de la Cuarcita
Armoricana (Figura 5.2). Hacia el E, la deformaciéon D2 desaparece entre Palacios de Sanabria y
Asturianos, donde su limite superior dibuja el cierre del antiforme.

Por el S, las zonas con deformacion D2 meso- y supracorticales se unen, resultando dificil
separarlas con un limite neto, pese a su distinto significado dindmico. En efecto, en el flanco NE de
los Sinformes de Verin y Alcarices, el Ordovicico y el “Ollo de Sapo” estan siempre intensamente
deformados por debajo de la isograda de la biotita por el cizallamiento extensional, mientras que
por encima lo estan por la D2 asociada a los cabalgamientos del Dominio Esquistoso. La misma
banda de deformacion D2 mesocortical aflora de nuevo al S del Sinforme de Alcafiices (VILLAR
ALONSO, 1990; GONZALEZ CLAVIJO, 1997).

La deformacion D2 se caracteriza por el desarrollo generalizado de una nueva foliacion
tectonica (S2), y de pliegues recumbentes de diferentes escalas, “boudinage”, y una fuerte lineacion
de estiramiento y mineral. En los niveles mas altos de la zona deformada, S2 es un clivaje de
crenulacion, y especialmente en el flanco S del Antiforme de Sanabria, su desarrollo va unido al de
numerosas venas de cuarzo y su microplegamiento y estiramiento.

Hacia abajo, la foliacion S2 se generaliza rapidamente, pasando a ser la dominante en los
materiales esquistosos y gnéisicos. La foliacién y la lineaciéon mineral representan de forma
aproximada el plano y la direccion de flujo ductil durante la deformacion sin-metamorfica
(NICOLAS Y BOUDIER, 1975; NICOLAS Y POIRIER, 1976). Numerosos criterios cinematicos indican una
componente no coaxial de la deformacion, y el sentido de cizallamiento definido por estos
indicadores, en la mitad occidental de la zona de estudio, es consistentemente con un movimiento
del bloque techo hacia el SE.

5.3.1.- Pliegues de segunda fase

En los niveles estructurales altos de la banda de cizalla, donde afecta a los materiales del
Ordovicico Inferior (Capas de Los Montes), la deformacion D2 estd localizada principalmente en
los niveles de las pizarras basales, que se comportan como auténticos niveles plasticos, donde el
desarrollo de una foliacion nueva S2 y con frecuencia filonitas, casi borra por completo la
esquistosidad previa. En general y sobre todo en el flanco S, la deformacioén va acompafada de
numerosas venas de cuarzo que se pliegan y estiran, dando pliegues isoclinales de pequeno
tamarfo, a menudo con charnelas y flancos boudinados (Fotos 5.6, 5.7 y 5.8).
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Foto 5.6: Pizarras de las Capas de Los Montes cerca del
contacto N con la Formacién “Ollo de Sapo”. Las venas de
cuarzo son sincinematicas con D2 y aparecen dobladas
por pliegues isoclinales, estiradas y boudinadas. Los
pliegues mas visibles, angulares, son D3.

Foto 5.7: Aspecto de campo de las
Capas de Los Montes en el flanco S, con
abundantes inyecciones de venas de
cuarzo y pliegues D2 y D3.

Foto 5.8: Detalle de las venas de cuarzo
dentro de las pizarras del Ordovicico
Inferior, flanco S del Antiforme de
Sanabria, plegadas y estiradas. En los
flancos de estos pliegues es donde
mejor se observa la lineacién de
estiramiento mineral de la segunda fase.
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Cuando los afloramientos presentan buenas secciones estructurales seguin el plano XZ, se
identifican charnelas disruptadas, mientras que en secciones estructurales YZ, el aspecto en mas
brechoide, con desarrollo de porfiroclastos de cuarzo y, a veces, fragmentos de metapelitas,
consecuencia de una suma de procesos ligados entre si que incluyen venulacion, fuerte
estiramiento y cizallas discretas asociadas a la filonitizacion.

La morfologia de los pliegues menores dentro de la Serie de “Viana do Bolo” depende en
gran medida de los contrastes de competencia, apareciendo bien desarrollas en las capas
cuarciticas y en las rocas calcosilicatadas.

Los ejes de los pliegues, que en muchos casos son intrafoliares, son con frecuencia
subparalelos a las lineaciones minerales y de estiramiento. Presentan zonas de charnela engrosadas
y flancos muy adelgazados, y asociados a los pliegues se desarrollan cizallas de bajo angulo que
denotan un estiramiento importante paralelo a la lineaciéon. Los pliegues son generalmente
isoclinales, y a medida que sus flancos se van orientando, contribuyen a integrar el bandeado
tectonico caracteristico de las rocas migmatiticas (foliaciones de alta temperatura), con el cual
llegan a confundirse.

A escala de afloramiento, los pliegues D2 en la Serie de “Viana do Bolo” son de tamarfo
decimétrico a métrico, y a menudo tienen charnelas curvas. En las secciones estructurales XZ
predominan las geometrias isoclinales, mientras que en las secciones YZ aparecen con relativa
frecuencia morfologias concéntricas cerradas, abiertas (pliegues en yunque), o mas frecuentemente
secciones que se corresponden con formas en Sy en Z (Figuras 5.7 y 5.8; Fotos 5.9 a 5.15).

Elemento

tubular Zona apical X

Lineacién de
estiramiento

ﬁ mineral
/ -2

Seccién eliptica
en 0jo

<

~

-

Pliegue no paralelo,
cilindrico e isoclinal
con linea de charnela
recta

Figura 5.7: Esquema de las diferentes geometrias que puede presentar un pliegue en vaina, en secciones
perpendiculares a la lineacion de estiramiento.
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Figura 5.8: En esta Figura se muestran dos secciones perpendiculares a un pliegue en vaina. Las secciones
transversales tipicas de los pliegues se ven en los planos XZ, mientras que los planos YZ muestran las
caracteristicas formas cerradas.

Foto 5.9: Forma cerrada de un
pliegue en vaina. La escala es
una moneda de 1 céntimo, lo
cual nos indica la variedad de
tamafios que presentan este
tipo de  estructuras. El
bandeado concéntrico esta
marcado por una variacion
composicional, las bandas
claras son de composicion
cuarzofeldespatica y las bandas

oscuras tienen una
composicion micacea
(biotiticas).

194



Deformacion

Foto 5.10: Charnela curva en una capa de roca
calcosilicatada.

Foto 5.11: Pliegues D2 sobre gneises bandeados. La seccion corresponde a un plano XZ.
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Foto 5.12: Pliegue asimétrico formado en un nivel de roca calcosilicatada en la ladera de Tabazoa de
Humoso. La continuacién de este afloramiento hacia el SE (derecha de la Foto), aproximadamente a un
metro, se muestra en la Foto siguiente. Notese que los pliegues doblan a una capa previamente boudinada.

Foto 5.13: Boudin de roca calcosilicatada en la continuacion de un flanco de un pliegue D2 mostrado en la
Foto anterior.
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Foto 5.14: Pliegues D2 en la Serie de “Viana do Bolo”. En este mismo afloramiento existe un plano
perpendicular donde se observa cémo estos pliegues estan afectados por otros D3 dando lugar a figuras de
interferencia de tipo 3 de RAMSAY (1967).

Foto 5.15: Pliegue D2 en los materiales de la Serie de “Viana do Bolo”. Este tipo de secciones con formas
cerradas representan planos estructurales XZ. Los niveles plegados se adelgazan en las zonas de los flancos,
mientras que en las zonas de charnela muestran engrosamiento.
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Hay charnelas curvas con cambios de orientacion de su eje que se aproximan a 180°, siendo
éste un rasgo caracteristico de los pliegues en vaina. Las morfologias cerradas con geometrias
elipticas estan asociadas a pliegues en vaina aplastados segtin los planos de la foliacion principal
S2. En algunos pliegues se observan zonas de cizalla ductiles, que corresponden a los flancos
invertidos y que lateralmente pasan a estructuras plegadas.

Los pliegues no cilindricos han sido reconocidos y estudiados desde mediados del siglo XX,
siendo descritos como pliegues tubulares (HANSEN, 1971), o en vaina (CARRERAS et al., 1977),
cuando la curvatura de la charnela es muy acusada (mas de 90° segin RAMSAY Y HUBER, 1987) y
son caracteristicos de las zonas de cizallamiento ductil (QUINQUIS et al., 1978; COBBOLD, 1979).

Se consideran generados por procesos de deformacidon progresiva no coaxial donde los ejes
de los pliegues son inicialmente perpendiculares a la direcciéon de transporte tectonico y
posteriormente se reorientan hacia la lineacion de transporte de la cizalla ductil, al tiempo que su
superficie axial gira hasta paralelizarse a la foliacion principal (COBBOLD Y QUINQUIS, 1980).

5.3.2.- Esquistosidad de segunda fase (S2)

La parte superior de la banda de deformacion subhorizontal afecta principalmente a las
Capas de Los Montes, tanto del flanco N como del flanco S (Figura 5.2).

En el flanco N, la S2 aparece como un bandeado tectdnico, bien visible tanto a escala de
afloramiento (Fotos 5.16 y 5.17) como al microscopio (Fotos 5.18 a 5.20). Es en las zonas con S2
subhorizontal donde mejor se desarrolld después la crenulacion de la tercera fase de deformacion
varisca. La segregacion de venas de cuarzo es menos pronunciada que en el flanco S pero, en

cambio, cabe mencionar un dique de cuarzo de gran espesor paralelo a S2 en la cabecera del arroyo
de Meladas.

Foto 5.16: Aspecto general de las
pizarras negras en el flanco N
(Capas de Los Montes). La
esquistosidad principal es S2,
mientras que los pliegues que se
observan son D3, que desarrollan
una intensa crenulacion en toda
esta zona.
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Foto 5.17: Detalle de la Foto anterior, donde se aprecia el

bandeado tecténico S2.

Foto 5.18: Aspecto textural del
bandeado tecténico (S2) en las
pizarras de las Capas de Los Montes
del flanco N del antiforme de
Sanabria. (Muestra: 229-782,
perteneciente al fondo documental
del IGME,; nicoles cruzados).

Foto 5.19: Detalle textural de las
esquistosidades en el flanco N del
Anticlinorio del “Ollo de Sapo”
(Muestra: 228-1108; perteneciente al
fondo documental del IGME). El
bandeado es S2, mientras los
pliegues reflejan la crenulacion S3.
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Foto 5.20: Detalle de la Foto
anterior, donde se puede
apreciar la existencia de tres
esquistosidades. S2 esta marcada
por un bandeado tecténico y en
los  microlitones  cuarzosos
quedan restos de S1.

[

En el flanco S, la S2 también desarrollé un bandeado tecténico, aunque en condiciones de
grado metamorfico mayor respecto del flanco N y con un gradiente dentro de este flanco con
condiciones en aumento de E a O. En las pizarras y hacia el techo de la banda de cizalla se localiza
en las pizarras una zona con una alta densidad de venas de cuarzo, intensamente deformadas por
D2 (Foto 5.21). Cuando la deformacion afecta a la barra cuarcitica basal de las Capas de Los
Montes, ésta desarrolla una fabrica intensa, dando lugar a una textura en libro muy tipica (Foto
5.22).

En la zona oriental, puede observarse S2 en los alrededores de Palacios de Sanabria, que
viene a ser la zona mas oriental donde aparece. Por ejemplo, en la ermita de la Encarnacién existen
buenos afloramientos, y en lamina delgada se observan las tres esquistosidades principales (Foto
5.23). Por ultimo, en los afloramientos localizados al O de la Falla de Chandoiro, las metapelitas
ordovicicas tienen una esquistosidad principal de tipo bandeado tectdonico, mientras que las
cuarcitas son auténticas milonitas y blastomilonitas.

Foto 5.21: Afloramientos del
Ordovicico Inferior en el flanco
S. En primer plano, niveles
pizarrosos con abundantes
inyecciones de venas de cuarzo.
Al fondo (flecha negra), barra
cuarcitica afectada por D2 y
cuya textura se muestra en la
Foto 5.22.
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Foto 5.22: Cuarcita de las Capas
de Los Montes del flanco S del
Antiforme de Sanabria,
mostrando el fuerte desarrollo
de S2.

Foto 5.23: Detalle textural de las
esquistosidades S1, 52 y S3, en
las pizarras al N de Palacios de
Sanabria  (Muestra: 267-2;
nicoles paralelos).

Dentro de la Formacion “Ollo de Sapo”, el inicio del desarrollo de S2 estd marcado por la
formaciéon de un bandeado tectonico composicional, con bandas cuarzosas, feldespaticas y
micaceas.

Al S de la localidad de Ferreros, en el cerro Santiesteban, se puede apreciar a simple vista
aunque aparece doblada por pliegues menores D3 (Fotos 5.24 a 5.25). En la Foto 5.26 se muestra un
detalle de la textura que presentan las rocas de estos afloramientos, y donde ain quedan restos de
una primera esquistosidad.

En los ortogneises glandulares y en los gneises bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”, la
esquistosidad S2 esta definida por un bandeado composicional cuarzo-feldespatico, constituido
por niveles completamente recristalizados alternativamente ricos en cuarzo, feldespatos y biotita.
Contribuyen en la definiciéon de la foliacion la alineacion de niveles biotiticos, de segregaciones
concordantes de fundidos parciales que pueden contener granates subidioblasticos y la presencia
de “ribbons” lenticulares de cuarzo.
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Foto 5.24: Aspecto del afloramiento de “Ollo de Foto 5.25: Detalle de la textura del bandeado
Sapo” del cerro de Santiesteban, al S de Ferreros. composicional de la S2 y la crenulacién S3 en el
El diaclasado subvertical coincide con S3, que “Ollo de Sapo”. Afloramiento del cerro
afecta a la esquistosidad principal S2. Santiesteban.

Foto 5.26: Aspecto textural de 52
en la Formacion “Ollo de Sapo”
del cerro Santiesteban. Ademas,
se puede observar la
esquistosidad de crenulacion S3
y restos de una esquistosidad
previa S1. Esta ultima solo se
puede observar en la zona de
menor grado metamorfico, y se
borra hacia el O (Muestra: 267-
31; nicoles paralelos).
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El diagrama de polos de S2 en el “Ollo de Sapo” (Figura 5.9) muestra dos maximos, siendo el
principal el que se encuentra a 158°/46°NO y que se corresponde con una direccion N 68°E / 46°SE.
El otro maximo se localiza a 14°/22°N y corresponde a una orientacion de S2 de 104°/68°SSO.
Aunque proximos entre si, los dos maximos representan sendos flancos de pliegues D3 tumbados
y aplastados, como veremos mads adelante.

1%
2%
3%
4 %
5%

Figura 5.9: Diagrama de orientacién de polos de la esquistosidad S2 en la Formacion “Ollo de Sapo”.
Hemisferio inferior de la red equiareal.

Por lo que respecta a los materiales de la Serie de “Viana do Bolo”, en la Figura 5.10 se

encuentran representadas las foliaciones S2. Estas medidas se corresponden con el bandeado
migmatitico que presentan estas rocas y que se ha considerado como la fabrica correspondiente a

la D2 que se observa por toda esta zona.
2%
4 %
6 %
8 %
10 %

Figura 5.10: Diagramas de orientacion de polos del bandeado gnéisico en la Serie de “Viana do Bolo”.
Hemisferio inferior de la red equiareal.

N=489
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5.3.3.- Lineacién mineral (Lm2) y de estiramiento de segunda fase

Sobre los planos de la foliacién S2, y como parte de la fabrica de las rocas se observa una
lineacién de estiramiento mineral, que dependiendo de los materiales a los que afecte y al grado
metamorfico en el que se encuentren, se expresa de distinta forma. Su orientacion general es ONO-
ESE, aunque varia desde E-O en el flanco N, a NO-SE para el flanco S del Antiforme de Sanabria.

En la Formaciéon “Ollo de Sapo” se encuentra muy bien desarrollada, como consecuencia del
estiramiento de los minerales, principalmente de los fenocristales (cuarzo y feldespatos),
acompafiado de recristalizacion, y también del desarrollo de minerales alargados en sus sombras
de presion. La Figura 5.11 muestra el diagrama de polos de Lm2 en la Formacion “Ollo de Sapo”.
El maximo se encuentra segin 123°/34°SE. También hay que destacar otro pequefio maximo segun
90°/30°E, estas medidas de la lineacion se encuentran principalmente en todo el flanco N del
Antiforme del “Ollo de Sapo” y, mds concretamente, en las cercanias o en el contacto entre los
materiales de la Formacion “Ollo de Sapo” y los materiales de las Capas de Los Montes.

La Figura 5.12 muestra las medidas de estiramiento mineral en de la Serie de “Viana do
Bolo”. La méxima concentracion se encuentra en la misma direccion que en la Formacién “Ollo de
Sapo”. Los dos pequenios maximos de la parte izquierda se deben a la inflexién producida por el
arrastre de la Falla de Chandoiro. En las Fotos 5.27 a 5.32 se pueden ver algunos de los ejemplos de
la Lm?2 en las litologias que componen la zona de estudio.
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Maximo = 123°/ 34°SE

Figura 5.11: Diagrama de polos de la lineaciéon mineral (Lm2) en la Formacién “Ollo de Sapo”. Hemisferio
inferior de la red equiareal.
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n = 30 valores
Maximo = 132°/ 28°SE

Figura 5.12: Diagrama de polos de la lineaciéon mineral Lm2 en la Serie de “Viana do Bolo”. Hemisferio
inferior de la red equiareal.

En general, la orientacion de la lineacion mineral (Lm2) y de estiramiento de la segunda fase
es paralela o subparalela a la orientaciéon del domo gnéisico-migmatitico de Sanabria-Viana do
Bolo, y es subparalela a los ejes de los pliegues de tercera fase, como se vera mas adelante. Esto
sucede en otras partes del ordgeno varisco, como por ejemplo en la Montana Negra (MATTE et al.,
1998), donde las lineaciones son paralelas al eje del domo gnéisico-migmatitico.

Foto 5.27: Detalle de la lineacion
de estiramiento Lm2 en las
cuarcitas de Dradelo. Los puntos
de color oscuro son granates. En
este punto la direcciéon de Lm2 es
N 93°E / 14°0. La flecha indica el
O.
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Foto 5.28: Dentro del ortogneis
glandular, el mejor marcador de
la lineacién mineral Lm2 son las
glandulas de feldespato
potasico.

Foto 5.29: Otro ejemplo del
estiramiento de las glandulas de
feldespato potasico. En este
caso, la glandula marca una
direccion de Lm2 segiin N 120°E
/ 16°SE.

Foto 5.30: Lineacion Lm2 en la
Formacién “Ollo de Sapo”.
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Foto 5.31: “Ollo de Sapo” epiclastico en el flanco N, cerca del
contacto con las Capas de Los Montes, y cerca del techo de la
banda de cizalla. Se puede observar una vena de cuarzo con
Lm2, posteriormente plegada por D3.

Foto 5.32: Vena de cuarzo boudinada,
en la que queda bien marcada la
lineacién Lm2. Estos diques son muy
frecuentes hacia el techo de la banda de
cizalla. En este punto la Lm?2 es N134°E
/ 25°SE.

5.3.4.- Indicadores cinematicos e interpretacion

En esta seccion se describen los criterios cinematicos que apoyan el cardcter no coaxial de la
deformacion D2 en las dreas mesocorticales de la region estudiada. Algunos derivan de estructuras
menores visibles sobre los afloramientos, y otros se observan al microscopio sobre ldminas
delgadas normales a la foliacion S2 y paralelas a la lineacion Lm2. La mayoria, ademas de indicar
una componente importante de cizallamiento simple, permiten deducir su cinematica.

Entre los criterios que se pueden observar en el campo dentro de la Serie de “Viana do Bolo”,
hay que citar los pliegues menores D2 en las cuarcitas de Dradelo y en las rocas calcosilicatadas,
donde a menudo son pliegues en vaina. La relacion entre la geometria de estos pliegues y la
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direccion y sentido de cizalla ha sido descrita por numerosos autores (CARRERAS et al., 1977;
QUINQUIS et al., 1978; COBBOLD Y QUINQUIS, 1980; RAMSAY, 1980). La asimetria de los de mayor
orden de magnitud, vista en seccion paralela a la direccién de estiramiento, el sentido de cierre de
la zona apical de las vainas y las variaciones de espesor de los niveles plegados (FOSSEN Y
RYKKELID, 1990) permiten poner de manifiesto el cardcter no coaxial de la deformacion y la
cinematica de movimiento relativo entre bloques. La Foto 5.12 muestra pliegues D2 en un nivel
calcosilicatado, donde la asimetria indica movimiento de techo hacia el SE. Obsérvese también que
los pliegues D2 doblan a un lecho previamente boudinado.

Los “boudins” son muy comunes en las rocas calcosilicatadas de la Serie de “Viana do Bolo”,
debido a que éstas exhiben unos marcados contrastes de competencia y anisotropia mecdnica en
relacion con los dominios composicionales de las migmatitas (Fotos 5.13 y 5.33). Sin embargo, no
suelen ser asimétricos ni disponerse oblicuos a la foliacion S2, por lo que no sirven como
indicadores cinematicos, aunque si como prueba del estiramiento involucrado en la deformacion.

Foto 5.33: Boudin de roca
calcosilicatada dentro de la
Serie de “Viana do Bolo”.
Carretera que va desde
Villavieja a Porto, a la altura
de la presa de San Agustin. La
muestra 266-34 corresponde a
este “boudin”.

Dentro de los materiales migmatiticos de la Serie de “Viana do Bolo”, se puede observar
pliegues asimétricos (Fotos 5.14 y 5.15), que no sirven como criterio cinematico al no ser de orden
mayor. En cambio, se desarrollan estructuras S-C (Fotos 5.34 y 5.35) que indican movimiento del
bloque de techo hacia el SE.

Los ortogneises de Covelo son las tnicas rocas dentro de la Serie de “Viana do Bolo” en los
que se reconocen sistemas de porfiroclastos asociados a D2, en secciones paralelas a la bien
desarrollada lineacion de estiramiento (Foto 5.36). Se trata de sistemas porfiroclasticos comunes
(PASSCHIER, 1994) con un manto y colas de recristalizaciéon dindmica de geometria escalonada
(LISTER Y SNOKE, 1984; PASSCHIER Y TROUW, 1996), desarrollados sobre los feldespatos, aunque
también contienen porfiroclastos sigmoidales de mica (“peces de mica”). El sentido de cizalla
deducido de la asimetria de los porfiroclastos indica también un movimiento del bloque de techo
hacia el SE o ESE.
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Foto 5.34: Estructuras S-C en las
migmatitas de la Serie de “Viana do
Bolo”, en la carretera que une las
localidades de Cepedelo y Rubiales,
a la altura del Alto de Quintela. El
SE esta a la derecha de la Foto.

Foto 5.35: Otro ejemplo de
estructuras S-C en la Serie de
“Viana do Bolo”, en el mismo
afloramiento que la Foto anterior.
En ambos casos, el plano de
observacion es una seccion XZ, y el
criterio que se deduce es de
movimiento del bloque de techo
hacia el SE (derecha de la Foto).

Foto 5.36: Afloramiento de
ortogneis tipo Covelo, en las laderas
de Tabazoa de Humoso, donde se
aprecia la intensa lineacion de
estiramiento Lm?2.
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Los criterios cinemdticos mas frecuentes a escala de afloramiento en los ortogneises de la
Formacion “Ollo de Sapo” son estructuras S-C, sombras de presion asimétricas en los fenocristales
de los feldespatos y el estiramiento y boudinage de los fenocristales y glandulas de feldespato
potasico. Las Fotos 5.37 a 5.40 y las Figura 5.13 y 5.15 muestran diversos criterios utilizados en el
campo para deducir la cinematica de la deformacién D2.

Para el estudio microestructural, las ldminas delgadas han sido orientadas paralelas a la
lineaciéon mineral y perpendiculares a la foliacion (Figura 5.14). Ademas de los criterios
cinematicos, se han analizado las relaciones entre el desarrollo de esquistosidades y el crecimiento
de minerales metamdrficos para determinar las relaciones temporales entre deformacién y
metamorfismo.

La Figura 5.15 muestra los principales criterios cinematicos encontrados a escala de lamina
delgada. Los niimeros entre paréntesis corresponden a los dibujos de esa Figura.

(1) Asimetria de la foliacién que envuelve a los diversos porfiroclastos, junto con las sombras
de presién asociadas. Este tipo de texturas se desarrollan principalmente alrededor de los
fenocristales de cuarzo y feldespato potasico en la Formacion “Ollo de Sapo” (Fotos 5.41 y 5.42).

Foto 5.37: Glandulas de feldespato potasico en el ortogneis glandular, afectadas por D2, con sombras de
presion, asimétricas. El plano de observacion es una seccion XZ y el criterio que se deduce es de movimiento
del bloque de techo hacia el SE (derecha de la Foto).
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Foto 5.38: Otro ejemplo de
glandulas de feldespato
potasico  cizalladas en el
ortogneis glandular. Se puede
observar como algunas
glandulas se estiran, mientras
que otras conservan un alto
grado de idiomorfismo. El
plano de observacion es una
seccion XZ. El criterio que se
deduce es de movimiento del
bloque de techo hacia el SE
(derecha de la Foto).

Foto 5.39: Un ejemplo mas del
ortogneis glandular, con las
glandulas de feldespato
potasico  estiradas 'y con
sombras de presion. El plano de
observacion es una seccién XZ.
El criterio que se deduce es de
movimiento del bloque de techo
hacia el SE (derecha de la Foto).

Foto 5.40: Glandulas de
feldespato  potasico en el
ortogneis glandular. El plano de
observacion es una seccion XZ.
El criterio que se deduce es de
movimiento del bloque de techo
hacia el SE (derecha de la Foto).
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Figura 5.13: Criterio cinematico sobre una
glandula de feldespato potasico, en el “Ollo
de Sapo” en facies de los esquistos verdes,
donde estos cristales se pueden comportar de

forma fragil.

La seccion es un plano

estructural XZ y el criterio cinematico que se
deduce es de movimiento del bloque de

techo hacia el SE.

Lamina delgada cortada
paralelamete a la
lineacion de estiramiento

Figura 5.14: Diagrama esquematico mostrando la geometria de una zona milonitica (banda de cizalla) y la
orientacién de las muestras que se han recogido para el estudio microestructural. También se muestran
algunos de los principales criterios cinematicos que se han encontrado.
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(2 y 3) Porfiroblastos rotados, tales como los de estaurolita y granate con texturas en “bolas
de nieve”. También la andalucita presenta a menudo inclusiones asociadas con rotaciones relativas
entre los porfiroblastos y la matriz (Fotos 5.43 a 5.45). Concretamente, en los cristales crecidos en el
flanco S del Antiforme de Sanabria, los formados en momentos tempranos de la D2, fueron
rodeados y envueltos por la foliacion S2, que quedo atrapada como inclusiones de cuarzo, micas e
ilmenita. La esquistosidad interna refleja una crenulacion que corresponde a los momentos
iniciales del desarrollo de S2. Poco después los cristales de andalucita recrecieron, y aunque la
esquistosidad externa estd en continuacioén con la interna (Foto 5.43), sus relaciones indican una
rotacion de los cristales durante se crecimiento, siendo el sentido de giro coherente con el resto de
las observaciones realizadas.

(4 y 5) Colas de recristalizacion en los porfiroclastos, dando lugar a objetos de tipo sigma (o)
(Foto 5.42) y delta (0) (Fotos 5.44 a 5.46). Este tipo de texturas se desarrollan con frecuencia en los
porfiroblastos de estaurolita y de andalucita.

(6) Cizallas sintéticas y antitéticas entre fragmentos de porfiroclastos, en especial con los
fenocristales y glandulas de feldespato potasico. Estas estructuras siempre se han observado
dentro de la facies de los esquistos verdes (Figura 5.13).

(7) Asimetria sigmoidal en la forma de los porfiroclastos.
(8) Asimetria de peces de mica, junto con su alineamiento y saltos en el plano de exfoliacion.

(9) Rotacion de parte de los porfiroclastos dando lugar a la formacion de una textura de tipo
“pull-apart” (ver Foto 3.47). Estas texturas son muy frecuentes en los fenocristales de cuarzo y de
los feldespatos, en especial cuando estos se encuentran dentro de la facies de los esquistos verdes.

(10 y 11) Milonitas de los tipos I y II (Foto 5.47), tanto a escala macroscopica como
microscopica (BERTHE ef al., 1979; LISTER Y SNOKE, 1984).

(12) Asimetria de la esquistosidad de crenulacion extensional (ECC). (Foto 5.48).

(13) Desarrollo de pliegues intrafoliares a escala microscopica. Este tipo de estructura se
encuentra principalmente en los metasedimentos del Ordovicico y Silarico (Foto 5.49).

(14) Asimetria del microboudinage de los fenoclastos. En los fenocristales de cuarzo
pertenecientes a los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo” hay un cortejo de microestructuras
asociadas a D2 entre las que destacan la extincién ondulante, las subjuntas (lamelas) orientadas de
forma paralela a la foliacion (Foto 5.50), mas concretamente a los planos S, el desarrollo de
subgranos y, por ultimo, el “microboudinage” (Foto 5.51). También se puede observar en los
materiales de la ZGTM representados en la Foto 5.49.

Los criterios cinematicos, junto con el desarrollo de una foliaciéon S2 muy penetrativa y una
lineacion de estiramiento indican que durante la fase D2 existié un flujo subhorizontal y una
deformacién no coaxial. Ademas, el hecho de que la zona deformada tenga un limite superior
(Figura 5.2) sugiere que estamos ante una zona de cizalla.
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Figura 5.15: Resumen de los principales criterios cinematicos observados a escala de lamina delgada.
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Foto 5.41: Detalle de un
porfiroclasto  de  plagioclasa
albitica (P1), procedente de Kfs. La
foliacion  S2  envuelve  al
porfiroclasto, desarrollando
sombras de presion asimétricas.

Foto 5.42: Porfiroclasto de
plagioclasa (Pl) rotado y con
desarrollo de sombras de presion,
dando lugar a un objeto sigma (o).

Foto 5.43: Porfiroblasto de andalucita
sincinematico con D2, y sombras de
presion asimétricas.
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Foto 5.44: Porfiroblasto de
estaurolita (St). La esquistosidad
principal es S2.

Foto 5.45: Detalle de la Foto
anterior, la estaurolita ha rotado

dando lugar a un objeto de tipo
delta (d).

Foto 5.46: Porfiroclasto de cuarzo
con desarrollo de colas de presion,
formando un objeto delta (0).
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Foto 5.47: Texturas de tipo S-C en
los materiales de la Formacion
“Ollo de Sapo”. El criterio de
movimiento es de bloque de techo
hacia el SE (nicoles paralelos).

Foto 5.48: Texturas de tipo ECC en
las pizarras de las Capas de Los
Montes del flanco N del Antiforme
del “Ollo de Sapo”. El criterio de
movimiento deducido para esta
muestra es de bloque de techo
hacia el SE (Muestra: 267-134;
nicoles paralelos).

Foto 5.49: Pliegues intrafoliares
asimétricos y “microboudinage”
en los materiales de la ZGTM. El
criterio deducido es de bloque de
techo desplazandose hacia el SE
(nicoles paralelos).
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Foto 5.50: Porfiroclasto de cuarzo
(Qtz) deformado, con extincion
ondulante y desarrollo de
lamelas paralelas a los planos S2.
En la parte inferior comienza a
desarrollarse una microfisura de
tipo “pull-appart”, con relleno

de cuarzo. (Pl = plagioclasa.
Muestra: 229-19; nicoles
cruzados).

Foto 5.51: Porfiroclasto de
cuarzo (Qtz) con desarrollo de
“microboudinage”. Aun puede
observarse la presencia de golfos
de corrosién (nicoles cruzados).

En el Capitulo 6 veremos que la evolucion metamdrfica incluye un fuerte calentamiento
desde abajo durante la exhumacion de las rocas de la zona de cizalla, lo que permite compararla
con el bloque de techo de un despegue extensional de escala cortical.

Sin embargo, el limite inferior de la supuesta zona de cizalla no se alcanza a ver, y es posible
que no exista. Por otra parte, si nos atenemos a la estratigrafia, no parecen faltar términos en la
columna, ni los que hay han sido especialmente adelgazados. Se diria que la cizalla no ha sido
fuertemente substractiva lo que corresponde a una deformacion por cizallamiento simple cuyo
plano de flujo fuera subparalelo a los contactos litoldgicos.

Estas consideraciones llevan a enfocar la interpretacion de la deformacion D2 mesocortical
mas que como un despegue extensional cldsico, como una zona de cizalla ligada a flujos viscosos
canalizados de material parcialmente fundido durante el colapso gravitacional del orégeno (BURG
et al., 1994a; TIREL et al., 2004; WHITNEY et al., 2004). Esta posibilidad estd apoyada por la
abundancia de granitoides sincinematicos intruidos en la zona deformada, aunque su
emplazamiento parece haberse producido cuando la cizalla D2 dej6 de actuar.
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5.4.- TERCERA FASE DE DEFORMACION (D3)

Las mayores estructuras del Antiforme del “Ollo de Sapo”, asi como en las zonas
circundantes (Sinforme de Sil-Truchas, Sinforme de Alcanices-Verin, y un poco mas al S el domo
gnéisico del Tormes), deben su configuracion final a la tercera fase de deformacién Varisca. Las
estructuras D3 pliegan a la banda de cizalla subhorizontal D2, dando lugar a un tren de pliegues
(Figura 5.16), que no hay que confundir con el conjunto de domos y cubetas resultado del colapso
gravitacional del orégeno. Dentro de esta tercera fase de deformacién se incluira la descripciéon de
zonas de cizalla subverticales con movimiento transcurrente que se desarrollan sobre los
granitoides.

5.4.1.- Pliegues de tercera fase

Las regiones de Sanabria-Carballeda y Terra do Bolo se pueden dividir en dos grandes
dominios, tomando como criterio la presencia o ausencia de la esquistosidad de segunda fase de
deformacion. Los pliegues D3 se van a desarrollar mucho mejor, alli donde existe una anisotropia
planar subhorizontal previa, tal como S2. En su ausencia, el primer clivaje S1 debia tener una
inclinacion suficientemente grande, puesto que la deformacién D3 lo reoriento, verticalizandolo
pero, con frecuencia, sin plegarlo.

Asi, en la mitad oriental no se llega a observar en los metasedimentos la existencia de
grandes pliegues D3 y so6lo localmente se desarroll6 una esquistosidad de crenulacion sobre el
clivaje S1. En la Formacion “Ollo de Sapo”, tampoco se aprecia el desarrollo de pliegues D3, ni de
crenulacion alguna, y su unico efecto parece ser un reapretamiento y verticalizacion de la
esquistosidad previa S1 y de los planos C, disminuyendo el angulo entre los planos S y C, que
llegan a ser indistinguibles, observandose en el campo una sola fabrica.

Por lo que respecta a la mitad occidental, el desarrollo de una foliacion subhorizontal D2
previa facilité la generacion de nuevas estructuras D3, entre las que se incluyen pliegues a todas
las escalas. Los pliegues D3 de escala cartografica consisten en un tren de antiformes y sinformes
que pliegan a la banda de cizalla D2, a las isogradas de metamorfismo regional y a las fabricas
sinmetamdorficas de la Serie de”Viana do Bolo”, la Formacion “Ollo de Sapo” y los metasedimentos
ordovicicos y siltricos.

En las Capas de Los Montes, son pliegues de plano axial subvertical o con ligera vergencia al
NE o SO, pero hacia las zonas profundas del domo metamdrfico su geometria cambia, haciéndose
mas aplastados y con menor inclinacidn de su superficie axial, y con una vergencia clara al NNE.

Los mads llamativos son los que afectan a las cuarcitas de Dradelo y a los micaesquistos con
granate, cuya estructura fue interpretada como un anticlinal por ARCE DUARTE et al. (1981), y como
un anticlinal tardio por ARIAS et al. (2002).

La cartografia muestra un afloramiento ovalado de las cuarcitas, del que salen dos tiras
estrechas, una por el N y otra por el S, que representan sendos antiformes D3, y el afloramiento
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ovalado es un domo formado por la interferencia de otro antiforme D3 y el arrastre hacia el SO
provocado por la Falla de Chandoiro. Las trazas axiales del antiforme central y del sinforme al N
con gneises bandeados en el nucleo, se siguen hasta el contacto entre “Ollo de Sapo” y la Serie de
“Viana do Bolo”, que también dibuja esos mismos pliegues (Mapa Geoldgico y Corte V-V’). La
traza axial del antiforme septentrional también puede seguirse por un cierre cartografico dibujado
por el Ortogneis de San Sebastidn, y también atraviesa el contacto con el “Ollo de Sapo”.

Se trata de pliegues apretados, si bien no isoclinales, vergentes al NNE, que a la altura del
contacto basal del “Ollo de Sapo” tienen el plano axial NE-SO buzando al SE, subhorizontal en la
seccion vertical del Corte V-V’ y con la foliaciéon S3 paralela a él. Los ejes alli estan orientados
ONO-ESE y tienen una inmersion al SE de entre 30° y 50°. Los dos maximos de la Figura5.9
marcan la orientacion de S2 en los dos tipos de flancos de estos pliegues D3.

Resulta interesante intentar una reconstruccion de la estructura mayor apoyandose en los
tres afloramientos de ortogneis de Covelo, San Sebastidan y Ramilo. En efecto, el Ortogneis de
Covelo no se enraiza hacia el S, sino que tiene tanto por debajo como por encima, gneises
bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”. Es decir, se trata de un cuerpo lenticular intercalado en
los gneises bandeados. El de San Sebastian empieza a aflorar un poco mas al S, pasando entre
ambos la traza axial de un sinforme D3 cuya charnela est4d en Penouta. Hacia el E, el Ortogneis de
San Sebastian se adelgaza y termina, pero pocos cientos de metros hacia el E vuelve a aparecer,
dibujando el trazado cartografico de un antiforme al O de Pradorramisquedo, que se prolonga por
él mas septentrional de los que dibujan las cuarcitas de Dradelo. Por tanto, los ortogneises dibujan
también los pliegues D3, aunque a su manera, que es de forma discontinua. La discontinuidad
puede ser primaria, si los ortogneises son cuerpos independientes en origen, o secundaria, en cuyo
caso seria el producto del boudinage a gran escala de un cuerpo mayor.

El afloramiento al S de Ramilo ofrece un interés adicional, debido a que muestra una
secuencia estratigrafica invertida y subhorizontal. En efecto, el ortogneis tiene debajo gneises
bandeados, seguidos de micaesquistos con granate y ortogneis glandular del “Ollo de Sapo”, la
misma secuencia del flanco inverso al S de Penouta. Sin duda debe tratarse de un flanco inverso de
un pliegue, y nada mas 16gico que éste sea el sinforme D3 cuya charnela dibuja la base del “Ollo de
Sapo” en Penouta.

El problema es que, entonces, ese pliegue si debe ser isoclinal, pues los contactos son
paralelos en ambos flancos. Y el sitio mas proximo para enraizarlo es la charnela antiformal que
dibuja el Ortogneis de San Sebastian. En la Mapa Geologico y el Corte V-V’ se ha dibujado esa
charnela aplastada y estirada, como si hubiera sido arrastrada por una zona de cizallamiento. De
hecho, los esquistos con granate aparecen filonitizados, con bandas de cizalla, micropliegues y
venas de cuarzo con “boudinage” asimétrico, que indican un movimiento del bloque superior
hacia el NE.

Volviendo a la relacién geométrica de los ortogneises graniticos con los metasedimentos y
con las rocas volcédnicas del “Ollo de Sapo”, parece que uno o varios cuerpos graniticos alineados
hubieran intruido en la Serie de “Viana do Bolo”, desde las cuarcitas de Dradelo hasta la base
misma del ortogneis glandular, con una disposicién claramente oblicua a la estratificaciéon. La
deformacién posterior, D1 y sobre todo D2, habria aplastado, estirado y quizas boudinado los
granitoides y después, D3 los habria plegado, pero la geometria de los pliegues en los ortogneises
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difiere de la geometria de los que afectan a los contactos entre capas estratificadas, debido a la
oblicuidad inicial y también a diferencias de competencia.

Se encuentran abundantes ejemplos de superposicion de pliegues, tanto a escala cartografica
como de afloramiento, siempre dentro de la zona donde esta bien desarrollada.

Un ejemplo de interferencia de tipo 3 (RAMSAY, 1967) de escala cartografica puede verse en
Rabano de Sanabria, unos 10 km al N de Puebla de Sanabria, donde el Antiforme de Las Salinas
dobla a pliegues D1 isoclinales que afectan al contacto de la Formacion “Ollo de Sapo” con las
Capas de Los Montes dibujando unos ganchos incipientes (Figura 5.2; Mapa Geoldgico). Hacia el
O, unos 4 Km al N del embalse de Prada, se ven pliegues D1 doblados por el Sinforme de Pefia
Trevinca (Foto 5.52 y Corte VI-VI'). Otro ejemplo igual que el anterior se encuentra al O de
Chandoiro (Foto 5.53), donde los materiales afectados son las Capas de Los Montes y la Cuarcita
Armoricana.

Foto 5.52: Pliegues D1 afectados por el Sinforme de Pefia Trevinca.

| Foto 5.53: Pliegue de
interferencia de tipo 3
(RAMSAY, 1967) de escala
cartografica situado al O de
Chandoiro, y que afecta a la
Cuarcita Armoricana.

222



Deformacion

También el tipo 1 de interferencia (RAMSAY, 1967), en domos y cubetas, se da en la region. De
hecho, es el de escala mayor, y basicamente estd causado por la tectonica extensional ligada al
colapso orogénico. El domo mayor en la region es el formado por el Antiforme de Sanabria y la
Falla de Chandoiro, una falla normal tardia que bordea el antiforme por el O, SO y S. El Antiforme
de Dradelo y el arrastre producido en él por esa misma falla configuran alli también un domo de
menor envergadura.

A escala de afloramiento, las interferencias pueden llegar a ser complejas, y son comunes
entre los pliegues D2 y D3, especialmente de tipo gancho, en las venas de cuarzo desarrolladas en
la parte superior de la banda de cizalla D2 en las Capas de Los Montes (Fotos 5.6 a 5.8).
Interferencias de tipo 2 pueden verse entre pliegues D2 y D3 en los niveles calcosilicatados de la
Serie de “Viana do Bolo” (Figura 5.17; Foto 5.54).

Figura 5.17: Esquema de la interferencia entre
pliegues en vaina D2 y pliegues D3 con desarrollo
local de una foliacion S3.

Foto 5. 54: Interferencia entre pliegues D2 y D3 en cuarcitas
tipo Dradelo.
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La Figura 5.18 muestra la proyeccion estereografica de los ejes de los pliegues y de la
crenulacion de tercera fase de toda la zona. En ella puede apreciarse la escasa variacion en cuanto a
direccion e inmersion de los ejes D3, con un maximo de direccién N 124°E/ 25°SE, muy semejante a
la de la lineacion de estiramiento y mineral correspondiente a D2 (N 123°E/ 34°SE; Figura 5.11).
Este paralelismo se puede observar a escala de afloramiento, donde los ejes de los pliegues
menores D3 son paralelos o subparalelos a las estructuras lineares desarrolladas anteriormente.

n =281 valores
Maximo = 124° / 25°

Figura 5.18: Diagramas de orientacion de los ejes de pliegues D3. El pequefio maximo que se encuentra a la
izquierda se debe al arrastre producido por la Falla de Chandoiro. Hemisferio inferior de la red equiareal.

Una explicacion para este paralelismo de estructuras fue propuesta por COBBOLD Y
WATKINSON (1981). Segun ellos, los ejes de los pliegues nuevos tienden a formarse paralelos a
estructuras lineares ya existentes, tales como lineaciones, boudines, varillas (“rods”) de cuarzo,
objetos estirados, etc, como resultado de los contrastes mecdnicos. Asi, en materiales con una
fuerte anisotropia linear, la orientacion de los pliegues posteriores seria fuertemente dependiente
de la orientacion de las fabricas lineares previas. En nuestro caso, la lineacion mineral D2 y los ejes
de los pliegues y crenulaciones D3 tienen la misma direcciéon en rocas con una fuerte anisotropia
linear, como los ortogneises glandulares, donde el estiramiento de los fenocristales y otros
minerales parece condicionar la orientacion de los ejes del microplegamiento. Cuando la
anisotropia no es tan importante, como en el caso de las pizarras, se comprueba en el campo cierta
oblicuidad, con lineaciones Lm2 plegadas por D3, cuya restitucion sugiere un menor azimut inicial
para la lineacién D2 que para los ejes de los pliegues posteriores.

Con independencia de que el mecanismo propuesto por COBBOLD Y WATKINSON (1981)

contribuya al paralelismo entre Lm2 y ejes D3, hay otro que sin duda ha actuado: la reorientacion
de la lineacién de estiramiento D2 hacia la direccién de estiramiento maximo D3. Aunque no
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conocemos con precision la forma del elipsoide de deformacion finita, si se sabe que su plano de
maximo aplastamiento, marcado por S3, es subvertical. También veremos mas adelante que
durante D3 se desarrollaron en los granitoides zonas de cizalla ductiles transcurrentes,
predominantemente dextras. Tales zonas implican una direccion de maxima elongacion
subhorizontal.

El plegamiento de la lineacion Lm2 en venas de cuarzo sincinematicas por pliegues D3,
indica oblicuidad entre la direccion de méaxima elongacién D2 y los ejes de pliegues D3. Hasta qué
punto era esa oblicuidad importante depende de la forma del elipsoide de deformacidn finita D3,
cuya relacion entre el eje mayor y los otros ejes principales determinard su capacidad de rotar
pasivamente los marcadores lineares previos.

5.4.2.- Esquistosidad de tercera fase (S3)

En general, la esquistosidad de tercera fase es un clivaje o esquistosidad de crenulacion,
paralelo al plano axial de los pliegues D3 que, en ocasiones, llega a desarrollar un bandeado
tectonico. Su intensidad y aspecto depende de la litologia a la que afecta, ya sean los materiales
gnéisicos o las pizarras y cuarcitas del ordovicico. La direcciéon media de S3 en toda la zona es
N120°-130°E, con buzamiento variable, desde subvertical en areas epizonales, hasta menos de 30°
al SO en las areas profundas del domo, donde fue reaplastada durante el desarrollo de éste.

En la Formacion “Ollo de Sapo”, sélo se desarrolla la esquistosidad de crenulacion S3 cuando
las rocas estan foliadas previamente por S2. La crenulacion es muy visible en el campo, pero en
lamina delgada se trata de un microplegamiento grosero, mas cuanto mayor es el tamafo de
grano, y siempre afectando a un bandeado tectdnico. Se forman micropliegues de longitud de onda
y amplitud constante, acompanados de una reorientacién de los minerales ya existentes y, en los
casos de mayor intensidad, los planos de esquistosidad se desarrollan por disolucién por presion
con la acumulacién de 6xidos y minerales opacos.

En las pizarras y filitas de las Capas de Los Montes, el desarrollo de la crenulacion varia de
unos puntos a otros, perdiendo intensidad de NO a SE, segtin un gradiente que refleja el del grado
metamorfico, pese a que éste alcanzo su pico, en general, con anterioridad a D3. Las Fotos 5.16 a
5.20 y 5.23 muestran diversos aspectos de S3 en las pizarras, donde se ve cdmo se desarrollé sobre
el bandeado tecténico S2.

En las cuarcitas ordovicicas no suele desarrollarse un clivaje S3, al menos en el flanco N del
Antiforme de Sanabria. En el flanco S, comtn con el Sinforme de Alcanices, ocurre lo mismo
excepto cuando estan afectadas por D2 y han desarrollado un bandeado tecténico o una foliacion
milonitica. En ese caso puede desarrollarse un clivaje S3 grosero con ligeras ondulaciones de los
planos de la esquistosidad previa (S2), o bien pueden formarse estructuras S-C, con cinematica de
falla inversa y sentido de movimiento del bloque NE sobre el SO, coherente con la vergencia de los
pliegues D3 en este dominio que, aunque poco acusada, es hacia el SO.

En los gneises bandeados y las migmatitas derivadas de la Formaciéon “Ollo de Sapo”, S3
tiene un desarrollo muy heterogéneo. Puede variar desde una crenulacion marcada por el
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microplegamiento de S2 sin desarrollo de una nueva foliacion, hasta una fabrica en apariencia muy
bien desarrollada y que se puede confundir con S2. No obstante, en estos ultimos casos, una
observacién atenta en buenos afloramientos permite descubrir micropliegues aplastados que
doblan a un bandeado gnéisico previo, poniendo en evidencia su caracter postcinematico con
respecto a S2.

La esquistosidad S3 estd muy bien desarrollada en las cuarcitas de Dradelo, como
corresponde al fuerte aplastamiento de los pliegues a los que va asociada.

5.4.3.- Zonas de cizalla subverticales

La mitad occidental del area de estudio se caracteriza por la abundancia de macizos
graniticos, que en su mayoria presentan signos de deformacion ductil a ductil-fragil, por lo que
cabe considerarlos sincinematicos. Se trata de un sistema de zonas de cizalla, con un caracter ductil
a ductil-fragil, subverticales, con movimiento horizontal dextro, aunque pueden observarse
pequenas bandas conjugadas con movimientos opuestos. Todas estas estructuras se desarrollaron
en facies de los esquistos verdes y, debido a su actividad contemporanea con S3 en algunas de las
mas importantes reconocidas en el NO peninsular, se consideran parte de la tercera fase de
deformacion varisca.

Para IGLESIAS PONCE DE LEON Y CHOUKRONE (1980), las zonas de cizalla son la expresion del
acortamiento D3 en los granitoides. IGLESIAS PONCE DE LEON Y RIBEIRO (1981) propusieron la
existencia de un sistema conjugado de bandas de deformacion, cuya direccidén y acortamiento esta
relacionada con una fase tardia de compresion generalizada durante los ultimos estadios de la
colision continental. CORRIOUX ef al. (1986) realizaron un estudio en el NO de Espafia, concluyendo
que este tipo de estructuras favorecen la intrusion de cuerpos igneos sincinematicos, los cuales
sufren una deformacién en estado solido.

VEGAS et al. (2001a y 2001b) y VEGAS TUBIA (2002) describen para la zona de Sanabria el
desarrollo de una zona de cizalla dextra transpresiva de direccion N 130°E, a favor de la cual se
producen intrusiones laminares de granitos, poniendo como ejemplo los plutones de Sotillo y
Ribadelago. Ademads, VEGAS et al. (2001a) describen que a partir del estudio estructural, los
plutones de Sanabria, Veiga y Pradorramisquedo muestran un emplazamiento que es compatible
con el funcionamiento de un desgarre cortical dextro.

En zonas proximas a la de Sanabria-Carballeda situadas al S, como el Sinforme de Alcaiiices,
la comarca de Sayago y el Domo del Tormes, también son caracteristicas estas bandas de cizalla,
afectando a los granitoides, y han sido descritas por ESCUDER VIRUETE (1995, 1999), GONZALEZ
CLAVIO et al. (1993) y GONZALEZ CLAVIJO (1997).

La banda de cizalla mas importante de la region de Sanabria se encuentra en el extremo
occidental, afectando al granitoide de Bembibre-Villarino y al ortogneis glandular (Figura 5.16). Se
trata de una banda de cizalla ductil con movimiento dextro, con una direcciéon media N 130°E y
buzamiento de 45° a 50°SO, y con una anchura que oscila entre 3 y 4,5 Km. Hacia el SE, esta banda
de cizalla es cortada por la Falla de Chandoiro y al E de dicha falla no se ha observado que
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contintie. SOlo reaparece en el granito de Hermisende-Padornelo, en el fondo del valle del rio
Tuela. Las rocas de falla de esta estructura son milonitas S-C (BERTHE et al., 1979) del tipo I, segtin
la terminologia de LISTER Y SNOKE (1984).

Todo el granitoide de Hermisende-Padornelo exhibe una fabrica deformativa de direccion
N130°E, en cuya mitad N se observan estructuras S-C, con sentido de movimiento dextro. En la
mitad S, se observa sélo una intensa fabrica deformativa de direcciéon N 130°E, subvertical o bien
con buzamientos tanto al NE como al SO. Buenos afloramientos con este tipo de deformacion se
ven en la pista que sale hacia el E a unos 3 kilometros de Lubian, en la carretera que va desde
Lubidn a Hermisende, y que conduce a la parte alta de la Sierra de la Gamoneda. A lo largo de ella,
el granitoide presenta una fabrica milonitica, sin desarrollar texturas de tipo S-C, pero con los
cuarzos estirados, formando “ribbons”. La biotita también esta fuertemente orientada.

Los macizos de Manzalvos-Castromil y A Gudifa, muestran una deformacién de
caracteristicas similares a las del macizo de Hermisende-Padornelo, sobre todo con fabricas que
tienen unas direcciones NO-SE y, a veces, con texturas de tipo S-C y con movimiento dextro. Otra
zona con este tipo de estructuras es la granodiorita de Quintana, donde se observan bandas de
cizalla conjugadas, unas dextras con direccion N 130°E y otras senestras con direccion N 70°E. Las
lineaciones de estiramiento mineral que se observan presentan buzamientos entre 15°SE y 50°NE,
respectivamente.

Con los criterios observados, especialmente las estructuras S-C, se ha podido establecer un
sentido de movimiento dextro para la mayoria de las zonas de cizalla, asi como una lineacion de
estiramiento y mineral subhorizontal, lo que indica un movimiento exclusivamente en direccion.

5.5.- EL DESARROLLO TARDIiO DEL DOMO Y LA FALLA DE CHANDOIRO

Después de la tercera fase de deformacion se produjo un segundo episodio extensional,
posterior al pico metamorfico. Este evento se caracterizo por el ascenso del nticleo metamorfico de
Viana do Bolo-Sanabria que formd un domo alargado de direccion ONO-ESE, y de la Falla de
Chandoiro, que lo limita por el O y SO.

Es posible que el domo se iniciara durante la segunda fase, pero resulta evidente que
deforma a los pliegues D3 de los niveles estructurales profundos, como puede apreciarse en el
Corte V-V'. Por lo tanto, se considera una estructura tardia y se relaciona con la falla que lo limita,
para la cual puede probarse una edad en el limite Carbonifero-Pérmico.

La Falla de Chandoiro de encuentra en la parte O de la zona de estudio, de la que
practicamente representa su limite occidental. Fue descrita por IGLESIAS PONCE DE LEON y VAREA
NIETO (1982) y posteriormente por ROMAN BERDIEL (1995), ROMAN BERDIEL et al. (1997) y
ARANGUREN et al. (1996), quienes la relacionan con la Falla de Viveiro que, mas al N, separa las
Zonas Asturoccidental-Leonesa y Centroibérica (Figura 5.1).
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Figura 5.19: Mapa geoldgico de la parte N del trazado de la Falla de Chandoiro.

228



Deformacion

GRANITO DE
CHANDOIRO [II-111
2 km 53\“ Rio Vibey 533
. r//
0
-1
2
Rio Vibey C-533 Ayo. de San -1
| Bernabé
2 km |
52 ole ®|®
11®® % p/
0
-1
2
§ ZONA DE CIZALLA
CIZALLADUCTIL - XTENSIONAL DE ,
CHANDOIRO I-1

GRANITO DE

BEMBIBRE-VILLARINO GRANODIORITA

DE VEIGA
) Embalse Ayo. de San Ayo. de
Vallilonga de Bao ernabé Paradela
2km | | |
el

Figura 5.19 (continuacion): Cortes geoldgicos transversales a la Falla de Chandoiro. Su localizacién se

encuentra en la pagina anterior.

Se trata de una falla normal de una direccién aproximada N-S y buzamiento al O, entre 40° y
70°, que da lugar al hundimiento del bloque occidental. Al S de Viana do Bolo, la falla se bifurca en
una rama de direcciéon N-S y otra de direccion N 140°E. La Figura 5.19 muestra un esquema
geoldgico de la esquina NO de la zona de estudio, donde la falla afecta a rocas igneas como la
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granodiorita de Veiga, el Ortogneis de Covelo y el ortogneis glandular de la formacion “Ollo de
Sapo”, en las que es facil observar su cinematica. En esta zona, el cizallamiento asociado a la falla
tiene una anchura aproximada de 3 Km, y a lo largo de su trazado se disponen diques de cuarzo,
sellando la estructura, con una potencia y longitud variables.

En la localidad de Las Hermidas, en el puente sobre el rio Vibey, se ve un buen afloramiento
de la granodiorita de Veiga afectada por una zona de deformacion con estructuras S-C que indican
un movimiento del bloque de techo hacia el O. Los planos C muestran un espaciado medio de
unos 2 cm, y desarrollan una lineacidén de estiramiento y mineral. En la Foto 5.55 se observan
estructuras S-C, marcando el caracter extensional de la estructura e indicando un movimiento del
bloque de techo hacia el O. La lineaciéon mineral es muy visible sobre las superficies C, como se
aprecia en la Foto 5.56. En los materiales que tienen una fabrica planar previa bien desarrollada,
pueden observarse superficies de cizalla sobre las que también se desarrollan lineaciones
minerales. La Figura 5.20 muestra los diagramas de polos de las superficies C y de las lineaciones
minerales asociadas a la falla. La lineacion mineral tiene una direccién media de 98°/32°0O.

A B
Lineacion de
Planos C estiramiento y mineral
N N

5% 5%
10 % 10 %

+ 15 %
20 % 5%

(U
25% 20 %

Figura 5.20: Diagramas de orientacion de los polos de la foliacién (A) y lineacion de estiramiento y mineral
(B) asociadas a la Falla de Chandoiro. Hemisferio inferior de la red equiareal.

ROMAN BERDIEL (1995) y ROMAN BERDIEL et al. (1995) sefialan que la Falla de Chandoiro se
formé durante los estadios tardios del emplazamiento de la granodiorita de Veiga, cuyo
enfriamiento se produjo dentro de un régimen distensivo. Estos autores proponen su continuacion
hacia el N por la Falla de Viveiro, mientras que a lo largo de este trabajo se ha puesto de manifiesto
su continuacion hacia el SE. Magnificos afloramientos de esa rama pueden verse en la carretera de
Lubidn a Hermisende, donde se aprecian las estructuras de cinemadtica extensional asociadas
(Fotos 5.57 y 5.58).
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Foto 5.55: Seccion transversal de la zona de cizalla de la Falla de Chandoiro, donde se observan estructuras
5-C que indican hundimiento del bloque de techo (a la izquierda). Afloramiento en Viana do Bolo, donde la
falla afecta a gneises bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”.

Foto 5.56: Vista en planta de la superficie C de la Falla de Chandoiro donde se puede apreciar la lineacion
desarrollada durante el movimiento, asi como los escalones estructurales a los que da lugar.
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Foto 5.57: Falla de Chandoiro en la zona de contacto entre metasedimentos del Ordovicico Inferior y el
granito de Padornelo (carretera de Lubian a Hermisende). Obsérvense las venas graniticas deformadas y los
sigmoides indicando el sentido de movimiento.

Foto 5.58: Falla de Chandoiro en la zona del valle del rio Tuela, en la carretera de Lubidn a Hermisende. Se
observan los sigmoides de gran tamafo que desarrolla la Falla de Chandoiro sobre los materiales
metasedimentarios.
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5.5.1.- Caracterizacion microscdpica de la deformacion asociada a la Falla de Chandoiro

La deformacion de cardcter ductil-fragil que puede observarse en las muestras estudiadas, se
produjo en condiciones metamdrficas de grado bajo, en la parte alta de la facies de los esquistos
verdes, lo que corresponde a un nivel cortical medio-alto. El rango de temperatura puede
estimarse entre los 300° y 450°C.

En las Fotografias 5.59 y 5.60 puede observarse un aspecto general de como se deforma en
condiciones dtctiles-fragiles el granito de grano grueso, de dos micas, porfidico, que aflora al NO
de la zona de estudio. Se observa como los inicos minerales que se comportan de forma ductil son
el cuarzo y las micas, dando lugar a la formacion de “ribbons” sigmoidales, donde el cuarzo sufre
procesos de recristalizacion dindmica, y neoformacion de granos con caracteristicas tipicas de este
proceso como son un tamafo de grano pequefio y bastante homogéneo, formas poligonales y
uniones triples. A veces estos cristales nuevos tienen formas alargadas, coherentes con la extension
sufrida por la roca. Las micas, principalmente la biotita, llegan a presentar un comportamiento
ductil y forman “peces de micas”, marcando la misma orientaciéon que los “ribbons” o de cintas
cuarzo.

En la Foto 5.61 se observa un cristal de biotita con pequefios “kinks” en su interior, asi como
extincion ondulante, pero lo mds llamativo es la orla de moscovita e ilmenita. Esto sugiere la
reaccion:

biotita — moscovita + ilmenita

Tanto la plagioclasa como el feldespato potdsico se comportan de forma fragil, aunque la
plagioclasa, en algunos casos y en estadios tempranos de la deformacion, tiene un comportamiento
ligeramente ductil, observandose cristales doblados. Ademas la plagioclasa sufre procesos
cataclasticos, dando lugar a la formacién de grietas tensionales que se rellenan de cuarzo
neoformado, por migracion de la silice hacia los huecos creados. El feldespato potadsico muestra un
comportamiento distinto a la plagioclasa, mas competente y fragil, por lo que los cristales sufren
cierta rotacion y desarrollan microfisuras.

Tras la deformacidon ductil-fragil, las rocas cizalladas localizadas cerca de la falla
experimentaron una deformacion fragil, con desarrollo de microfisuras, que afectan
principalmente a los “ribbons” y a los cristales de plagioclasa, y formacion de brechas, en
ocasiones con dos episodios de brechificacion (Fotos 5.62 y 5.63).

5.5.2.- Crenulacion subhorizontal tardia (54)

En todos los materiales que han desarrollado una foliacion tectonica subvertical, se observa
una crenulacion débil que en la zona tiene una direccion NNE-SSO y suave buzamiento al E. Esta
crenulacion subhorizontal (S4) llega a desarrollar su propio clivaje cuando la foliacion previa es de
grano muy fino, como es el caso de las pizarras de cardcter filonitico y sobre todo de las pizarras de
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Foto 5.59: Aspecto general de una
milonita desarrollada en la Serie de
”Viana do Bolo” por la Falla de
Chandoiro (Muestra: 228-14;
nicoles paralelos).

Foto 5.60: Detalle de Ila
deformacién producida por la Falla
de Chandoiro sobre materiales de
la Serie de “Viana do Bolo”. Los
cristales de biotita tienen orlas finas
de moscovita y minerales opacos
(ilmenita) (Muestra: 228-15; nicoles
paralelos).

Foto 5.61: Detalle de Ia
deformacion producida por la
Falla de Chandoiro. Los cristales
de biotita (Bt) tienen orlas finas de
moscovita y minerales opacos
(ilmenita). En la plagioclasa (P1)
de la parte central, se desarrolla
una textura de tipo “pull-appart”,
rellena de cuarzo. (Muestra: 228-
131, muestra perteneciente al
fondo documental del IGME;
nicoles cruzados).
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Foto 5.62: Aspecto textural de la
brecha producida por la Falla de
Chandoiro  (Muestra:  228-1232;
nicoles paralelos; perteneciente al
fondo documental del IGME).

Foto 5.63: En esta Foto se aprecian
dos episodios de brechificacién
producidos por la Falla de
Chandoiro.  (Muestra:  228-149;
nicoles paralelos; perteneciente al
fondo documental del IGME).

las Capas de Los Montes. También en las pizarras donde S3 es muy intensa, la crenulacion 54 se ve
bien en los microlitones filiticos, aprecidandose como una rizadura muy desarrollada. En cambio, en
los materiales del “Ollo de Sapo” y de la Serie de “Viana do Bolo”, estd poco o nada desarrollada.

Esta crenulacion tardia fue descrita por MARTINEZ GARCIA (1973) en la region de Sanabria, y
también se desarrolla en el Sinforme de Truchas y en el de Alcafices (GONZALEZ CLAVIO, 1997),
aunque fue MATTE (1968, 1969) el primero en describirla en el occidente de Asturias, donde
desarrolla “kink bands” subhorizontales como estructuras mas visibles.

La crenulacion S4 es bien conocida entre los trabajadores de la industria pizarrera del
Sinclinal de Truchas, donde es conocida con €l término de “panilla”, cuando es débil y no modifica
demasiado el clivaje S1. MATTE (1968) y GONZALEZ CLAVIJO (1997) sefialan que la compresion
subvertical necesaria para generar esta crenulacion podria relacionarse con los episodios de
relajacion del final de la Orogenia Varisca que, al producir una extension subhorizontal, podrian
manifestarse como un acortamiento suave en la vertical. Podria por tanto guardar relaciéon con el
desarrollo tardio del domo y de fallas normales como la de Chandoiro, que representan los ultimos
estadios del colapso gravitacional del ordgeno.
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5.5.3.- Significado de la deformacion extensional en la region de Sanabria

El conjunto de criterios cinematicos a escalas mesoscOpica y microscopica indican un
desplazamiento relativo del bloque de techo hacia el SE durante el desarrollo de la D2. Esa
cinematica contrasta con la que se deduce de los pliegues mayores D3, que muestran una
vergencia hacia el NE (Corte V-V’) y que en principio cabe relacionar con un acortamiento NNE-
SSO. Sin embargo, el desarrollo posterior del domo y de la Falla de Chandoiro apunta de nuevo a
una extension longitudinal a la cadena. Es decir, parece que estamos ante un episodio extensional
de duracidén relativamente larga, en el que se intercald un evento compresivo transversal.

Es logico que los pliegues mayores D3 no respondan a la misma dindamica que las estructuras
extensionales. Hay que entender que un cizallamiento como €l de la segunda fase, aparentemente
asociado con el colapso gravitacional del ordgeno, se desencadena por causas independientes del
campo de esfuerzo regional. Por tanto, el desarrollo de los pliegues D3 puede estar relacionado con
un acortamiento NE-SO, mientras que buena parte de la fabrica D2 (52, Lm2, pliegues menores de
charnela curva) asi como el desarrollo del domo y la Falla de Chandoiro reflejen un flujo cortical
subhorizontal, subparalelo a esas estructuras y a la direccion general de la cadena.

Considerando conjuntamente las estructuras D2, D3 y el desarrollo tardio del domo,
podemos visualizar la corteza sometida a un cizallamiento general (puro + simple) con un plano de
flujo subhorizontal, al que se superpone otro del mismo tipo pero con el plano de flujo subvertical
(D3).

En la region de Sanabria-Viana do Bolo, dado que el cizallamiento horizontal parece ligado
al colapso gravitacional, hay que asumir que la zona de cizalla general de segunda fase se adelgaza
en la vertical. Sin embargo, el acortamiento transversal D3 tiende a contrarrestar ese
adelgazamiento y, mas importante, a alargar la zona de cizalla general. Este tipo seria lo que
TIKOFF Y FOSSEN (1999) denominan zona de cizalla que se alarga (“lengthening zone”), que
generaria tectonitas L > S, donde la lineacion domina sobre la foliacion. En nuestro caso, la
lineacidn es espectacular, aunque la foliacion S2 estd también muy desarrollada, lo que parece
coherente con la superposicion de los dos mecanismos.

5.6.- OTROS SISTEMAS DE FRACTURAS

Tras la Falla de Chandoiro, y ya en condiciones frias que determinan un comportamiento
puramente fragil, se desarrolld una familia de fracturas tardias de direccion NNE-SSO, que
corresponde a un sistema bien desarrollado en todo el NO de la Peninsula y que morfoldgicamente
controla la red fluvial. Fue descrito por PARGA PONDAL (1969), quien lo incluyo entre sus fallas o
desgarres tardihercinicos.

Estas fallas estan ampliamente representadas en la parte occidental de la zona de estudio y se
caracterizan por largos recorridos y un movimiento de desgarre senestro. Es comun la presencia a
lo largo de su trazado de diques de cuarzo, los cuales forman un sistema ampliamente
desarrollado en el O de las provincias de Salamanca y Zamora, donde reciben el nombre de sierros,
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y producen relieves alargados que se elevan sobre la penillanura. GARCIA DE FIGUEROLA Y PARGA
(1971) describieron este tipo de estructuras, interpretandolas como zonas de tension dentro de los
granitos. Los diques se inyectan en materiales metamorficos y graniticos, y exhiben unas
caracteristicas comunes y bastante constantes. Estan formados por cuarzo lechoso y algunos estan
mineralizados, normalmente con sulfuros como pirita y arsenopirita, tienen una direccion muy
constante, y presentan una longitud variable, desde unos cientos de metros hasta varios
kilémetros, con disposiciones sigmoidales. Este sistema de fracturas ha sido citado también en los
Sinformes de Alcanices y de Verin (GONZALEZ CLAVIJO, 1997, FARIAS, 1990), donde su movimiento
es también de desgarre y senestro, y en la zona de Tras-os-Montes, donde adquiere un gran
desarrollo, con las mismas caracteristicas que en los casos anteriores. Destacan las fallas de Vila
Mea-Sao Julido de Paldcios, la de Aveleda-Gimonde y en especial la de Portelo-Vilari¢a, que en
Espafia toma el nombre de Falla de Calabor, y que puede verse en la parte central del borde S del
area estudiada.

Al O de la zona se encuentra otra gran falla denominada por GUTIERREZ CLAVEROL et al.
(1987) Falla de Vila Real, la cual tiene una longitud de aproximadamente 500 km y va desde Luarca
(Asturias) hasta Nazaré (Portugal), con una direccion NE-SO. En la zona que se ha estudiado, esta
fractura posee un movimiento senestro, que se aprecia muy bien en el contacto entre el ortogneis
de Covelo y la granodiorita de Veiga. Asociada a esta fractura existen numerosas fuentes termales
e indicios de Sn, W y Au.

El dltimo sistema importante de fallas lleva una direccién E-O y su mejor ejemplo es la Falla
de Las Portillas, cuya cinematica es la de un desgarre dextro y que corta y desplaza a las fracturas
anteriores, NNE-SSO, ademas de tener una importante representacion morfologica en los valles y
los puertos de Padornelo y La Canda.
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6.- METAMORFISMO

El conocimiento de la evolucién tectonotérmica de las dreas orogénicas, en el que las
variaciones en la presidn y la temperatura son consecuencia de los movimientos tectdnicos, ha
venido a sustituir la concepcion de los primeros investigadores del metamorfismo, que lo
consideraban como un proceso estatico originado a una profundidad fija bajo la superficie de la
Tierra.

Asi, la obtencién de las trayectorias P-T-t constituye uno de los objetivos principales de la
petrologia metamorfica moderna, puesto que la determinacion de las condiciones fisicas del
metamorfismo es necesaria tanto para el entendimiento de la fisico-quimica de los procesos
metamorficos, como para acotar las condiciones en que se desarrollan los procesos dindmicos
contemporadneos con el metamorfismo. El procedimiento para obtener estas trayectorias consiste en
determinar las condiciones P-T de los sucesivos eventos metamorficos reconocibles, y en calcular la
edad de los mismos mediante la utilizacion de métodos de geocronologia isotopica. La formacion
de nuevas asociaciones minerales a lo largo de una trayectoria metamorfica suele corresponder con
el paso por valores P-T criticos para el comienzo de una reaccion y no tiene por qué coindicir con
eventos deformativos. Pero como la deformacion tiene generalmente efectos catalizadores sobre las
reacciones minerales, es frecuente que estas neoformaciones coincidan con el desarrollo de nuevas
fabricas y estructuras.

Estudios sobre la evolucidon tectonotérmica de regiones orogénicas caracterizadas por un
engrosamiento cortical, han demostrado que se adaptan a unos modelos sistematicos. Asi, para
valores medios de los parametros mas comunes que participan en la historia termal, los dominios
mesocorticales han experimentado una evolucion metamorfica de presion intermedia (ENGLAND Y
THOMPSON, 1984). En realidad, esta evolucion de tipo Barroviense ha sido considerada indicativa
de una tectonica de colision (THOMPSON Y ENGLAND, 1984). Los lazos horarios de las trayectorias
P-T-t, desarrolladas en las partes de media a alta presion del ordgeno, evidencian que la parte
inicial del segmento de alta presion es obliterado por la subsiguiente recristalizacion en el pico
térmico, especialmente en trayectorias de alta temperatura.

Los experimentos numéricos muestran que la mayoria de las trayectorias dentro de una
corteza engrosada tienden a acercarse al campo metamorfico de baja presion, después del pico
térmico y durante una intensa descompresion. Cuando la exhumacion es sélo debida a la erosion,
ENGLAND Y THOMPSON (1984) han sugerido que el campo de baja presién no es alcanzado, pero
como un evento de baja presion es lo normal en cinturones orogénicos, se llega a la conclusiéon de
que la erosion no es el unico proceso responsable para los gradientes metamorficos de baja
presién. El abundante magmatismo puede ayudar a entender las trayectorias en el dominio de baja
presién del espacio P-T, pero una extension tardiorogénica también ha sido sugerida para explicar
extensas regiones con un metamorfismo de bajas presiones (ENGLAND, 1987; THOMPSON Y RIDLEY,
1987).

Numerosos trabajos regionales han descrito y explicado el rapido levantamiento y
exhumacion que experimentan sectores corticales profundos como consecuencia de que
constituyen el bloque de muro (“footwall”) de grandes zonas de cizallas ductiles de bajo angulo y
movimiento normal (“detachments”) (SANDIFORD, 1989; PLATT, 1993; RUPPEL, 1995), segin un
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mecanismo semejante al propuesto para los “metamorphic core complex” del O de Norteamérica
(DAVIS, 1980; CONEY y HARMS, 1984; WERNIKE et al., 1987; HODGES et al., 1987). Recientemente, se
han descrito estructuras semejantes en el O de la Peninsula Ibérica por ESCUDER VIRUETE (1995,
1999), quien describe de forma muy detallada las trayectorias P-T-t seguidas por los materiales
afectados por estos procesos tectonicos, dentro del Domo Gnéisico del Tormes.

Las rocas profundas exhumadas mediante estos procesos suelen aparecer como complejos
plutono-metamorficos de escala regional y de geometria a menudo domatica, caracterizados por
una intensa deformacién ductil y desarrollo de una extensa migmatizacion. Ambos procesos,
plutono-metamorfismo y extension, son los mecanismos que con mayor frecuencia se utilizan para
explicar el metamorfismo de baja presién y alta temperatura en cinturones orogénicos. Ademads,
los procesos extensionales son esenciales para explicar el rapido retorno al espesor normal de una
corteza orogénica engrosada.

El estudio del metamorfismo de las regiones de Sanabria-Carballeda y Terra do Bolo
presenta dificultades, debidas, principalmente, a que las rocas que constituyen gran parte del area
son de composicion cuarzo-feldespatica, y no son adecuadas para la formacion de minerales indice
de metamorfismo. Los trabajos que tratan sobre el metamorfismo de estas regiones son escasos, y
entre ellos cabe destacar los de FERRAGNE (1972), MARTINEZ GARCIA Y CORRETGE (1970), MARTINEZ
GARCIA (1973) e IGLESIAS PONCE DE LEON y VAREA NIETO (1982).

FERRAGNE (1972) identifico cuatro episodios de metamorfismo. Los tres primeros,
precambricos, afectarian sélo a la Serie de “Viana do Bolo” y el cuarto varisco, al conjunto. El
primer evento seria un metamorfismo de alta presidn, el segundo blastomilonitico, el tercero de
alta presion (meso-catazonal) con migmatizacion heterogénea asociada y el cuarto seria un evento
de baja presion acompafiado por migmatizacion homogénea. Ademas, efectud dataciones Rb-Sr de
roca total sobre la Serie de “Viana do Bolo”, obteniendo una edad de 475 Ma, que corresponderia a
su tercer evento y a la migmatizacion heterogénea. También datd las biotitas y moscovitas de estas
rocas, con un resultado de 275 Ma para ambos minerales. La edad medida para las micas,
minerales muy sensibles a la recristalizacion metamorfica, corresponderian al ultimo
metamorfismo. Dejando aparte la contradiccion entre la edad paleozoica que obtiene para el tercer
evento y su asignacion al PrecAmbrico, FERRAGNE reconocié una evolucion metamorfica desde
presiones elevadas a bajas, tan caracteristicas de los orégenos colisionales aunque, obviamente, no
pudo interpretarla.

También MARTINEZ GARCIA Y CORRETGE (1970) en su estudio del metamorfismo de la Serie
de Porto, llegaron a la conclusion de que existen dos eventos metamorficos superpuestos, uno
prevarisco con desarrollo de distena y otro varisco de baja presién. MARTINEZ GARCIA (1973)
propuso un esquema de zonaciéon metamorfica, en el que todos los materiales de la Formacion
“Ollo de Sapo” se encuentran en la mesozona. Ademas, en su Serie de Porto, que en este trabajo se
ha denominado Serie de “Viana do Bolo”, son dos los episodios metamdrficos que se pueden
diferenciar; el primero de presion relativamente alta y edad Siltrico Medio y el segundo de
presion intermedia asociado a la Orogenia Varisca.

IGLESIAS PONCE DE LEON y VAREA NIETO (1982) interpretaron la evolucién como un tnico
proceso metamorfico que comenzaria con la D1 y alcanzaria su punto maximo entre las D1 y D2 de
la deformacion Varisca. Este metamorfismo, definido en los materiales de la Serie de “Viana do
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Bolo”, seria del tipo distena-sillimanita y evolucionaria hacia unas condiciones de andalucita-
sillimanita.

6.1.- ZONACION METAMORFICA Y ASOCIACIONES MINERALES

En este capitulo se describen las relaciones de las fases minerales, principalmente de las
pizarras y micaesquistos, con particular énfasis en las asociaciones diagnodsticas del grado
metamdrfico y de su evolucioén.

En términos quimicos, las reacciones en rocas peliticas involucran principalmente a los
componentes SiO;, AlOs, FeO, MgO, K:O y H20, y la mayoria de los estudios tedricos y
experimentales intentan modelar rocas naturales que usan este sistema simplificado, conocido
como KFMASH (YARDLEY, 1989).

En este trabajo se ha utilizado la red petrogenética de POWELL Y HOLLAND (1990) para un
sistema pelitico (KFMASH), modificada por ARENAS Y MARTINEZ CATALAN (2003), anadiendo
varias reacciones del sistema KFASH de los mismos autores y las curvas de varios equilibrios
minerales bien calibrados experimentalmente por LUTH et al. (1964), LE BRETON Y THOMPSON
(1988) y CHATTERJEE Y JOHANNES (1974), para el fundido minimo en el sistema granitico y para la
desaparicion de la moscovita (Figura 6.1). También se han representado unas condiciones de P-T
de referencia para las tipicas zonas de minerales de un metamorfismo de presion media.
Independientemente de la precision en el establecimiento de las condiciones P-T, la red
petrogenética de POWELL Y HOLLAND (1990) puede ser usada como una buena herramienta por
comparacion, ya que su coherencia interna ha sido establecida por rigurosos célculos
termodindmicos en el sistema de referencia.

Como se verd a lo largo del capitulo, la distribuciéon de las asociaciones minerales es
consistente con un incremento del grado metamorfico hacia las zonas mds profundas del domo
estructural. No se han reconocido eventos metamorficos anteriores a la Orogenia Varisca.

Para la descripcion del metamorfismo se emplea al principio la clasica division por zonas de
minerales indice, pero para explicar la evoluciéon se subdivide la regién en tres unidades
metamorficas que corresponden a niveles estructurales diferentes: por encima de la zona de cizalla
de segunda fase, su parte superior y lo que aflora de su parte inferior. La unidad metamorfica
superior (UMS) esta constituida por los materiales de la Formacion “Ollo de Sapo” de la zona
oriental y los metasedimentos del Ordovicico (Capas de Los Montes, Cuarcita Armoricana y
Pizarras de Luarca), donde sélo se encuentran reflejadas las deformaciones D1 y D3. La unidad
metamorfica central (UMC) incluye materiales de la Formacion “Ollo de Sapo” y metasedimentos
ordovicicos de la mitad occidental de la zona, deformados por D2. Su limite superior coincide con
el de la foliaciéon S2, y puede verse en la Figura 5.2, mientras que él inferior se sitiia en la isograda
de la sillimanita-feldespato potasico (Figura 6.2). La unidad metamorfica inferior (UMI)
corresponde a la zona de la sillimanita-feldespato potasico, e incluye partes basales de la
Formacion “Ollo de Sapo”y toda la Serie de “Viana do Bolo”, asi como los ortogneises de Covelo,
Ramilo y San Sebastian.
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Las trayectorias P-T-t en esas unidades se han deducido en las litologias mas representativas
y significativas, y estdn basadas en un cuidadoso estudio petrografico, junto con la interpretacion
de las fabricas tectonicas (foliaciones y lineaciones) y su relacion con las macroestructuras.

La distribucion regional de las zonas metamdorficas se muestra en la Figura 6.2. Ha sido
establecida con las muestras recogidas para este trabajo y con numerosas ldminas delgadas del
fondo documental del Instituto Geoldgico y Minero de Espafa (IGME) y, que corresponden a la
documentacion complementaria de las Hojas Geologicas del Plan MAGNA.

6.1.1.- Zona de la clorita

Se localiza en las zonas oriental y septentrional de la region de Sanabria-Carballeda, en
ambos flancos del Anticlinorio del “Ollo de Sapo”, donde en general, coincide con los materiales
de las formaciones ordovicicas, aunque incluye parte de la Formaciéon “Ollo de Sapo” del ntcleo
del anticlinorio. También en los alrededores de A Gudifia, en la esquina suroccidental del area
estudiada, corresponden a la zona de la clorita.

Se caracteriza por la presencia de clorita y de una mica blanca de composiciéon moscovitica
(fengita), ademas de por la ausencia de biotita. La pirofilita no ha sido identificada 6pticamente,
aunque su existencia junto a los dos minerales anteriores es ampliamente descrita en la literatura
metamorfica referente a rocas con composiciones ricas en Al.

Las asociaciones de minerales presentes en la metapelitas dentro de la zona de la clorita son:

1.- cuarzo + moscovita

2.- cuarzo + moscovita + clorita

3.- cuarzo + moscovita + albita

4.- cuarzo + moscovita + albita + clorita

Los materiales cuarciticos presentan asociaciones minerales de los tipos 1y 2.

Por lo que respecta a los materiales de la Formacién “Ollo de Sapo”, hay que tener en cuenta
que para todos los valores de la relacion Fe/Mg, es estable la asociacion clorita + feldespato
potasico. Esto se refleja en que pueden coexistir feldespato potasico y clorita en equilibrio en la
zona de la clorita, hecho que se observa en la parte oriental, en ambos flancos del Anticlinorio del
“Ollo de Sapo” y en las proximidades del contacto con los materiales ordovicicos. La asociacion de
minerales presente en estas rocas es cuarzo + clorita + feldespato potasico + moscovita.

6.1.2.- Zona de la biotita

Esta zona se caracteriza por la presencia de biotita y un fuerte empobrecimiento de clorita.
Ademas, falta el feldespato potdsico en las metapelitas pobres en Al y en las litologias
semipeliticas.
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Asociaciones con distena
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Figura 6.2 (continuacion): Leyenda del mapa de isogradas.

La definicion de la zona de la biotita para las rocas en las que se forma mas tempranamente,
no corresponde a rocas estrictamente peliticas, sino a grauvacas con feldespato potasico detritico
(MATHER, 1970). En estas rocas, la biotita puede formarse en rocas ricas en K* directamente a partir
de la clorita, por un aumento de temperatura. Por lo tanto, la primera apariciéon de la biotita en un
sistema KFMASH se realiza mediante la reaccion divariante:

feldespato potasico + clorita <> biotita + moscovita + cuarzo + H20 [6.1]

En un sistema KFMASH, la reaccion [6.1] es divariante. A bajas temperaturas encontramos
que feldespato potdsico y clorita son estables, mientras que a temperaturas mas altas la asociacion
estable es moscovita y biotita, y entre ambos intervalos las cuatro fases pueden ser estables.

Una de las caracteristicas de las rocas de la Formacién “Ollo de Sapo” de la mitad oriental es
la ausencia de feldespato potasico primario. Este hecho ya fue puesto de manifiesto por PARGA
PONDAL et al. (1964), que sefialan que las ortoclasas estan albitizadas. Los porfiroclastos,
fenocristales y glandulas de feldespato alcalino han perdido el componente potdsico, que pasa a
formar parte de nuevas micas (biotita y moscovita, u otras micas blancas que forman parte de la
matriz), y forman plagioclasas albiticas con texturas en damero (“chess board”; Foto 6.1), que es
una textura tipica de facies de los esquistos verdes. Este fendmeno es mas patente y tiene un mayor
desarrollo en los cristales de feldespato potasico formados a altas temperaturas, como son las
glandulas de la Formacion “Ollo de Sapo”.

También es caracteristico de esta zona el desarrollo y neoformacion de biotita y cuarzo en las
sombras de presion de los porfiroclastos de cuarzo y feldespato (Foto 6.2), indicando que se
encuentran en la zona de la biotita.

Otra posibilidad para la formacion de la biotita es a través de la reaccion:

fengita + clorita — biotita + moscovita + cuarzo + H20 [6.2]

La aparicion de la biotita depende de la relacion Fe/Mg de la roca, apareciendo antes la
paragénesis Bt + Ms en rocas de composicion rica en Fe que en las ricas en Mg. Esto conlleva la
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aparicion de la asociacion Chl + Ms + Bt en un intervalo amplio de temperatura, asi como que
dicha asociacion sea estable en un extenso rango de T.

Foto 6.1: Cristal de feldespato
despotasificado (Ab), mostrando
textura en damero. Al lado se
encuentra  un  cristal de
plagioclasa (PI) con maclas
polisintéticas (nicoles cruzados).

Foto 6.2: Porfiroclasto de cuarzo
(Qtz) con sombra de presién, en
la que se forman cuarzo y biotita
(Bt. Nicoles paralelos).

Una caracteristica comun en la zona de la biotita es la formacidon de minerales del grupo de la
epidota (epidota-zoisita-clinozoisita) junto con calcita. El desarrollo de estos minerales estd
relacionado con procesos de descalcificacion y saussiritizacion de las plagioclasas, que en la
unidad metamorfica superior se producen durante D1 y D3, mientras en la inferior se desarrollan
de forma sincinematica a postcinematica con D2. Una de las posibles reacciones a partir de la cual
se forma la clinozoisita es:

H20 + 2 Ca? + KALSisO10(OH): — Ca2AlsSisO2(OH) + K+ + 3 H* [6.3]

moscovita clinozoisita
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Por lo que respecta a las metapelitas ordovicicas ricas en Al, uno de los rasgos mas
caracteristicos es la presencia de cloritoide junto con moscovita marcado la foliacion.

El cloritoide muestra preferencia por ciertas litologias, encontrandose en niveles cuya
composicion es muy rica en aluminio y a la vez en hierro, como las pizarras negras de las Capas de
Los Montes y las Pizarras de Luarca. Suele aparecer como cristales individuales, prismaticos,
tabulares o bien formando gavillas y rosetones. Presenta un relieve elevado en relacion con el
cuarzo y, en general, suele ser incoloro aunque puede tener un ligero pleocroismo desde incoloro a
verde palido. También se observan secciones con exfoliacién, que suelen mostrar un pleocroismo
mas intenso. En los cristales frescos se observan maclas polisintéticas. Estos cristales se encuentran
aplastados por la crenulacion S3.

La formacién de cloritoide en estas rocas tiene lugar probablemente a través de la reaccion
[6.4], que implica la desaparicion de la pirofilita y que comienza a menores temperaturas en el
sistema KFASH:

clorita-Fe + pirofilita — cloritoide-Fe + cuarzo + H20 [6.4]

La aparicion de un silicato de Al en estas metapelitas puede estar también relacionada con la
completa desaparicion de pirofilita mediante la reaccion [6.5] en el sistema ASH, lo que podria
explicar la existencia en el flanco N del anticlinorio y en su extremo mas noroccidental de un
moteado formado por porfiroblastos de andalucita, casi completamente transformados en
agregados de sericita y clorita, o bien el desarrollo de porfiroblastos de distena. Con el aumento de
la temperatura, en rocas pobres en Al no se desarrolla la reaccion [6.5] dentro de un sistema ASH.

pirofilita — distena o andalucita + cuarzo + H20 [6.5]

La reaccién [6.6], dentro de un sistema KFASH, es importante, ya que implica el limite
superior de la estabilidad térmica de la clorita rica en Fe y el limite inferior de la estabilidad de la
asociacion cloritoide + biotita:

clorita-Fe + moscovita — cloritoide-Fe + annita + cuarzo + H.O [6.6]
Las asociaciones minerales en equilibrio para las metapelitas son:

1.- cuarzo + moscovita + biotita

2.- cuarzo + moscovita + biotita + clorita

3.- cuarzo + moscovita + biotita + plagioclasa

4.- cuarzo + moscovita + biotita + clorita + plagioclasa

6.- cuarzo + moscovita + biotita + cloritoide

6.- cuarzo + moscovita + cloritoide

7.- cuarzo + moscovita + cloritoide + albita

8.- cuarzo + moscovita + biotita + clorita + cloritoide

9.- cuarzo + epidota + biotita

10.- cuarzo + biotita + moscovita + epidota (zoisita - clinozoisita - epidota)
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La asociacion 2 es la que indica la entrada de la isograda de la biotita. En las cuarcitas se
pueden observar las asociaciones 1, 2, 3 y 9, y para metapelitas de la Formacion “Ollo de Sapo”, la
asociacion 1 es la mas frecuente junto con la 10.

En una sucesion metamorfica barroviense, el siguiente mineral en aparecer seria el granate y
las rocas peliticas de esta zona son ya tipicamente esquistos. Dentro del drea de estudio, no se ha
podido separar una zona del granate porque las primeras apariciones de este mineral ocurren ya
en la zona siguiente zona. Una posible explicacion es que el campo de estabilidad para granate +
clorita es bastante restringido dentro de un sistema KFMASH (Figura 6.1). Asi, con un ligero
aumento de la temperatura (10-20° C), la asociacién granate + clorita se desplaza hacia abajo para
producir estaurolita + biotita (SPEAR, 1993). En las ldminas estudiadas es muy frecuente la
asociacion estaurolita-biotita, lo que parece confirmar que han sido en este caso los condicionantes
termobaricos los que han impedido la formacion de granate.

6.1.3.- Zona de la estaurolita-andalucita

La aparicion de la estaurolita indica el comienzo del grado medio del metamorfismo, en el
sentido de WINKLER (1978), con el paso a la facies de las anfibolitas. La estaurolita, al igual que el
cloritoide, es un mineral tipico de rocas peliticas ricas en Al y en Fe y pobres en Ca (YARDLEY,
1989). La estaurolita se encuentra en los esquistos de las Capas de Los Montes en el flanco S del
Antiforme del “Ollo de Sapo”, que forma parte de la unidad metamaorfica central (UMC). Pero aqui
no se puede hablar estrictamente de una zona de la estaurolita sin incluir la andalucita, ya que
ambos minerales se encuentran estrechamente unidos en la evolucion tectonotermal. De ahi la
individualizacién de una zona de estaurolita-andalucita.

En general, la estaurolita se encuentra como porfiroblastos con un habito euhedral a
subhedral, predominando los cristales muy euhedrales con secciones hexagonales. Tienen un
relieve alto y un pleocroismo que varia desde un color amarillo a amarillo palido. Se pueden
diferenciar dos generaciones de estaurolitas, que se han formado en procesos metamorficos
distintos, uno progrado y otro retrogrado, pero ambos asociados a una misma historia
tectonometamorfica.

Los cristales tienen caracter poiquilobléstico y dependiendo del proceso metamorfico al que
estan asociados incluyen distintos minerales. Las estaurolitas del metamorfismo progrado incluyen
cuarzo, minerales opacos de tamafio fino y habitos alargados que suelen definir una textura
helicitica, y en menor porcentaje se pueden observar pequefios cloritoides. Las estaurolitas
retrogradas tienen hdbito subhedral a euhedral y contienen inclusiones de sillimanita (Foto 6.3).

El crecimiento generalizado de andalucita llega a formar esquistos muy ricos en este mineral
en las pizarras de las Capas de Los Montes en el flanco S del Antiforme de Sanabria y en menor
grado en el flanco N, siendo este mineral abundante también en las filitas de los Montes do
Invernadeiro y en el Dominio Esquistoso de Galicia-Tras-os-Montes (BARRERA et al., 1989; FARIAS,
1990). La andalucita se presenta en cristales de habito euhedral, con relieve alto y pleocroismo
rosado en la parte central. Son cristales poiquiloblasticos que suelen incluir total o parcialmente
otros de estaurolita.
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El estudio de las ldaminas delgadas ha permitido establecer que ambos minerales, andalucita
y estaurolita, aparecen practicamente a la vez, iniciando su crecimiento al comienzo de la segunda
fase de deformacion. Asi, es frecuente observar porfiroblastos de andalucita que incluyen a una
esquistosidad de crenulaciéon S2, a la vez que estan rodeados por ella o muestran rotaciones
relacionadas (Fotos 6.4 y 6.5).

La inclusion de estaurolita en los porfiroblastos de andalucita y la presencia de unas zonas
externas de estos ultimos sin inclusiones, demuestran que estos cristales también se desarrollan en
momentos tardios o posteriores con respecto a S2, pero siempre son anteriores al desarrollo de la

tercera fase de deformacion.

Las rocas peliticas presentan una asociacion mineral tipica constituida por cuarzo + biotita +
moscovita + estaurolita + andalucita + plagioclasa.

Una de las reacciones posibles para la formacion de estaurolita dentro de un sistema FASH,
es:

cloritoide-Fe + distena — estaurolita-Fe + H-O [6.7]

Esta reaccion delimita la parte inferior de la estabilidad térmica, y es la responsable de la
aparicion de las primeras estaurolitas. Para un sistema KFMASH, la reaccién que se puede esperar
es:

cloritoide + distena — estaurolita + Clorita + H2O [6.8]

Esta es la reaccion mas probable para la primera aparicion de estaurolita en las pelitas ricas
en Al y Fe. En pelitas aluminosas, la estaurolita se produce a través de la reaccién [6.9], con la
desaparicion del cloritoide:

cloritoide + cuarzo — estaurolita + granate + H20 [6.9]

Evidencias texturales de esta reaccion se encuentran en algunos esquistos con estaurolita que
contienen relictos de cloritoide. Cuando la reaccién cesa, la estaurolita puede formarse por la
reaccion continua:

clorita + moscovita — estaurolita + biotita + cuarzo + H20 [6.10]

La formacion de la andalucita puede producirse por transformacion de distena en
andalucita, o bien a través de las reacciones [6.11 y 6.12], que implican su formacién a partir de
estaurolita:

estaurolita + clorita — andalucita + biotita + H.O [6.11]

estaurolita + moscovita + cuarzo — andalucita + biotita + H20 [6.12]
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Foto 6.3: Porfiroblasto de
estaurolita (St) de habito subhedral
que incluye agujas de sillimanita.
También se observa cémo el cuarzo
(Qtz) y la moscovita (Ms) incluyen
sillimanita  fibrolitica  (nicoles
paralelos).

Foto 6.4: Porfiroblasto  de
andalucita (And) que incluye una
esquistosidad de crenulacion y esta
rodeado por la esquistosidad
general (52) que muestra la roca
(Muestra: 267-12, nicoles
paralelos).

Foto  6.5: Porfiroblasto  de
andalucita (And) que incluye una
esquistosidad de crenulacién, y que
esta rodeado por la esquistosidad
S2.



Metamorfismo

Las asociaciones minerales presentes en las metapelitas son:

1.- cuarzo + moscovita + estaurolita

2.- cuarzo + moscovita + biotita + estaurolita

3.- cuarzo + moscovita + biotita + plagioclasa + estaurolita

4.- cuarzo + moscovita + biotita

6.- cuarzo + moscovita + cloritoide + andalucita

7.- cuarzo + moscovita + andalucita

8.- cuarzo + moscovita + biotita + andalucita

9.- cuarzo + biotita + andalucita + estaurolita

10.- cuarzo + moscovita + biotita + andalucita * estaurolita + granate + plagioclasa

El granate sOlo aparece en la parte estructuralmente mas profunda de la zona de la
estaurolita-andalucita. En las capas cuarciticas, es caracteristica la presencia de cloritoide y la
asociacion mineral esta constituida exclusivamente por cuarzo + cloritoide.

Una dificultad a la hora de trazar las isogradas metamorficas dentro de la Formacién “Ollo
de Sapo”, es que los materiales cuarzo-feldespaticos no desarrollan minerales que indiquen de
forma precisa las condiciones de presion y temperatura. Para trazar el limite de facies en estos
materiales se ha utilizado el cambio de composicion de la plagioclasa, que es albitica en la facies de
los esquistos verdes y oligoclasica en la facies de las anfibolitas.

En la zona estudiada se ha comprobado esa variacion de la composicion de la plagioclasa.
Ademas, las ldaminas delgadas han suministrado otro criterio, el desarrollo de cristales de cuarzo
con formas esqueléticas incluidos en plagioclasa y feldespato potdsico (Fotos 6.6 y 6.7). Al
aumentar el grado metamdorfico, los cuarzos con formas esqueléticas fueron sustituidos por los
tipicos cuarzos de alta temperatura, con habito subhedral, con formas redondeadas e incluso con
caras cristalinas bien desarrolladas y que se encuentran principalmente en los feldespatos (Foto
6.8), pero también como inclusiones en otros cristales de cuarzo (Foto 6.9).

6.1.4.- Zona de la sillimanita

Esta zona también denominada, a veces, 1% zona de la sillimanita, se caracteriza por este
mineral, como polimorfo estable del Al:SiOs. Dentro de esta zona es comun que los cristales de
andalucita se encuentren rodeados por sillimanita, en su variedad de fibrolita, que proviene de la
transformacion de sus bordes, aunque también puede aparecer en su variedad prismatica. Las
asociaciones minerales en equilibrio presentes, dependiendo del tipo de litologia, son:

1.- cuarzo + moscovita + biotita + sillimanita

2.- cuarzo + moscovita + biotita + sillimanita + estaurolita = granate + plagioclasa

3.- cuarzo + biotita + sillimanita

4.- cuarzo + moscovita + biotita + andalucita + sillimanita

5.- cuarzo + moscovita + biotita + andalucita + sillimanita * estaurolita + granate * plagioclasa
6.- cuarzo + moscovita + biotita + plagioclasa + estaurolita + granate + sillimanita

7.- cuarzo + moscovita + biotita + granate
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250 micras

125 micras
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Foto 6.6: Cristales de cuarzo (Qtz)
con formas  poiquiloblasticas
incluidos en plagioclasa (Pl). Este
tipo de cuarzo se comienza a
observar en el cambio de facies de
los esquistos verdes a la facies de
las anfibolitas, dentro de los
ortogneises glandulares (nicoles
cruzados).

Foto 6.7: Detalle de los cuarzos
neoformados (Qtz), donde se
puede observar mejor la forma
poiquiloblastica y su formacion en
el interior de los feldespatos,
principalmente plagioclasa (PI)
(nicoles cruzados).

Foto 6.8: Aspecto de la textura de
los gneises bandeados, donde se
observa el desarrollo de los
cuarzo redondeados (Qtz)
subhedrales, que aparecen con el
aumento del grado metamorfico,
a partir de los cuarzos
poiquiloblasticos de las 2 fotos
anteriores (Pl = plagioclasa; Bt =
biotita; nicoles cruzados).
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Foto 6.9: También se observa
como grandes cristales de
cuarzo (Qtz) incluyen pequenos
cristales de cuarzo (Qtzl). (Bt=
biotita; nicoles cruzados).

Con todo lo expuesto anteriormente, se puede trazar la evolucion metamorfica y, en
definitiva, la trayectoria P-T-t de los materiales de la unidad metamorfica central (UMC), que
alcanzan la primera isograda de la sillimanita.

6.1.5.- Zona de la sillimanita — feldespato potasico

Esta segunda zona de la sillimanita se caracteriza por la desaparicion de moscovita primaria
y el crecimiento de sillimanita y feldespato potasico, que se puede explicar por medio de la
reaccion:

moscovita +albita + cuarzo — feldespato potasico + sillimanita + H.O [6.13]

En los gneises bandeados, los granates (cdlcicos) muestran diferentes grados de absorcion
hacia plagioclasa, indicando que la siguiente reaccion contintia tienen lugar:

sillimanita + granate + cuarzo <> plagioclasa (An) [6.14]

Lo que implica una descompresion a alta temperatura y un ascenso de estas rocas hacia la
superficie. Los valores extremos para el desarrollo de esta reaccion son de 3,4 y 7,6 kb para unas
temperaturas de 660° C y 780° C. Como valores mas probables estimamos 5,0 y 6,6 kb para 690° C
y 770° C.

Las asociaciones minerales presentes en esta zona son:

1.- cuarzo + moscovita + biotita + feldespato potasico + sillimanita + plagioclasa
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2.- cuarzo + biotita + feldespato potasico + sillimanita + plagioclasa
3.- cuarzo + biotita + sillimanita + feldespato potasico

4.- cuarzo + feldespato potasico + plagioclasa + sillimanita

5.- cuarzo + feldespato potasico + sillimanita

6.- cuarzo + biotita + sillimanita

7.- cuarzo + moscovita + biotita + feldespato potdsico + plagioclasa
8.- cuarzo + biotita + feldespato potasico

9.- cuarzo + moscovita + biotita + plagioclasa + granate

Es caracteristica de esta zona una intensa migmatizacion, que afecta sobre todo a la
Formacion “Ollo de Sapo” y a la Serie de “Viana do Bolo” de la cual, la litologia dominante, los
gneises bandeados, son el producto.

Las rocas metapeliticas (micaesquistos con granate) son, de hecho, gneises de alto grado y
migmatitas, con leucosomas de composicion granitica derivados de la fusion parcial. Los
leucosomas aparecen concordantes con el bandeado litoldgico y la foliacion principal de la roca, lo
que les confiere una estructura estromadtica, o bien estan plegados isoclinalmente a escala
centimétrica o métrica. Otro hecho destacable es la presencia de leucosomas formados por masas
discordantes no afectadas de forma tan intensa por el plegamiento, generados en etapas mas
tardias.

En los ortogneises cuarzo-feldespaticos, la textura gneisica esta definida por una foliacion
biotitica dentro de la primera isograda de la sillimanita y por una foliacion biotitica-sillimanitica en
la segunda isograda de la sillimanita; en este segundo caso, la foliacion separa lentes cuarzo-
feldespaticas que contienen granate o agregados de granate y biotita.

Los porfiroblastos de feldespato potdsico generados durante la migmatizaciéon aparecen
estirados paralelamente a la Lm2 (Fotos 6.10 y 6.11), desarrollando colas de recristalizacion
asimétricas y estando frecuentemente fracturados a lo largo de las superficies C". La existencia de
material leucosomatico ocupando zonas de cizalla discretas y ligadas al “boudinaje” asimétrico de
la foliacion S2 de los gneises sugiere que la migmatizacion es un proceso sin-D2.

La evolucién posterior de las rocas de esta zona es consistente con un enfriamiento
acompafiado de una suave descompresion. Dicho enfriamiento queda registrado por la sustitucién
del granate por agregados de biotita + plagioclasa + cuarzo y en la sustitucion de la sillimanita por
andalucita y moscovita.

Finalmente, la unidad alcanza condiciones de la facies de los esquistos verdes indicadas por
la sustitucion del granate por agregados de biotita + clorita, procesos de moscovitizaciéon y/o
transformacion de la sillimanita en moscovita, asi como el desarrollo de cloritoides de gran tamafo
(Fotos 6.12 y 6.13), que suelen mostrar un maclado polisintético y un caracter tardio en las
litologias mas apropiadas, los micaesquistos con granate.
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Foto 6.10: Cristales de feldespato
potasico generados durante la
migmatizacion M2. Los cristales
aparecen estirados paralelamente a
L2, ala vez que desarrollan colas de
recristalizacion asimétricas.

Foto 6.11: Detalle de la foto anterior
donde se aprecian mejor las
caracteristicas de la textura de la
foliacion marcada por la sillimanita.
(Sil= Sillimanita; Qtz= cuarzo; Kfs=
feldespato potasico; Bt= biotita).

= 250 micras

Foto 6.12: Cristales de cloritoide
(Cld) de gran tamano, con maclado
polisintético  dentro  de  los
micaesquistos con granate,
desarrollados al final del proceso
metamorfico, sobreimponiéndose a
las fabricas S2. (Muestra: 9-12, IB-
1307, perteneciente al fondo
documental del IGME; nicoles
cruzados).
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Foto 6.13: Cristal de cloritoide (Cld)
de gran tamano, con maclado
polisintético. = Este  tipo  de
cloritoides incluyen la
esquistosidad ~ principal (52),
marcada por el alineamiento de
cristales de cuarzo (nicoles
cruzados).

6.1.6.- Asociaciones con distena

La distena se ha encontrado en dos areas y litologias diferentes, en las pizarras de las Capas
de Los Montes del flanco N del Antiforme de Sanabria y en los gneises bandeados de la Serie de
“Viana do Bolo”.

La primera ya fue citada por IGLESIAS PONCE DE LEON Y VAREA NIETO (1982) en la hoja
MAGNA de Viana del Bollo, n® 228, donde describen una banda de hasta 50 metros de espesor, de
esquistos negros y azules, muy aluminicos, con cloritoide, sobre los materiales de la Formacion
“Ollo de Sapo”, en la que es sistematica la presencia de cuarzos de exudacion con distena. Se ha
comprobado la existencia de esa banda, que se prolonga hasta el N de Santiago de la Requejada y
las orillas de rio Negro. La distena se encuentra tanto en los cuarzos de exudacion como en los
niveles pizarrosos, donde presenta la asociaciéon mineral cuarzo + moscovita + distena (Fotos 3.54 a
3.56 y Foto 5.48).

En la segunda zona, la distena fue descrita por MARTINEZ GARCIA (1973), quien la atribuy¢ a
un metamorfismo pre-varisco. En los gneises bandeados de la Serie de “Viana do Bolo”, la distena
siempre se ha encontrado como inclusiones, blindada en cristales de plagioclasa. En general, los
cristales suelen tener finas orlas de moscovita (Fotos 6.14 y 6.15), que se forma a expensas de ella y
de acuerdo con la reaccion (YARDLEY, 1989):

3 distena + 6 SiO2 + 2 K* + 9 H2O — 2 moscovita + 2 H* + 3 Si (OH)4 [6.15]

Una vez que la distena ha sido orlada completamente por la moscovita, y ya no hay contacto
con cuarzo, la sustitucion puede continuar a través de la reaccion:

3 distena + 3 Si(OH)s + 2 K* —» 2 moscovita + 2 H* + 3 H20 [6.16]
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La presencia de distena en el flanco N del Antiforme de Sanabria implica el desarrollo de una
zona de distena, caracteristica de un metamorfismo barroviense o de presion intermedia. Sin
embargo, no se ha cartografiado como tal en la Figura 6.2 debido a lo limitado de su aparicion, y a
que practicamente coincide con la isograda de la biotita.

Hay que aceptar que las condiciones P-T de aparicion de la distena se dieron para un area
extensa que abarca las unidades metamorficas central e inferior (UMC y UMI). Sin embargo, el
mineral no se desarroll6 en los materiales cuarzo-feldespaticos del “Ollo de Sapo”. Y en gran parte
de los metasedimentos peliticos del Ordovicico Inferior y la Serie de “Viana do Bolo”, donde si lo
hizo, ha desaparecido para dar paso a otro polimorfo durante la evolucion metamorfica
subsecuente, quedando preservado s6lo en dominios estructurales por encima de la isograda de la
andalucita y en los mas profundos, debido al crecimiento de plagioclasa, que lo blindo.

Foto 6.14: Cristal de distena (Ky)
blindado en plagioclasa (PI),
mostrando una fina orla de
moscovita. (Bt = biotita).

100 micras

Foto 6.15: Otro detalle de la
presencia de distena (Ky) en los
gneises  bandeados. Como
siempre, se encuentra blindada
en los cristales de plagioclasa (P1).
Se observa muy bien como tiene
una orla de moscovita. Otra de
las caracteristicas de esta zona
metamorfica es la neoformacion
de cuarzo (Qtz) en el interior de
cristales de plagioclasa por
procesos de reajustes
composicionales.
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6.1.7.- Asociaciones minerales en rocas calcosilicatadas

Las rocas de silicatos célcicos forman alternancias con niveles métricos de marmoles
calciticos y dolomiticos, con capas de cuarcitas, o aparecen intercaladas en los gneises bandeados,
siempre dentro de las zonas metamorficas correspondientes a la 1% o 22 isograda de la sillimanita.

Las asociaciones minerales encontradas, caracteristicas de la zona de la sillimanita en este
tipo de roca son:

1.- cuarzo + plagioclasa + hornblenda + titanita + biotita + granate + piroxeno
2.- cuarzo + plagioclasa + clinopiroxeno (diopsidico)+ granate + titanita

Las reacciones minerales en rocas calcosilicatadas pueden ser de gran ayuda como
indicadores del grado metamorfico, pero gran parte de estas reacciones son muy dependientes de
la movilidad y las actividades del H2O y CO2, lo que dificulta usarlas para establecer las
condiciones del metamorfismo.

Las etapas tardias del metamorfismo, en estas rocas calcosilicatadas, quedan registradas en
diversos procesos de retrogradacion. La hornblenda puede aparecer transformada en sus bordes a
otro anfibol de caracter actinolitico, junto con clorita, y la plagioclasa se encuentra total o
parcialmente reemplazada por un agregado de grano fino de epidota + zoisita + clinozoisita +
albita + cuarzo + moscovita (mica blanca). La presencia de anfibol actinolitico junto con la
asociacion albita + epidota + clorita es indicativa de la facies de los esquistos verdes. y corresponde
con la etapa del metamorfismo retrogrado.

6.2.- EVOLUCION METAMORFICA

Los materiales de las regiones de Sanabria-Carballeda y Terra do Bolo han sido afectados por
un metamorfismo regional progrado y polifasico, simultdneo con la deformacion varisca, que varia
desde condiciones epizonales (zona de la clorita) a condiciones meso- y catazonales (zonas de la
estaurolita y sillimanita - feldespato potasico).

El objetivo de esta seccion consiste en estudiar la evolucion tectonotermal de estas regiones,
tratando de establecer las condiciones maximas del metamorfismo y su evolucion en el espacio P-
T-t. Para este andlisis emplearemos la subdivision en unidades metamdrficas superior, central e
inferior, estrechamente relacionada con los niveles estructurales definidos por la deformacién de la
segunda fase.

Con las isogradas y zonas metamorficas identificadas se puede establecer que el
metamorfismo que afectd a estas regiones es de tipo barroviense, definido por BARROW (1893) en
las Highlands meridionales de Escocia. Este metamorfismo se caracteriza por unas condiciones de
presién intermedia, y evoluciond hacia condiciones de menor presion a lo largo de la orogenia.
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6.2.1.- Evolucion de la unidad metamdrfica superior (UMS).

Esta unidad aflora en la mitad oriental de la zona de estudio y se caracteriza por encontrarse
toda ella dentro de la facies de los esquistos verdes, mas concretamente en las zonas de la clorita y
la biotita. Estructuralmente corresponde a la parte superior del basamento varisco, por encima de
la banda de cizalla subhorizontal de segunda fase de deformacién. En la Figura 6.3 se muestra la
trayectoria propuesta para esta unidad.

Los metasedimentos ordovicicos se encuentran siempre en la zona de la clorita, asi como los
materiales de la Formacién “Ollo de Sapo” inmediatamente por debajo de ellos, pero el nucleo del
anticlinorio, ocupado por el ortogneis glandular, se encuentra en la zona de la biotita y se
caracteriza ademas por los procesos de despotasificacion, albitizacion y neoformacion de minerales
del grupo de la epidota (zoisita-clinozoisita), junto con calcita.

El trazado de la trayectoria P-T es necesariamente corto, y estd mal acotado para su rango de
presiones por falta de minerales indice. Se supone que corresponde a un gradiente de tipo
barroviense por extrapolacion del identificado en las unidades metamorficas subyacentes, y se
asocia al primer evento metamorfico (M1). Aunque es evidente que las rocas han vuelto a la

superficie, las evidencias de retrogradacion son escasas, por lo que sélo se ha dibujado la
trayectoria prograda.

ﬁ Trayectoria P-T para la unidad

metamorfica superior (UMS)
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Figura 6.3: Trayectoria P-T propuesta para la UMS.
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6.2.2.- Evolucion de la unidad metamérfica central (UMC)

Esta unidad aflora en la mitad occidental de la zona de estudio, abarcando las zonas de la
biotita (parcialmente, ver Figura 6.2), estaurolita-andalucita y 1* de la sillimanita y, aunque no
individualizadas como tales, se asume que también incluye las zonas del granate y la distena.
Estructuralmente corresponde a la parte superior de una potente zona de cizalla sinmetamorfica
de la segunda fase de deformacién (D2), sincrénica con un metamorfismo M2 y en el que se
desarrollaron las zonas metamdrficas mencionadas, cuyas isogradas son subparalelas a las fabricas
S2 regionales y aproximadamente concéntricas con el domo tectono-metamorfico de Sanabria-
Viana do Bolo. La fuerte recristalizacion metamorfica sufrida durante el desarrollo de M2,
contrasta con la historia metamorfica deducida para la UMS representativa del M1.

La Figura 6.4 muestra dos trayectorias P-T para la UMC, una para cada uno de los flancos del
Antiforme de Sanabria.

Las pizarras ordovicicas del flanco N se caracterizan por la presencia generalizada de
cloritoide sin- a postcinematico en relacion con S2. Segtin se desciende estructuralmente, aumenta
la intensidad de la deformacion y el grado metamorfico, observandose el desarrollo de distena en
bandas, y que tienden a localizarse hacia la parte basal de las Capas de Los Montes, cerca del
contacto con la Formacién “Ollo de Sapo”. En pelitas ricas en Al, el desarrollo de distena a partir
de pirofilita se produce aproximadamente a 400° C y a 4 Kbar. Las distenas incluyen una S1, a
veces crenulada, de lo que se deduce que la distena es sincinematica temprana con S2 y representa
una etapa de aumento de la presion que se atribuye al emplazamiento de los complejos al6ctonos.

Los cristales de distena se encuentran transformados total o parcialmente en andalucita, a la
vez que se encuentran aplastados por la crenulaciéon S3, por lo que la andalucita es tardi- a
postcinematica con S2, reflejando la etapa de retrometamorfismo asociada al episodio extensional
D2, bien desarrollado en dominios mesocorticales.

En el flanco N no se ha observado la presencia de granate ni de estaurolita, pero si se ha
constatado que el grado metamorfico aumenta suavemente de SE a NO, pasando de condiciones
de blastesis de cloritoide hasta las de andalucita, en la cerrada del embalse del Bao.

Para el flanco S, la historia metamorfica es mas compleja. Asi, desde el SE hacia el NO, la
evolucion se extiende desde la zona de la clorita hasta la segunda zona de la sillimanita
(sillimanita—feldespato potasico). Para el estudio de esta zona metamorfica se han escogido los
afloramientos pertenecientes a las Sierras de la Gamoneda y de Parada, situados al SO de Puebla
de Sanabria, que ofrecen un afloramiento continuo.

Las relaciones microtexturales en rocas metapeliticas indican que el crecimiento de
porfiroblastos sin-M2 es contemporaneo al desarrollo de la foliacion S2, aunque buena parte de la
deformacion D2 postdata el pico metamorfico regional. Es decir, el metamorfismo varisco de baja
P/alta T fue sincrénico con la formacion de las fabricas no coaxiales subhorizontales S2.

La parte estructuralmente mas alta, de la cizalla sinmetamorfica, coincide aproximadamente
con la entrada de la isograda de la biotita en toda la mitad occidental de la region. La biotita se
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encuentra definiendo la esquistosidad S2, tanto en los materiales metasedimentarios como en los
ortogneises glandulares. El cloritoide, muy abundante en algunas metapelitas, es también sin-52 en
esta unidad, y el crecimiento de estaurolita se extiende desde el inicio de D2 (estaurolitas
progradas) hasta su culminacidon (estaurolitas retrogradas, en las zonas mas profundas, con
inclusiones de sillimanita).

ﬁ Trayectoria P-T para la UMC (flanco N)

> Trayectoria P-T para UMC (flanco S)
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Figura 6.4: Trayectorias P-T deducidas para la UMC en los metasedimentos ordovicicos de ambos flancos del
Antiforme de Sanabria.

La andalucita comenz6 a desarrollarse al mismo tiempo o ligeramente después que la
estaurolita, a la que incluye con frecuencia. En la 1? zona de la sillimanita, se pueden observar
porfiroblastos de andalucita sin-M2 rodeados por una foliacion S2 formada por biotita, moscovita
y sillimanita, y la propia andalucita aparece parcialmente transformada en este ultimo mineral.
Esta reaccion indica que las rocas han seguido una trayectoria P-T por debajo del punto triple de
estabilidad de los polimorfos del Al:SiOs, lo que implica un calentamiento isobdrico. En la red
petrogenética (Figura 6.1), el rango de presién en el cual se produce la transformaciéon de
andalucita a sillimanita durante el aumento de temperatura, para rocas que presumiblemente
vienen del campo de la distena, puede situarse alrededor de 4-5 kbar.

La Figura 6.4 muestra dos trayectorias P-T para los esquistos de las Capas de Los Montes en
los flancos N y S del Antiforme de Sanabria. Los del flanco N evolucionaron por el campo de la
distena, sufriendo una retrogradacion por el campo de la andalucita. Debido a su posicion
estructural relativamente alta, se libraron del fuerte calentamiento isobdrico que caracteriza la
evolucion del flanco S.
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La trayectoria para el flanco S asume una parte inicial comtn, aunque aqui la distena no se
habria preservado. Después, entraron sucesivamente en los campos de la andalucita, sillimanita y
de nuevo, andalucita, siguiendo una trayectoria prograda aproximadamente isobdrica y después
una retrograda ligeramente descompresiva, que puede describirse como un tercer evento

metamorfico (M3).

6.2.3.- Evolucion de la unidad metamorfica inferior (UMI)

Esta unidad abarca la zona de la sillimanita-feldespato potasico y representa el nivel
estructural mds profundo aflorante. En la Figura 6.5 se muestra la trayectoria P-T sin-D2 deducida.
Las litologias utilizadas fueron los micaesquistos con granate, los gneises bandeados de la Serie de
“Viana do Bolo” y los ortogneises cuarzo-feldespaticos del “Ollo de Sapo” y Covelo.
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Figura 6.5: Trayectoria P-T deducida para la UMI, incluyendo la trayectoria probable para los estadios

precoces del metamorfismo (trazo discontinuo).
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La trayectoria inicial muestra una progradacion por el campo de la distena, cuyo trazado es
hipotético, pero justificado por las abundantes inclusiones de distena en plagioclasas de los gneises
bandeados y la existencia de granates anhedrales desestabilizados, cuya transformacion a biotita y
plagioclasa durante el evento M2 indica la existencia de otro previo, M1, progrado y de presion
intermedia. El aumento de presion reflejado en la trayectoria P-T, al igual que para la UMC, se
atribuye al emplazamiento de los complejos aloctonos.

Esta primera parte de condiciones progradas fue seguida de una trayectoria descendente casi
isotérmica, pasando al campo de la sillimanita para luego seguir un recorrido descendente con
poca pendiente por el campo de la andalucita, hasta la facies de los esquistos verdes (M3).

6.2.4.- Interpretacion de la evolucion metamorfica

El conjunto de las trayectorias deducidas para las tres unidades metamorficas se muestra en
la Figura 6.6. La trayectoria para la UMI es caracteristica de la evolucion de una corteza engrosada
por una colisiéon continental, y estd justificada por la aparicién precoz de distena, estaurolita y
granate. No es ninguna novedad, puesto que en todo el NO peninsular se describe la presencia de
distena desarrollada en los inicios del metamorfismo y que suele encontrarse como relicta en los
porfiroblastos de andalucita (ATHERTON et al., 1974; MARTINEZ Y ROLET, 1988), y que en esta zona
se encuentra como relicta en porfiroblastos de plagioclasa.

Ademas, dentro de los micaesquistos con granate de la Serie de “Viana do Bolo”, los nticleos
de los granates parcialmente re-absorbidos en estas rocas contienen agujas de rutilo, mientras que
fuera de ellos sdlo se encuentra ilmenita. Las agujas de rutilo pueden representar estadios del
evento metamorfico de presidon intermedia. También hay que tener en cuenta que los granates
estudiados en las muestras 266-76 (gneises bandeados) y 266-22 (micaesquistos con granate),
muestran perfiles que indican que se han desarrollado en condiciones de aumento de presién y
donde la temperatura disminuye o se mantiene constante, como queda reflejada en la trayectoria
P-T. Esto puede estar relacionado con el emplazamiento de los complejos aldctono, que en estos
momentos se estarian situando encima de los materiales de la region de Sanabria.

La evolucion posterior incluye una descompresion drastica, marcada por la desestabilizacion
de granate y rutilo, y la fusion parcial de los materiales peliticos y gnéisicos, que asignamos al
evento M2.

La trayectoria para la UMC discurre al principio paralela a la de la UMI como
corresponderia a rocas que experimentan también el engrosamiento colisional pero situadas a
relativamente poca profundidad. La presencia de distena en el flanco N del Antiforme de Sanabria
nos refleja un considerable aumento de la presién, que puede considerarse coetdneo con el
aumento de presion que sufre la UMI, marcado por el desarrollo de los granates estudiados en las
muestras 266-76 y 266-22, y que puede reflejar el emplazamientos de los complejos aldctonos. Sin
embargo, en la UMC abandonan su trayectoria ascendente, de presurizacion progresiva, para
seguir una de fuerte calentamiento casi isobarico, cuyo pico térmico se acerca al de la trayectoria
de la UMI Este tipo de trayectorias es caracteristico del bloque superior de despegues
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extensionales de escala cortical, y permite interpretar la segunda fase de deformacion varisca y el
metamorfismo M2 en clave de colapso gravitacional y re-equilibrio de la corteza orogénica.

q Trayectoria P-T para la UMI
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Figura 6.6: Trayectorias P-T inferidas para las tres unidades metamdrficas. Estabilidad de los polimorfos
ALSiOs segin POWELL Y HOLLAND (1990).

La razoén del fuerte calentamiento hay que buscarla en el ascenso de rocas calientes desde
zonas profundas de la corteza, que en principio puede estar relacionado con un despegue

extensional, pero también con el flujo viscoso de rocas parcialmente fundidas como las que
constituyen la UMI.

Lo anterior es valido para la UMC en el flanco S del Antiforme de Sanabria. En el flanco N, el
calentamiento isobdrico es menos evidente en los metasedimentos de las Capas de Los Montes,
pero lo es en las zonas mas profundas, y eso puede explicarse por una cierta oblicuidad entre la
base de la formacion ordovicica y las zonas mas calientes en ascenso, que estarian algo mas
profundas hacia el N. Una vez alcanzado su pico térmico, la trayectoria del flanco S de la UMC
muestra una retrogradacion coincidente con la de la UMI, el evento metamérfico M3, que implica
el cese del movimiento diferencial entre ambas unidades y el comienzo de su evolucién posterior
durante la deformacion D3, caracterizada por descompresion y enfriamiento simultaneos.
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Esa ultima parte de la historia fue probablemente mas compleja de lo que la trayectoria,
dibujada esquematicamente, sugiere, al menos localmente. En efecto, cabe esperar nuevos
episodios de calentamiento en relacién con la intrusion de los granitoides, y también una
despresurizacién limitada, pero rapida, en el bloque levantado de la Falla de Chandoiro.
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7.- ROCAS PLUTONICAS VARISCAS

Una caracteristica de la ZCI es la abundancia de batolitos graniticos, distribuidos a lo largo
de una banda de 400 km de ancho (Figura 7.1). La mayor parte de los batolitos se formaron entre
325 y 300 Ma (BEA et al., 2003), aproximadamente 30 a 50 Ma después de la colision varisca
(FERREIRA et al., 1987). En su mayor parte, estdn compuestos por granitoides peraluminosos, ricos
en K*. El volumen de rocas maficas asociadas es muy escaso, y no son cogenéticas con los
granitoides (BEA et al., 1999).

En relacion con la Orogenia Varisca, se produjo la génesis y emplazamiento de un gran
volumen de rocas graniticas en el NO peninsular. Los primeros intentos de estudio y clasificacion
fueron realizados por SCHULZ (1835) y por PARGA PONDAL (1956). CAPDEVILA (1969), en su trabajo
sobre Galicia oriental, propuso una clasificacion de los granitos que sirvio de base para
clasificaciones posteriores, no sélo de los granitos del NO, sino de todo el Macizo Ibérico. Esta
primera clasificacion estd sintetizada en la Figura 7.2. Como puede observarse en ella, quedan
establecidos cuatro grupos (G1 a G4), asi como su nivel de emplazamiento asociado a las distintas
isogradas metamorficas y sus edades de intrusion. En lineas generales, esta clasificacion sigue
vigente actualmente.

De las clasificaciones posteriores del conjunto de granitoides variscos, una de las mas
extendidas es la propuesta por CAPDEVILA y FLOOR (1970), basada en criterios petrografico-
geoquimicos, que surge de los trabajos del primero en Galicia oriental (CAPDEVILA, 1969) y que fue
ligeramente modificada con posterioridad por CAPDEVILA et al. (1973). La clasificacion de
CAPDEVILA y FLOOR (1970) contempla la existencia de dos series geoquimicamente diferentes, pero
con algunos puntos de convergencia:

1.- Serie de los granitoides alcalinos de dos micas (G2 y G3 de CAPDEVILA, 1969).

2.- Serie de los granitoides calcoalcalinos de biotita dominante, en la que se distinguen dos
subgrupos:

A.- Granodioritas precoces en macizos alargados (G1 de CAPDEVILA, 1969).
B.- Granodioritas y granitos tardios en macizos circunscritos (G4 de CAPDEVILA, 1969).

La serie de los granitos alcalinos de dos micas esta relacionada con el metamorfismo regional
varisco que provoca procesos de anatexia en niveles suficientemente profundos del orogeno.
Constituye una serie palingenética que comprende desde migmatitas y granitos migmatiticos
autdctonos hasta granitos de dos micas aldctonos y homogéneos.

El otro grupo de granitoides gallegos constituye una serie calcoalcalina con biotita
dominante que comprende granodioritas, granitos, cuarzodioritas y productos diferenciados
acidos. Segun los autores anteriores, su génesis es independiente del metamorfismo regional y de
los procesos de migmatizacion variscos. Provienen de la parte profunda de la corteza y se
emplazaron, con anterioridad a las ultimas deformaciones variscas. Son conocidos como
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granodioritas precoces en macizos alargados, ejemplos de ellos son los macizos de Chantada-
Taboada, Bayo y Negreira. Con posterioridad se emplazaron las granodioritas y granitos en
macizos circunscritos, en cuyo grupo se incluyen, entre otros muchos, plutones como La Tojiza,
Lugo y Porrifio y pueden llevar asociados inclusiones igneas de caracter basico o intermedio.

Posteriormente, CAPDEVILA et al. (1973), extendieron la clasificacion de granitos a todo el
varisco peninsular y sustituyeron el término de serie de los granitoides alcalinos de dos micas por
el de granitoides palingenésicos, o de origen mesocortical, y el de la serie de los granitoides
calcoalcalinos con biotita dominante por el de granitoides hibridos de origen infra o basicortical.
Sin embargo, las variaciones terminoldgicas no implican un cambio sustancial en las tipologias
graniticas que integran cada serie.

En el NO de Galicia, PABLO MACIA (1981) propuso una clasificacion en tres grupos que a
grandes rasgos coincide con la establecida por CAPDEVILA Y FLOOR (1970), pero que difiere en que
su denominacion no tiene implicaciones genéticas y, ademas, tiene en cuenta la evolucion tecténica
de la region. Este autor distingue:

1.- Granodioritas precoces.

2.- Granitos de dos micas y granitoides inhomogéneos.
3.- Granitos tardios.
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BELLIDO MULAS et al. (1987), en un estudio realizado por el IGME sobre las rocas graniticas
de Galicia, ponen de manifiesto la existencia de diversos plutones de caracter complejo, que
incluyen rocas que por sus caracteristicas pertenecerian a series diferentes. En base a la relacion de
los plutones con las fases de deformacion, su nivel de emplazamiento y caracteristicas petrolégico-
mineralogicas fundamentales, proponen una clasificacién que queda reflejada en la Tabla 7.1.

Emplazamiento relativamente profundo A: Dos micas

Granitoides GRUPO 1| B: Inhomogéneos
sincinematicos C: Biotiticos
Emplazamiento somero

GRUPO 2|

Granitoides Emplazamiento somero A: Dos micas
postcinematicos GRUPO 3| B: Biotiticos

C: Biotitico-anfibdlicos

Tabla 7.1: Clasificaciéon esquematica propuesta por BELLIDO MULAS et al. (1987) para los granitoides de
Galicia.

Los granitoides sincinematicos agruparian la serie de los granitoides alcalinos de dos micas y
las granodioritas precoces en macizos alargados de la serie de los granitoides calcoalcalinos con
biotita dominante, de la clasificaciéon de CAPDEVILA Y FLOOR (1970), es decir, los granitoides G1, G2
y G3 de CAPDEVILA (1969). Los granitoides postcinematicos incluyen esencialmente a las
granodioritas y granitos tardios en macizos circunscritos de la serie de los granitoides
calcoalcalinos con biotita dominante, o0 G4 de CAPDEVILA (1969).

Otra clasificacion es la propuesta por LOPEZ PLAZA y MARTINEZ CATALAN (1987) que intenta
abarcar todo el conjunto de granitoides del ciclo varisco del Macizo Ibérico y, aunque tiene ciertos
puntos de convergencia con la anterior, considera un espectro de criterios mas amplio:

1.- Petroldgico-mineralogicos (leucogranitos, granitoides biotiticos, rocas intermedias y
basicas).

2.- Emplazamiento relativo (autdctono, subautdctono, aloctono).

3.- Estructurales (deformacion regional y fabrica interna de las masas magmaticas).

4.- Magmatologicos (zonacion composicional a escala de macizo y polaridad magmatica).

Segun estos criterios, y desde un punto de vista estadistico, estos autores distinguen un
magmatismo precoz, anterior a 300 Ma, y uno tardio, de 280-290 Ma, de acuerdo con edades
absolutas de SERRANO PINTO (1983) y SERRANO PINTO et al. (1987).

El magmatismo precoz corresponderia a leucogranitos concordantes, con una zonacion

longitudinal, polaridad lateral, fabrica planolinear y trayectorias longitudinales atribuidas a
cizallamientos ductiles de tercera fase. El magmatismo tardio corresponderia a granitoides
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biotiticos (porfidicos), aléctonos, de forma circunscrita, zonacidén concéntrica, polaridad centripeta
y fabrica isétropa. En esta clasificacion, los autores matizan que del grupo precoz no todas las
unidades son leucogranitos, sino que un 35% lo constituyen granitoides biotiticos, equivalentes a
las denominadas granodioritas precoces. Como en la clasificacion de BELLIDO MULAS et al. (1987),
en ésta el magmatismo precoz comprende todas las variedades graniticas consideradas por
CAPDEVILA y FLOOR (1970) y CAPDEVILA et al. (1973), salvo las granodioritas y granitos tardios en
macizos circunscritos de la serie de los granitoides calcoalcalinos con biotita dominante, o G4 de
CAPDEVILA (1969), que constituirian el magmatismo tardio.

Posteriormente, BELLIDO et al. (1992), en base a un estudio de geoquimica sobre mas de 600
anadlisis de granitoides de Galicia, ponen de manifiesto la escasez de rocas auténticamente
granodioriticas y el caracter peraluminico practicamente generalizado del conjunto granitico.
Asimismo, los datos petrologicos y geoquimicos considerados ponen en evidencia que no existen
diferencias significativas que apoyen la existencia de granitoides generados a partir de materiales
originales de naturaleza muy contrastada. Los datos disponibles sobre las relaciones isotdpicas
iniciales Sr/%Sr en estos granitoides definen un espectro de variacién relativamente amplio, pero
que en la mayoria de los casos son propios de materiales de origen cortical.

Dentro de la zona de estudio se encuentran diversos cuerpos pluténicos, que aunque no son
el tema principal de este trabajo, se han diferenciado en el mapa geoldgico y representan un
porcentaje sustancial de la superficie de la zona estudiada. Inicialmente, los cuerpos graniticos
estaban practicamente indiferenciados, y es a partir de la realizacion de los proyectos Estudio
geoldgico aplicado a la investigacion de recursos mineros de materias primas en las comarcas de EI Bierzo, La
Cabrera, Sanabria y Valdeorras (Proyecto FEDER-CICYT 1FD97-0959-C03-01) y Estudio geoldgico a
escala 1:50.000 de las hojas del mapa topogrifico nacional 272 y 159, y realizacion de las hojas a escala
1:200.000 nuims. 18 y 19 (IGME), cuando se diferencian una serie de macizos graniticos, lo cual hace
que esta zona se situe al nivel de conocimiento de otras zonas del NO.

En general, se pueden distinguir los dos grandes grupos identificados en todo el NO de la
Peninsula: granitoides sincinematicos y granitoides tardios y postcinematicos. Con respecto a las
deformaciones, los macizos del primer grupo estan siempre afectados en distinto grado por las
estructuras asociadas a las fases de deformacion D2 y D3, encontrandose cuerpos con texturas que
varian desde ortognéisicas hasta débilmente deformadas. El segundo grupo de granitoides corta
de forma clara las estructuras desarrolladas durante las principales fases de deformacion varisca.

Para CAPDEVILA (1969), en el Dominio del Manto de Mondonedo, la zona de la estaurolita
define un “plateau” dentro del cual afloran todos los granitoides sincinematicos. Este hecho
también es valido para esta zona, asi como para el vecino Sinforme de Verin (FARIAS, 1990).

Todos los cuerpos graniticos afloran en la mitad occidental de la zona, es decir, dentro del
area metamorfica de grado medio y alto. En la Figura 7.3 se han representado los cuerpos
plutdnicos individualizados, y que se describen a lo largo del capitulo.

Como todas las demas clasificaciones de los granitoides del NO Peninsular, descritas

anteriormente de forma breve, la clasificacion utilizada en este trabajo se basa inicialmente en la de
CAPDEVILA (1969), pero se ha seguido los criterios aplicados por BELLIDO et al. (1987) y basados en
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BUDDINGTON (1959), en los que se aplican criterios basados en las relaciones con los materiales
encajantes (nivel de emplazamiento), las relaciones con respecto a los principales eventos
deformativos de la Orogenia Varisca y las caracteristicas petroldgico-mineraldgicas de los distintos
macizos. Este tipo de criterios reflejan las caracteristicas mas directamente observables, ademas de
que son de facil aplicacion en otros sectores de la cadena, lo cual ayuda a entender mejor la
evolucion que ha sufrido el Macizo Varisco.

Asi, los granitoides de la zona se han dividido en cuatro grupos, que son:

1.- Granitoides precoces

2.- Granitoides sincinematicos meso-catazonales

3.- Granitoides sincinematicos epi-mesozonales

4.- Granitoides tardios y postcinematicos epizonales

7.1.- GRANITOIDES PRECOCES

Dentro de este grupo se han incluido los macizos de Ribadelago, Quintana y Manzalvos-
Castromil. El primero estd constituido por granodioritas y tonalitas, mientras que los otros dos
estan formados por monzogranitos biotiticos con moscovita y tienen cardcter porfidico.

Por lo general, este tipo de macizos son alargados, de forma paralela o subparalela a las
estructuras regionales del orogeno varisco. En casi todos ellos la biotita es la mica dominante, si
bien en ocasiones la moscovita llega a ser muy abundante, y se caracterizan por presentar texturas
porfidicas. El emplazamiento es contemporaneo con el metamorfismo regional y son ligeramente
anteriores a la intrusion de los granitos de dos micas. Estos macizos constituyen cuerpos bien
delimitados, que suelen presentar fendmenos de hibridaciéon con los magmas peraluminicos. Otra
caracteristica importante es que afloran en las zonas de alto grado metamorfico.

7.1.1.- Macizo de Ribadelago

Se trata de un complejo plutdénico que se localiza en la provincia de Zamora, entre el Lago de
Sanabria y las inmediaciones de Porto. El afloramiento principal tiene una forma eliptica grosera,
con su terminacién NO adelgazada y apuntada, y su extremo SE subredondeado. Tiene una
extension aproximada de 20 km? y un eje mayor con una longitud de 11 km en direcciéon N 115°E,
con una anchura maxima de 3 km. Al NO, y sobre todo al S, se encuentran diversos cuerpos
menores y apofisis, cuyos afloramientos tienen superficies que no suelen sobrepasar 1 km? y
formas irregulares, pero en general elongadas en la misma direccion del cuerpo principal.

Este complejo plutonico ha intruido en los ortogneises glandulares migmatizados. Los
contactos suelan ser bastante netos pero intrincados y cortan a la foliacion y al bandeado
estromatico plegado de los gneises. No obstante, tanto los granitoides como los materiales
encajantes estan afectados por deformaciones de cizallas variscas, y los procesos de disgregacion
de los ortogneises migmatizados y de mezcla, con movilizados y granitoides migmatiticos, indican
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Rocas pluténicas variscas

que el emplazamiento de los materiales plutonicos se ha producido no muy alejado del pico
metamorfico de bajas presiones que ha ocasionado la migmatizacion de los ortogneises
glandulares. Localmente, se observa en algunas zonas de contacto el desarrollo de un entramado
de diques deformados de tonalitas-granodioritas que cortan a los ortogneises migmatizados y que
arrastran enclaves mds o menos desestructurados de los mismos, y nédulos y schlieren de biotita
que proceden de la disgregacion de los niveles micdceos que definen la foliacion. Este tipo de
relaciones puede observarse en las inmediaciones de la central eléctrica de Moncabril y al N de San
Martin de Castafieda, en la carretera que va a la Laguna de los Peces. En esta tltima zona puede
verse como las granodioritas se mezclan con los fundidos procedentes de la migmatizacién de los
ortogneises, a la vez que forman diques que los cortan formando angulos variables con el
bandeado estromatico.

Las caracteristicas litologicas de este complejo son bastante heterogéneas, debido en gran
parte a que en él se incluyen granitoides relativamente basicos de origen aléctono profundo,
granitos y leucogranitos migmatiticos autdctonos y para-autdctonos y toda una serie de
granitoides hibridos. Por otra parte, esta heterogeneidad se encuentra acentuada por causa de la
deformacion y del emplazamiento en condiciones catazonales, que facilitan los procesos de mezcla
y distorsionan y complican las texturas y estructuras originales magmaticas.

La facies mas representativa, y ampliamente representada, esta constituida por granodioritas
y tonalitas de grano medio a medio-fino, equigranulares o algo heterogranulares, de color gris
medio a gris oscuro y variablemente foliadas. En estas rocas, la biotita tiende a formar plaquitas
finas (ala de mosca) que destacan sobre el resto de los minerales y, ocasionalmente, se pueden
encontrar pequenos megacristales de feldespato potasico. La foliacion puede ser localmente muy
penetrativa y sus directrices mas frecuentes fluctuan entre N 100°E y N 120°E con buzamientos
comprendidos entre 70° y 60° al S. Esta estructuracion es debida a los efectos de una deformacién
por cizalla dextra que ha actuado sobre el conjunto intrusivo y los materiales encajantes en una
etapa en la que los materiales pluténicos no estaban completamente consolidados, pudiendo
observarse tanto deformaciones minerales como estructuras de flujo magmatico concordante