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En el presente trabajo se analiza la esquistosidad y las microestructuras originadas
durante la primera fase de la deformacién herciniana en la Zona Asturoccidental-leonesa.
En la primera parte, se describen los principales tipos de esquistosidad primaria presentes
en la zona estudiada, los cuales varfan entre tres términos extremos: esquistosidad
grosera, «slaty cleavage» y «schtistosity»; la existencia de uno u otro tipo esta condicio-
nada por la litologfa y las condiciones fisicas en que se produjo la deformacién. Asimismo,
se han analizado los mecanismos causantes de esta esquistosidad, habiéndose constatado
la importancia de la disolucién por presion y la cristalizacién y recristalizacién de filosili-
catos. En la segunda parte, se ha establecido la secuencia de los tipos microestructurales
de cuarcitas existentes en el area estudiada, habiéndose distinguido: cuarcitas con granos
detriticos poco deformados, cuarcitas con granos deformados y poco o nada recristaliza-
dos, cuarcitas con granos nuevos y viejos y cuarcitas con engrosamiento de grano; estos
tipos microestructurales son muy sensibles al aumento del grado de metamorfismo.
Finalmente esta secuencia microestructural se ha interpretado en funcién de los mecanis-
mos de deformacion y de los factores que condicionaron el desarrollo de ésta. En lo que
se refiere al «creep» de estado estable, el modelo microestructural observado se ha
contrastado con los resultados teéricos y experimentales plasmados en los mapas de
mecanismos de deformacion del cuarzo actualmente disponibles.

The present papel deal with the analysis of the first hecynian cleavage (S;) and study of
the qurtzite microstructures in the Westasturian-leonese Zone. In the first part of this
work, the different types of cleavages (S,) existing in this drea are shown and three end
types can be established: rough cleavage, slaty cleavage and schistosity. The presence of
one this types depends on the lithologie and the physical environmental conditions under
which the deformation took place. Equally, the mechanism of formation of these cleava-
ges have been analysed, showing the importance of the pressure solution and crystalliza-
tion and recrystallization of phyllosilicates. A sequence of several microstructural types of
quartzites is described in the second part of this papel: quartzites with detrital grains
almost undeformed, quartzites with deformed and slightly or no recrystallized quartz
grains, quartzites with old and new quartz grains and quartzites with coarsening of grains.
These microstructural types are very sensitives to the increasing of metamorphism. The
microstructural sequence have been interpreted as a function of the deformation mecha-
nisms and the different factors involved in the deformation development. The microstruc-
tural model here observed is compared with the quartz deformation mechanism maps
established by different authors.

Fernando Bastida, Dpto. de Geotectonica. Universidad de Oviedo. Manuscrito recibido el
15 de abril de 1982.

La Zona Asturoccidental-leonesa (Fig. 1) esquistosidad, ni metamorfismo, ni magmatismo
constituye, dentro de la rama N del Macizo apreciables, y las zonas internas (Galicia media
Herciniano Ibérico, una regién de transicién en-  y occidental), en las que los procesos de defor-
tre las zonas externas de la cordillera (Zona macién, metamorfismo y magmatismo han sido
Cantdbrica), en las que no se ha desarrollado ni muy importantes.
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Fig. 1.-La Zona Asturoccidental-leonesa en el contexto geoldgico de la rama N del Macizo Herciniano Ibérico.

Desde el punto de vista estratigréfico, la Zona
Asturoccidental-leonesa se caracteriza por la
existencia de un gran espesor de materiales del
Paleozoico inferior (Marcos 1973; Pérez Estaun
1978). Con el fin de dar una idea general de las
caracteristicas de las rocas en las que se desa-
rrollan las microestructuras que se van a anali-
zar, en la Fig. 2 se ilustran tres columnas estra-
tigraficas representativas de tres dominios de
diferentes caracteristicas paleogeograficas y es-
tructurales; dos de ellos (dominio del Navia y
dominio del manto de Mondofiedo) se sitian en
la Zona Asturoccidental-leonesa, mientras que
el otro (regién de Cabo Pefias) corresponde a la
Zona Cantadbrica. No obstante, la regién de
Cabo Peiias presenta ciertas afinidades estrati-
graficas y estructurales con la Zona Astur-
occidentalleonesa, situandose ademas dentro de
ella el frente de la esquistosidad, razones por
las cuales dicha regién ha sido también conside-
rada en el presente trabajo.

Los principales rasgos estructurales de la
rama N de la Zona Asturoccidental-leonesa se
originaron durante la orogénesis herciniana y
pueden observarse en la Fig. 3, a partir de la
cual se deduce que la deformacién se llevd a
cabo a lo largo de tres fases principales:

- 1.2 fase (F,). Dio lugar a pliegues vergentes
hacia el E (zonas externas) acompafiados de
una esquistosidad primaria (S,).

- 2.2 fase (F,). Dio lugar a cabalgamientos en
las zonas mds superficiales y a zonas de cizalla
dactiles en zonas mds profundas. Asociada a
estas estructuras se desarrolla una esquistosi-
dad de crenulacion (S,).

-3.2 fase (F,). Se manifiesta por la aparicién
de pliegues suaves, asimétricos y de plano axial
subvertical; suelen llevar asociada una esquis-
tosidad de crenulacién (S,).

En la Zona Asturoccidental-leonesa se ha de-
sarrollado, acompanando a la deformacién her-
ciniana, un metamorfismo regional intermedio
de baja presién, cuyo grado aumenta, en lineas
generales, hacia el W, es decir, hacia las zonas
internas de la cadena (Fig. 4). Las relaciones
entre cristalizacién metamérfica y deformacion
se encuentran representadas en la Fig. 5.

En el presente trabajo, se pretende analizar la
esquistosidad primaria y las demds microestruc-
turas que se originaron durante la primera fase
de la deformacién en la Zona Asturoccidental-
leonesa. El motivo de este estudio se basa en el
hecho de que el conocimiento de estas microes-
tructuras permite extraer interesantes conclu-
siones acerca de las caracteristicas de la defor-
macion, principalmente en lo que se refiere a su
intensidad, a los mecanismos que permitieron
su desarrollo y a las condiciones fisicas en que
se produjo.

Las observaciones se han realizado a partir
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Fig. 2.-Columnas estratigrdficas representativas de los dominios del drea estudiada. I, basada en Truyols y Julivert (1976). 1I,
basada en Marcos (1973). III, basada en Bastida y Pulgar (1978) y Marcos y Pérez Estaun (1980); (figura tomada de

Bastida 1980 y Pulgar 1980).

de localidades situadas en la rama N de la Zona
Asturoccidental-leonesa (incluyendo la region
de Cabo Pefias ya mencionada), pero las con-
clusiones obtenidas pueden razonablemente ex-
tenderse a la totalidad de esta zona.

Este trabajo consta de dos partes:

En la primera parte, se describen las caracte-
risticas generales de la esquistosidad primaria
(S,) en funcién de la litologia y grado de meta-
morfismo y se analizan después los principales
mecanismos que intervienen en su desarrollo.

En la segunda parte, se describen las mi-
croestructuras que se desarrollan en las cuarci-
tas durante la primera fase de deformacion, in-

terpretdndose luego en funcién de los mecanis-
mos y factores que intervinieron en su desarro-
llo. El interés particular de estas rocas, abun-
dantes en la Zona Asturoccidental-leonesa, ra-
dica en que el cuarzo es uno de los minerales
mds estudiados desde el punto de vista de la
deformacion, lo cual permite obtener interesan-
tes conclusiones en torno al desarrollo de ésta
en medios naturales.

Dado el confusionismo existente en lo que se
refiere a la terminologia de las esquistosidades,
es conveniente destacar que en el presente es-
tudio, hemos seguido la terminologia propuesta
en un trabajo anterior (Bastida 1981a).
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las caracteristicas generales de las estructuras mayores de la Zona Asturoccidental-leonesa. 1, granitos. 2, Precdmbrico.
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inferior (segiin Bastida 1980 y Pulgar 1980).
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Fig. 4-Esquema cartogrdfico de las zonas del metamorfismo
regional en el sector de la costa cantdbrica correspondiente al
drea considerada en el presente trabajo (Figura construida de
acuerdo con datos de Bastida y Pulgar 1978; Brime y Pérez-
Estaun 1980 y Martinez-Cataldn 1981). 1, granitos hercinicos.
2, zona de la sillimanita. 3, zona de la andalucita. 4, zona del
granate. 5, zona de la biotita. 6, zona de la clorita. 7, no
metamorfico.

LA PRIMERA FASE DE LA
DEFORMACION EN LA ZONA
ASTUROCCIDENTAL-LEONESA

Para comprender bien las caracteristicas mor-
fogenéticas de la esquistosidad primaria y de las
demds microestructuras del drea estudiada es
conveniente describir, aunque sea de forma so-
mera, ¢l contexto estructural en el que se en-
cuadran dichas microestructuras, descripcion
que realizaremos a continuacion.
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Fig. 5.-Relaciones cronolégicas entre la cristalizacion meta-
morfica y las fases de deformacién en cada una de las zonas
del metamorfismo regional (segin Bastida y Pulgar 1978).

Como ya hemos dicho anteriormente, durante
la primera fase de deformacion (F,} se desarro-
lla un proceso de plegamiento, al cual se asocia
la formacion de la esquistosidad primaria (S,).
Las estructuras que se originan vergen siempre
hacia las zonas externas.

Observando el corte de la Fig. 3, se deduce
que el tamafo de los pliegues F, decrece hacia
el E, pasdndose desde flancos inversos de 10 a
20 Km de longitud (medida de charnela a char-
nela adyacente) al W a flancos inversos de 2 a4
Km de longitud al E.
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La posicién original de estos pliegues F, tam-
bién varia a lo largo del mencionado corte, pa-
sandose desde pliegues acostados en la parte
occidental, a pliegues cuyos planos axiales pre-
sentaban inclinaciones medias (de 25 a 45° al
W, o incluso mds en la regién de Cabo Penas)
en la parte oriental.

El dngulo entre flancos decrece hacia el W,
tanto en los pliegues mayores F, como en los
menores. De la misma manera, el porcentaje de
acortamiento debido a la F, y medido a partir
de pliegues paralelos aplastados (Bastida
1981b), aumenta hacia el W (Fig. 6).
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Fig. 6.-Distribucién del acortamiento maximo debido a la F,
y medido, a partir de pliegues paralelos aplastados, en diver-
sas localidades situadas a lo largo de la costa cantdbrica; la
escala, en el eje de abscisas, se ha construido teniendo en
cuenta la posicién de las localidades a lo largo del corte
considerado (E a la derecha) (segiin Bastida 1981b).

El andlisis de los pliegues F, conduce en de-
finitiva a la conclusién de que durante la pri-
mera fase de deformacion, ésta aumenta de las
zonas externas a las internas, de forma que la
esquistosidad primaria se forma en unas condi-
ciones de acortamiento que oscilan entre €l 40 y
el 70%.

ANALISIS DE LA ESQUISTOSIDAD
PRIMARIA (8,)

LA S, ALA ESCALA MESOSCOPICA

A la escala de afloramiento, la S, presenta
diferente aspecto segin la litologia considerada,
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el grado de metamorfismo, la posicion dentro de
las estructuras F, y el grado de evolucién de
éstas.

En las rocas peliticas y en zonas de bajo
metamorfismo, la esquistosidad presenta el as-
pecto caracteristico de un «slaty cleavage», con
una gran penetrabilidad de las superifices S,,
tratdndose de una esquistosidad prdcticamente
continua. A medida que el grado de metamor-
fismo aumenta, las pizarras se convierten en
filitas y éstas en esquistos, con lo cual la S, se
transforma gradualmente en una «schistosity»,
en la que pueden observarse fdcilmente a simple
vista los cristales de filosilicatos. Cuando se
trata de tramos peliticos de cierto espesor, la
disposicion de la S, con relacién a los pliegues
F,, es de plano axial.

En el caso de materiales competentes, arenis-
cas y cuarcitas, la S, puede desde no manifes-
tarse a escala mesoscdpica hasta presentarse
como una esquitosidad espaciada muy penetra-
tiva. En las partes mds orientales del drea estu-
diada, la S, prdcticamente no se manifiesta en
estas rocas, salvo en situaciones estructurales
particularmente favorables, como, por ejemplo,
en los arcos internos de las zonas de charnela
de las capas plegadas; inicamente en el caso de
litologias impuras (trdnsito pizarra-arenisca), la
S, puede presentarse en esta parte E como una
esquistosidad espaciada (Fig. 7A). A medida
que progresamos hacia el W, la esquistosidad
en areniscas y cuarcitas se manifiesta con ma-
yor frecuencia, aunque siempre como una es-
quistosidad espaciada. En las zonas mds occi-
dentales de la unidad del manto de Mondoiiedo,
la esquistosidad, aunque sigue siendo espa-
ciada, se hace mds manifiesta y penetrativa y se
presenta de una manera prdcticamente generali-
zada. En estas litologias competentes, la esquis-
tosidad presenta habitualmente una disposiciéon
en abanico convergente con relacién a los plie-
gues a los que se encuentra asociada; el grado
de convergencia depende, no sélo de la litolo-
gia, sino también del grado de evolucion de las
estructuras. Asi, cuanto mayor es el aplasta-
miento sufrido por el pliegue, mds se acerca la
S, asociada a una esquistosidad de plano axial.

Cuando se trata de litologias consistentes en
alternancias de pizarras y areniscas, se obser-
van a veces refracciones de la esquistosidad
(Fig. 7B) que se verifican de forma gradual
cuando el cambio litoldgico es también gradual.
Con relacioén a los pliegues, la S, presenta en
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Fig. 7.-A) Esquistosidad espaciada en areniscas de la Formacion Formigoso (Llumeres, regién de Cabo Penas). B) Refraccion
de la esquistosidad al atravesar niveles de diferente competencia en la Formacién Cdndana, al E de Cudillero (parte

oriental del dominio del Navia).

estos casos una disposicion en abanico conver-
gente en las capas competentes y divergente en
las incompetentes. En el caso de alternancias de
pizarras con laminaciones de siltitas, la S, da
lugar a desplazamientos aparentes en las lami-
naciones y a la destruccion parcial de éstas, que
aparecen irregulares y discontinuas. Los des-
plazamientos aparentes se producen a través de
las lineas oscuras que definen la esquistosidad
primaria.

LA S, A LA ESCALA MICROSCOPICA

Andlogamente al caso de la escala mesosco-
pica, la morfologia de la S, a la escala micros-
copica depende principalmente de la litologia y
del grado de metamorfismo.

Rocas peliticas.—En estas rocas, la esquisto-
sidad primaria varia entre un «slaty cleavage»
grosero y una «schistosity».

Cuando se trata de rocas peliticas con bajo
‘contenido en cuarzo, el «slaty cleavage» gro-
sero (Fig. 8) se desarrolla principalmente en la
region de Cabo Penas y es muy penetrativo,

estando constituido por unas ldminas de esquis-
tosidad, formadas por superficies irregulares y
anastomosadas donde se concentran minerales
fémicos (principalmente opacos vy filosilicatos),
y unos microlitones de espesor muy pequeiio
(normalmente menor que 0,05 mm) y formados

Fig. 8.—«Slaty cleavage» grosero en las Pizarras de Luarca
(region de Cabo Penas).
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por cuarzo y filosilicatos con un grado de orien-
tacion dimensional variable. En ocasiones,
existe abundante sericita de neoformacion muy
orientada, lo cual aumenta la penetratividad de
laS,, tratdndose en estos casos de un estadio de
transicion entre un «slaty cleavage» grosero y
un «slaty cleavage». Esta transicion se produce
en la parte mds oriental del dominio del Navia.
Hacia el W, se pasa a un «slaty cleavage» (Fig.
9A y B), en el cual desaparece el cardcter de
esquistosidad en dominios (Idminas de esquisto-
sidad y microlitones) de la S,, tratdindose de una
esquistosidad definida principalmente por la
orientaciéon dimensional preferente de filosilica-
tos de pequeno tamano; este «slaty cleavage»
se desarrolla en la mayor parte del dominio del
Navia y en la mitad oriental del manto de Mon-
donedo. En la parte occidental de este dominio
(parte alta de la zona metamérfica del granate),
tiene lugar una transicion muy gradual de un
«slaty cleavage» a una «schistosity», de forma
que, al W de la Ria de Foz, se desarrolla esta
ultima estructura de una manera generalizada,
estando definida por la orientaciéon dimensional
preferente de grandes cristales de mica.
Cuando se trata de pizarras o esquistos cuar-
z0so0s, no se llega a desarrollar un verdadero
«slaty cleavage», por lo que se pasa directa-
mente de un «slaty cleavage», grosero a una
«schistosity» conforme aumenta el grado de
metamorfismo, es decir segiin se progresa de |E
a W. En estos casos, es frecuente que los bor-
des largos de los granos de cuarzo aparezcan
cortados por las ldminas de esquistosidad,
mientras que en los bordes cortos, general-
mente transversales a la S,, se desarrollan som-
bras de presion. Cuando aparecen laminaciones

Microestructuras de las cuarcitas 165

de siltitas intercaladas en las pizarras, es fre-
cuente que aparezcan pliegues a los que se aso-
cia un incipiente bandeado tectonico, en el que
se distinguen unas zonas claras relativamente
enriquecidas en cuarzo en las inmediaciones de
la zona de charnela. En los contactos pelita-sil-
tita se desarrollan a menudo estructuras lin-
guoides (Fig. 10). Cuando estos contactos no
son netos y existe, por tanto, un trdansito gra-
dual de pizarras a siltitas, la S; cambia también
gradualmente a menudo de un «slaty cleavage»
a un «slaty cleavage» grosero.

Areniscas.—Se ha analizado la esquistosidad
en numerosas areniscas con una cierta variedad
de tamafios de grano (didmetro medio entre 0,04
y 0,5 mm.), predominando el grano fino y tra-
tandose incluso, en algunos casos, de siltitas.
No obstante, desde el punto de vista de la es-
quistosidad primaria todas pueden ser conside-
radas dentro del mismo grupo; ademas, dado
que se trata de rocas a veces muy deformadas,
el tamano de grano actual no tiene por qué
coincidir necesariamente con el tamafio original
de los granos detriticos. Por otro lado, las
muestras analizadas presentan un porcentaje
muy variable de matriz, existiendo desde cuar-
citas hasta grauvacas; esta caracteristica es muy
importante como factor en el desarrrollo morfo-
l6gico de la esquistosidad.

En areniscas con un contenido en matriz im-
portante (grauvacas), la S, puede ser una es-
quistosidad grosera, un «slaty cleavage» gro-
sero o una «schistosity». La esquistosidad gro-
sera (Fgs. 11 y 12) predomina en la parte orien-
tal del drea estudiada; hacia el W, esta esquisto-
sidad suele convertirse en un «slaty cleavage
grosero». La zona donde se produce esta trans-

P s Nl A e

Fig. 9.-Dos aspectos del «slaty cleavage» desarrollado en pizarras de la Zona Asturoccidental-leonesa. A) Dominio del manto

de Mondofiedo. B) Dominio del Navia.
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Fig. 10.-Estructuras que se originan en los contactos pelita-
siltita en materiales de la Serie de los Cabos (Tapia de Casa-

riego, parte oriental del dominio del manto de Mondofiedo).

e
Fig. 11.-Esquistosidad grosera en areniscas de la Formacién
Formigoso (Llumeres, regién de Cabo Pefias).

formacion se sitia tanto mds al E cuanto mds
elevado es el porcentaje en matriz. Estas dos
esquistosidades se caracterizan generalmente
por la existencia de unas ldminas onduladas,
anastomosadas, orientadas y formadas por filo-
silicatos (minerales arcillosos, sericita y clorita)
y minerales opacos; en general, hacia el W au-
menta el porcentaje de filosilicatos de neofor-
macion (sericita y clorita) en las ldminas de
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Fig. 12.-Esquistosidad grosera en areniscas de la Serie de los
Cabos (Tapia de Casariego, en la parte oriental del dominio
del manto de Mondofiedo). Obsérvese la existencia de una
notable proporcién de micas detristicas con un grado de
orientacion dimensional muy deficiente.

esquistosidad. Los microlitones estdn constitui-
dos por cuarzo y, en mucha menor proporcion,
por filosilicatos; en ellos, los minerales apare-
cen sin orientar en la esquistosidad grosera y
orientados en el «slaty cleavage» grosero. Es
frecuente, como en el caso de las pizarras are-
nosas, que existan en los microlitones granos de
cuarzo cortados por las ldminas de esquistosi-
dad y desarrollando sombras de presién en las
inmediaciones de sus bordes cortos transversa-
les a la S,. Es destacable ademds que, en las
rocas arenosas con esquistosidad grosera o
«slaty cleavage» grosero, se distingue dos tipos
de granos de mica (Figs. 12 y 13): detriticos y
de neoformacién. Los primeros son grandes,
normalmente de moscovita, con una orientacién
dimensional deficiente, desarrollando a menudo
colas de presién y estando a veces, plegadas.
Los segundos son granos pequefios de sericita
neoformados durante el metamorfismo, que
presentan una buena orientacion dimensional
preferente, estando concentrados principal-
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mente en las ldminas de esquistosidad. En algu-
nos casos, sobre todo en muestras de la Forma-
cion Agiieira, la esquistosidad grosera no es una
esquistosidad en dominios, sino que estd defi-
nida por una orientaciéon uniforme de los crista-
les de la matriz. En la parte mds occidental del
dominio del manto de Mondofiedo, la esquisto-
sidad grosera o el «slaty cleavage» grosero se
transforma en una «schistosity», en la que tanto
el cuarzo como los filosilicatos estdn orienta-
dos, siendo los cristales de estos tltimos mine-
rales de notables dimensiones.

Fig. 13.-Detalle de una muestra en el que pueden observarse
micas detriticas y micas de neoformacion. Las primeras son
las de mayor tamano, aparecen sin orientar y desarrollan
sombras de presion, evidenciando su cardcter pretecténico
(Serie de los Cabos, parte oriental del dominio del Navia).

En el caso de cuarcitas, se han observado
desde muestras sin orientacion dimensional pre-
ferente (Fig. 14) de los granos de cuarzo y, por
tanto, sin desarrollo de la S,, hasta muestras
con una esquistosidad grosera definida por una
orientacion dimensional deficiente de dichos
granos (Fig. 15). El primer tipo de muestras
aparece preferentemente en la parte oriental del
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drea estudiada (region de Cabo Penas y dominio
del Navia), mientras que el segundo tipo apa-
rece sobre todo en la parte Occidental (dominio
del manto de Mondonedo).

MECANISMOS DE FORMACION DE LA
ESQUISTOSIDAD

Como se ha podido ver, la esquistosidad en la
Zona Asturoccidental-leonesa varia entre tres
tipos extremos: esquistosidad grosera, «slaty
cleavage» y «schistosity». La existencia de uno
u otro tipo estd condiconada por la litologia y
las condiciones fisicas en que se produjo la de-
formacion. Asi, la esquistosidad grosera tiende
a predominar en rocas arenosas con bajo grado
de metamorfismo, el «slaty cleavage» en las
pizarras y la «schistosity» en rocas con un
grado de metamorfismo mayor. Los mecanis-
mos que han intervenido en la formacién de
estos tipos de esquistosidades han sido esen-
cialmente los mismos, habiendo variado Unica-
mente, en cada caso, su importancia relativa.
Los principales mecanismos que se suelen invo-
lucrar actualmente en el desarrollo de estas es-
tructuras son los siguientes:

-Disolucién por presion

-Rotacion mecdnica de minerales

—Cristalizacion y recristalizacion de minerales
orientados. 7

—Deformacién intracristalina

Estos mecanismos no son incompatibles entre
si, sino que probablemente actian de forma
conjunta para conducir al desarrollo de las es-
tructuras descritas.

Disolucion por presion.—Las evidencias de
este mecanismo son muy numerosas, tanto a la
escala microscopica como a la mesoscdpica; su
naturaleza y frecuencia dependen de la litologia
y del grado de metamorfismo.

A escala mesoscopica, las pruebas de disolu-
cion por presion mds frecuentes consisten en la
existencia de una diferenciacién mineral en la
esquistosidad espaciada que conduce a la apari-
cion de ldminas de esquistosidad constituidas
por material mds oscuro que el de los microlito-
nes y, sobre todo, en la existencia de lamina-
ciones aparentemente desplazadas o parcial-
mente destruidas al ser atravesadas por las
mencionadas ldaminas de esquistosidad, lo cual
suele ocurrir en tramos de pizarras con capas
finas de siltitas. Estas evidencias han sido in-



168 F. Bastida

b

desarrollado esquistosidad.

Fig. 15.-Esquistosidad grosera desarrollada en una cuarcita
de la Formacién Candana (E de la ria de Foz, dominio del
manto de Mondofedo).
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Fig. 14.-Cuarcita de la transicion de la Serie de los Cabos a las Pizarras de Luarca (Otur, dominio del Navia), en la que no se ha

terpretadas en los tltimos afios como pruebas
de disolucién por presiéon por numerosos auto-
res (Groshong 1975; Alvarez et al. 1976; Hobbs
et al. 1976; Kerrich 1978; Kerrich y Allison
1978; Bastida 1981a).

A escala microscopica las pruebas de disolu-
cion por presién son andlogas a las descritas en
el parrafo anterior. Asi, son evidencias de este
mecanismo, la diferenciacion mineral que da lu-
gar a la esquistosidad en dominios en la esquis-
tosidad grosera y en la «schistosity» y la exis-
tencia de granos de cuarzo con sus bordes lar-
gos y cortados por ldminas de esquistosidad
(Fig. 16) y /o presentando en sus bordes cortos
sombras de presion. Estos aspectos han sido
considerados como pruebas del mecanismo en
cuestion por numerosos autores (Plesmann
1964; Durney 1972, 1976; Williams 1972; Elliot
1973; Geiser 1974; Wood 1974; Groshong 1975,
1976; Holeywell y Tullis 1975; Means 1975;
McClay 1977; Beutner 1978 ; Gray 1978 ; Kerrich
1978 ; Kerrich y Allison 1978; White y Knipe
1978 ; Beach 1979; Bastida 1980, 1981a).

En general, las pruebas de disolucién por
presion son mds espectaculares en las rocas
arenosas, en las cuales su frecuencia aumenta al
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Fig. 16.-Detalle de la S, en el que se observan granos de
cuarzo con sus bordes largos cortados por filosilicatos y ad-
quiriendo un trazado festoneado como consecuencia de fe-
némenos de disoluciéon por presion (areniscas de la Forma-
cion Cdndana, dominio del Navia).

hacerlo el contenido en matriz. Con relacion al
grado de metamorfismo, se observa que dichas
pruebas aumentan al disminuir dicho grado, al-
canzando su mdxima expresion en la zona an-
quimetamérfica y en la parte alta de la zona de
la clorita (regién de Cabo Penas y parte oriental
del dominio del Navia).

Resumiendo, y tal como expusimos en un
trabajo anterior (Bastida 1981a), la disoluciéon
por presion ha debido contribuir al desarrollo de
la S, de diversas maneras:

l.-Dando lugar a la diferenciacion en ldminas
de esquistosidad (peliculas orientadas de filosi-
licatos y minerales opacos) y en microlitones.

2.-Dando lugar al alargamiento orientado de
granos de cuarzo.

3.—Facilitando el desarrollo de cristalizacion y
recristalizacion de filosilicatos orientados.

De esta forma, la disolucién por presion ha
sido el mecanismo mds importante en el desa-
rrollo de la esquistosidad grosera y del «slaty
cleavage» grosero. Sin embargo en la formacion
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de los otros tipos de esquistosidad primaria,
aunque la disolucion por presion ha debido ju-
gar un papel importante, se ha requerido ade-
mas la intervencion de otros mecanismos.

Rotacion mecdnica de filosilicatos.—A 1o
largo de la descripcion de la esquistosidad reali-
zada anteriormente se han distinguido, sobre
todo en las areniscas, unas micas detriticas y
otras de neoformacion (Fig. 13). Para analizar la
importancia de la rotacion mecdnica de filosili-
catos en el desarrollo de la S,, hemos exami-
nado la orientacion preferente de las micas de-
triticas. La simple observacién microscopica de
estas micas permite deducir un grado de orien-
tacion deficiente y controlado en parte por la
estratificacion. Sin embargo, para cuantificar
este aspecto, se ha medido en varias muestras
la orientacion de las trazas de planos (001) de
micas detriticas, mediante el microscopio 6p-
tico, en secciones perpendiculares a la lineacion
de interseccion entre la estratificacion y la es-
quistosidad. Los resultados se encuentran re-
presentados en los diagramas en rosa de las
Figs. 17, 18 y 19, que muestran la distribucion
de frecuencias de las orientaciones obtenidas
con relacion a la estratificacion S; y a la esquis-
tosidad (S,). A partir de dichas figuras se de-
duce que, salvo en el caso en que S; y S,
coinciden, la orientacion de las micas detriticas
no coincide con la de la S,, la cual estd definida
por otros aspectos mas penetrativos. General-
mente, el intervalo modal de las orientaciones
se sitlia en una posicion intermedia entre las S,
y la S;. A veces (Fig. 17B) es la S, la que
controla la orientacion de estas micas.

Se deduce, en definitiva, la existencia de una
fabrica inicial de las micas detriticas controlada
por la estratificacion. Con la deformacion, se
produce una rotacion mecdnica de dichas micas
que conduce a una nueva orientacion prefe-
rente, con un grado de desarrollo variable, pero
que no llega a coincidir con la posicion de la S,
la cual estd definida por peliculas de acumula-
cion de fémicos (ldminas de esquistosidad) o
por pequenos filosilicatos perfectamente orien-
tados. Andlisis similares han sido llevados a
cabo por otros autores (Williams 1972; Ethe-
ridge y Lee 1975; Bell 1978; Roy 1978 ; Manck-
telow 1979) con resultados andlogos a los obte-
nidos en este trabajo.

Puede constatarse también la existencia de
modelos de orientacion diferentes segtin la po-
sicion estructural de la muestra analizada (Fig.
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Fig. 17.-Diagramas de orientacién de micas detriticas en diversos dominios de un micropliegue (Serie de los Cabos en el

dominio del Navia).

Fig. 18.-Diagramas de orientacién de micas detriticas en
muestras de la parte oriental del dominio del Navia.

17), lo cual refleja comportamientos diferentes
de las micas detriticas. En las zonas de charnela
de pliegues, los esfuerzos compresivos principa-
les formaron un dngulo pequefio con los planos
(001) de estas micas, lo que indujo frecuente-
mente en ellas un proceso de «buckling», en
detrimento de la rotacidon de los granos. En los

flancos, las micas rotan pasivamente junto con
ellos, llegando a formar pronto un dngulo
grande con los esfuerzos compresivos, lo cual
favorece la rotacién de los granos.

De acuerdo con el anterior andlisis, podemos
concluir que la rotacién mecdnica de filosilica-
tos es un mecanismo secundario en el desarrollo
de la S,. No obstante, conviene destacar que, a
causa de las litologias consideradas, los resulta-
dos sélo reflejan, en principio, la influencia de
la rotacién mecdnica de filosilicatos en el desa-
rrollo de la esquistosidad grosera o del «slaty
cleavage» grosero, aunque los resultados pue-
den extrapolarse razonablemente al caso del
«slaty cleavage».

Cristalizacion y recristalizacion de minerales
orientados. En los parrafos anteriores, hemos
deducido que la rotacién mecanica de filosilica-
tos es un mecanismo poco importante en el
desarrollo de la S'. Esto sugicre que el meca-
nismo de cristalizaciéon y recristalizaciéon de fi-
losilicatos orientados, que habitualmente se ha
propuesto como un mecanismo alternativo en la
formacién de la esquistosidad, es un mecanismo
importante. Este hecho se constata analizando
la influencia que tienen las micas de neoforma-
ciéon en el desarrollo de la esquistosidad prima-
ria, lo cual sera realizado a continuacién.
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Fig. 19.~Diagramas de orientacién de micas detriticas en diversas muestras situadas en las inmediaciones de Tapia de Casariego

(parte oriental del dominio del manto de Mondofiedo).

A lo largo de la descripcion de la esquistosi-
dad, se ha podido ver como, ademds de las
micas detriticas ya analizadas, existen otras mi-
cas pequefas, generalmente sericita, con un
grado de orientacién muy elevado y que contri-
buyen de manera muy importante en la defini-
cién de la esquistosidad. Su grado de desarrollo
es variable a lo largo de la zona estudiada, au-
mentando su proporcién hacia el W. Asi, en la
region de Cabo Pefas, su papel es secundario
como aspecto caracteristico de la S,; este papel
pasa gradualmente a ser importante en el domi-
nio del Navia, Hegando a ser dominante en el
dominio del manto de Mondoifiedo. El hecho de

que estas micas presenten una fdbrica total-
mente diferente que las micas grandes (detriti-
cas) y ¢l que su proporcion aumente con el
grado de metamorfismo, prueba su cardcter de
minerales de neoformacion. Su importancia en
el desarrollo de la esquistosidad deriva del he-
cho de que, con el aumento de la proporcién de
estas micas, aumenta la penetratividad de la S,,
de forma que la fdbrica homogénea caracteris-
tica del «skaty cleavage» sélo se produce
cuando esta proporcion es el aspecto dominante
de la fdbrica de la roca.

La causa principal de este crecimiento orien-
tado estd probablemente relacionada con el sis-
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tema de esfuerzos que produce la deformacion
y con la energia de deformacién existente a cre-
cer con sus planos (001) perpendiculares al ma-
ximo esfuerzo compresivo.

Una vez producida en la roca una cierta ani-
sotropia, esta va a condicionar el crecimiento
posterior de nuevos filosilicatos, con lo cual
comienza a adquirir importancia el crecimiento
mimético que tiende a realzar dicha anisotropia,
En la mitad occidental del dominio del manto de
Mondonedo, donde el metamorfismo es mayor,
el crecimiento de los granos se ve favorecido
por la existencia de temperaturas relativamente
elevadas y se origina una «schistosity». En este
caso. el crecimiento mimético debe presentar
una importancia grande, de forma que a partir
de la zona del granate, dicho crecimiento debe
de haber sido importante incluso con posterio-
ridad a la primera fase de deformacién, dado
que la culminacidon del metamorfismo es algo
posterior a ella, con lo cual la fabrica anis6tropa
se realza mediante el crecimiento estdtico de
minerales.

De lo dicho anteriormente, se desprende que
la cristalizacién y recristalizacion de filosilica-
tos orientados es un mecanismo muy impor-
tante en el desarrollo de la S,, sobre todo en el
caso del «slaty cleavage» y de la «schistosity».
La importancia de este mecanismo estd estre-
chamente ligada al grado de metamorfismo,
aumentando por ello hacia el W del drea estu-
diada.

Deformacion intracristalina.—Sélo parece ser
un mecanismo importante en el caso de las
cuarcitas. La microestructura de estas rocas,
indica, como se vera mas adelante, un aumento
de la deformacién intracristalina hacia el W,
paralelamente, por tanto, al aumento de la
orientacion dimensional preferente de los gra-
nos de cuarzo. Este mecanismo es, por tanto,
muy importante en el desarrollo de la esquisto-
sidad grosera que aparece en las mencionadas
rocas. Hay que destacar que, a medida que
aumenta el contenido en matriz en las arenis-
cas, la aportacidn de la deformacién intracrista-
lina al desarrollo de la esquistosidad disminuye.

Podemos concluir que los mecanismos mds
importantes que intervienen en el desarrollo de
la esquistosidad en la Zona Asturoccidental-
leonesa son la cristalizacién y recristalizacion
orientada de filosilicatos y la disolucién por
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presion. El primer mecanismo es esencial en el
desarrollo del «slaty cleavage» y de la «schisto-
sity», mientras que el segundo, aunque también
es importante en el desarrollo de estas dos es-
quistosidades, adquiere un papel esencial en el
desarrollo de la esquistosidad grosera y del
«slaty cleavage» grosero. La rotacion mecdnica
de minerales parece un mecanismo secundario y
su principal papel es probablemente el de real-
zar la orientacidon preferente provocada por
otros mecanismos. La deformacién intracrista-
lina parece unicamente importante en el caso de
la esquistosidad grosera de algunas cuarcitas.
Conviene destacar finalmente que los mecanis-
mos mencionados no deben actuar aislada-
mente, sino que, tal como afirmamos en un
trabajo anterior (Bastida 1981a), actilan a la
vez, interrelaciondndose en un proceso tnico de
deformacion, que ha dado lugar, entre otros
resultados, al desarrollo de la S,.

ANALISIS MICROESTRUCTURAL DE LAS
CUARCITAS

A lo largo de la descripcion que antecede, se
ha podido observar como las cuarcitas, a dife-
rencia de las restantes rocas analizadas, o no
presentan esquistosidad o la presentan con un
grado de desarrollo muy deficiente, manifestdan-
dose la deformacién mediante otros aspectos
microestructurales diferentes. En el presente
capitulo se estudiardn estos aspectos, tratando
de establecer, en primer lugar, un modelo que
describa la variacion de las microestructuras de
estas rocas a través de un corte transversal rea-
lizado en la rama N de la Zona Asturocciden-
tal-leonesa, para pasar después a analizar su
evolucion, los mecanismos de deformacién in-
volucrados y las condiciones en que esta de-
formacién se produjo.

Este trabajo constituye sélo un primer acer-
camiento al conocimiento de las microestructu-
ras de las rocas cuarciticas en la Zona Asturoc-
cidental-leonesa. Para profundizar en este co-
nocimiento serd conveniente realizar en el fu-
turo estudios microestructurales detallados en
dreas mds pequeitas y el andlisis de los modelos
de orientacion de aglunos aspectos cristalogrd-
ficos de los granos, como, por ejemplo, de los
ejes ¢ del cuarzo.
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MODELO DE EVOLUCION DE LAS
MICROESTRUCTURAS

Las microestructuras que presentan las cuar-
citas varian progresivamente a lo largo del corte
estudiado. Esta variacion es posible sistemati-
zarla y relacionarla con el grado de metamor-
fismo, tal como ha sido realizado en otras re-
giones por algunos autores (Wilson 1973; Ga-
pais 1979); esto es lo que trataremos de realizar
a continuacion. De acuerdo con esta idea, pue-
den distinguirse varios tipos microestructurales
de cuarcitas, para cuya denominacién hemos
tenido en cuenta la nomenclatura utilizada por
los dos autores ya mencionados. Estos grupos
son:

Cuarcitas con granos detriticos poco defor-
mados.—Se caracterizan porque en ellas pueden

Fig. 20.-Microestructuras en cuarcitas con granos detriticos
poco deformados. En A (Cuarcita de Barrios, Cabo Pefas),
puede observarse la frecuente existencia de sobrecrecimiento
de cuarzo, asi como la aparicién de algunas lamelas y bandas
de deformacion. En B (Cuarcita de la Serie de los Cabos,
parte oriental del dominio del Navia), puede verse, en detalle,
un grano detritico con un sobrecrecimiento importante; en él,
su borde antiguo estd cortado en algunas zonas por un nuevo
borde.
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distinguirse en gran parte de los granos su
forma detritica original (Fig. 20). En ellas existe
generalmente un fuerte sobrecrecimiento del
cuarzo, en continuidad Optica con los granos
(Fig. 20). Los bordes detriticos suelen estar
marcados entonces por lineas de impurezas vy,
en algunas ocasiones, estos bordes se encuen-
tran cortados por otros limites de grano (Fig.
20B). En estas cuarcitas no se observa practi-
camente orientacion dimensional preferente y
los aspectos Opticos de la deformacion presen-
tan un desarrollo limitado. En este sentido,
existe extinciéon ondulante, frecuentemente
suave y que no siempre se presenta como un
aspecto mayoritario. Las lamelas y, sobre todo,
las bandas de deformacion y los subgranos son
aspectos que, aunque pueden existir esporddi-
camente, son mds bien raros. Este tipo de cuar-
citas se encuentra en nuestro caso limitado a
algunas muestras de la parte mds oriental del
corte (region de Cabo Penas y sector mds orien-
tal del dominio de Navia), tratdndose, en la
mayoria de los casos, de una transicion con el
tipo de cuarcitas que vamos a describir a conti-
nuacién.

Cuarcitas con granos deformados y poco o
nada recristalizados.—Se caracterizan porque en
ellas ha desaparecido prdcticamente todo vesti-
gio de la forma detritica original de sus granos
(Fig. 21). Las evidencias de sobrecrecimiento
de cuarzo son raras (Fig. 28A) y los limites de
grano son muy irregulares, generalmente sutu-
rados o festoneados. La orientacién dimensio-
nal preferente de los granos, cuando existe,
presenta un desarrollo deficiente. La extincion
ondulante manifiesta mds intensidad que en el
caso anterior y se presenta siempre como un
aspecto claramente mayoritario. Las bandas de
deformacion se presentan mads raramente, si
bien en algunas muestras son frecuentes (Fig.
22A). Los subgranos son algo mds frecuentes
que las bandas, aunque su desarrollo es irregu-
lar y varia de unas muestras a otras (Fig. 22B).
En general, se observa una transiciéon gradual
entre todas estas microestructuras, es decir,
desde granos con extincion ondulante hasta
granos poligonizados. Las lamelas de deforma-
cién se presentan también de una forma irregu-
lar, habiéndose encontrado con notable fre-
cuencia en algunas ldminas que se encuentran
en un estadio microestructural de transicion con
el descrito anteriormente (Fig. 22C). En gene-
ral, las lamelas mds frecuentes son las lamelas
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Fig. 21.-Aspecto microestructural de una cuarcita con granos deformados y poco recristalizados (Serie de los Cabos, dominio
del Navia).

Bohm que alcanzan una notable profusién en
algunas muestras (Fig. 22D). En estas cuarcitas
suelen aparecer, también con un grado de desa-
rrollo muy desigual, nuevos granos originados
por recristalizacion (Figs. 21 y 23) generalmente
presentan un tamano menor que los restantes
granos y se desarrollan preferentemente en los
bordes de los granos viejos, de forma que existe
a menudo una transicion entre subgranos y
nuevos granos, la cual se observa sobre todo
cuando se trata de bordes fuertemente lobula-
dos. En todos los casos, estos granos nuevos se
presentan en una proporcién minoritaria. Este
tipo microestructural de cuarcitas comienza a
presentarse en la parte E del dominio del Navia
y se manifiesta hasta la parte mds occidental de
dicho dominio.

Cuarcitas con granos nuevos y viejos.—Este
tipo microestructural de cuarcitas se diferencia
del anterior por la proporcion que presentan los
granos nuevos originados por recristalizacion,
los cuales aparecen mayoritariamente (Fig. 24).

En consecuencia, en estas cuarcitas se presen-
tan dos tipos de granos: unos granos viejos,
consistentes en granos detriticos deformados
con las caracteristicas ya descritas en el tipo
anterior, y unos granos nuevos, muy abundan-
tes, que, como ya hemos dicho, parecen desa-
rrollarse preferentemente en los bordes de los
granos viejos, si bien a veces también se desa-
rrollan aisladamente en el interior de estos gra-
nos. Esta distribucion diferencial de los granos
nuevos, que ha sido denominada estructura de
manto y nicleo por algunos autores (Gifkins
1975; White 1976a), tiende a desaparecer a me-
dida que aumenta el grado de recristalizacion.
Los granos nuevos presentan mayoritariamente
extincion uniforme, si bien existen también al-
gunos con extincion ondulante suave. Igual-
mente, existe una minoria de granos nuevos
alargados en la direccién de la S, (Fig. 24C), la
cual se encuentra definida principalmente, aun-
que de forma deficiente, por la orientacion de
los granos viejos. Este tipo microestructural
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puede considerarse que comienza a manifes-
tarse en la parte mds occidental de la unidad del
Navia y se prolonga aproximadamente hasta el
comienzo de la mitad W de la unidad del manto
de Mondonedo.

Cuarcitas con engrosamiento de grano.-Se
caracterizan porque en ellas ya no es posible
distinguir entre granos nuevos y viejos (Fig. 25).
La recristalizacion es muy fuerte y la inmensa
mayoria de los granos se han originado me-
diante este proceso, presentando un tamafo
mayor que el de los granos nuevos del tipo
microestructural anteriormente descrito. Los
aspectos Opticos de la deformacién en el cuarzo
estdn limitados a extincion ondulante que fre-
cuentemente es suave. Los limites entre granos
son generalmente menos irregulares que los que
presentan los granos viejos entre si de los tipos
de-cuarcitas anteriormente descritas. La orien-
tacion dimensional preferente del cuarzo conti-
nda siendo deficiente. El presente tipo de cuar-
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citas comienza a manifestarse aproximadamente
a partir del limite oriental de la mitad W de la
unidad del manto de Mondofiedo, en la parte
inferior de la zona de la biotita; su limite occi-
dental no ha podido ser delimitado, ya que,
unos 2 Km. al W de la ria de Foz, se desarrolla
una importante zona de cizalla duactil F,, de
forma que las microestructuras que se desarro-
llan con ella se superponen a las originadas du-
rante la F,, dificultando el andlisis de estas tl-
timas. A ello se une el que la culminacion del
metamorfismo tuvo lugar en esta zona de grado
mds alto con posterioridad a la F, (Fig. 5), lo
cual ha contribuido también a la modificacion
de las microestructuras originadas durante esta
fase.

Comparando el modelo de variaciéon de las
microestructuras descrito anteriormente con los
obtenidos para otras regiones, se observan
grandes analogias. En este sentido, puede ob-
servarse que la terminologia empleada aqui para

Fig. 22.-Algunos detalles de cuarcitas en un estadio de transicién entre cuarcitas con granos detriticos poco deformados y
cuarcitas con granos deformados y poco o nada recristalizados o bien en este Gltimo estadio microsestructural. A)
Desarrollo de bandas de deformacién, bordes lobulados y lamelas Béhm. B) Grano poligonizado. C) Granos con
desarrollo de lamelas de deformacién. D) Fuerte desarrollo de lamelas Bshm. A, B, y D, son cuarcitas de la Serie de
los Cabos en el dominio del Navia; C corresponde a la Cuarcita de Barrios en Cabo Pefas.
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P)
Fig. 23.—Cuarcita con granos deformados y poco o nada recristalizados en la que ya se observa un cierto ‘desarrollo de la
recristalizacién, que se manifiesta por la aparicion de nuevos granos de cuarzo de pequefio tamafio (dominio del

Navia).

los dos primeros tipos microestructurales se
basa esencialmente en la utilizada por Gapais
(1979), lo cual significa la existencia de una gran
analogia de estos dos tipos de cuarcitas en am-
bos casos. Cabe destacar que, en nuestro caso,
en las cuarcitas con granos detriticos, estos pre-
sentan siempre algunas evidencias de deforma-
cién, siendo probablemente necesario recoger
muestras no metamdorficas de la Zona Cantd-
brica si se desean encontrar fibricas menos de-
formadas. En el segundo tipo microestructural
descrito, se ha admitido, a diferencia de Gapais
(op. cit.), la existencia de una cierta recristali-
zacion, a causa de que en nuestro caso aparece
pronto un cierto porcentaje de nuevos granos.
Por otro lado, se observa que los dos primeros
tipos de cuarcitas descritos en el presente tra-
bajo constituyen conjuntamente el primer tipo
de los descritos por Wilson (1973, Fig. 5), lo
cual revela también la similitud entre los prime-
ros estadios de ambos modelos microestructura-
les.

En lo que se refiere a los dos Gltimos tipos

microestructurales hemos seguido la terminolo-
gia de Wilson (1973), ya que coinciden con los
descritos por este autor. Sin embargo, los dos
ultimos estadios descritos por Gapais (1979) di-
fieren de los descritos aqui, ya que aquellos
presentan una orientacion dimensional prefe-
rente mucho mds acusada y su microestructura
tiende a ser milonitica. No obstante, estas dife-
rencias parecen mds bien cuantitativas que cua-
litativas, pues los procesos involucrados pare-
cen los mismos en ambos casos. Cabe destacar
que los tdltimos estadios de granos poligonales y
de engrosamiento anormal y exagerado descri-
tos por Wilson (op. cit.) no han sido observados
en el presente caso en relacién con la F,, ni
tampoco por Gapais (op. cit.).

Marjoribanks (1976) ha analizado la fdbrica de
una cuarcita deformada en Australia central y
ha presentado una evolucion microestructural
que se aproxima mucho al modelo descrito
aqui, si bien no ha sistematizado los tipos de
cuarcitas existentes. No obstante, puede obser-
varse como este autor describe primero unas
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Fig. 24.-Diversas muestras de cuarcitas de la Serie de los Cabos (Tapia de Casariego, parte oriental del dominio del manto de

Mondofiedo) en las que se pueden observar las caracteristicas microestructurales de las cuarcitas con granos nuevos y
viejos.

Fig. 25.-Cuarcita de la Formacion Cdndana en un estadio
microestructural de engrosamiento de grano (al E de Foz,
dominio del manto de Mondofiedo).

cuarcitas con granos detriticos, luego unas
cuarcitas con granos deformados y después
describe la apariciéon de granos nuevos por re-
cristalizaciéon que se desarrollan en mayor o
menor grado en todas las cuarcitas deformadas,
tal como sucede en nuestro caso.

Puede concluirse que los modelos microes-
tructurales descritos por Wilson (1973), Marjo-
ribanks (1976) y Gapais (1979) son andlogos al
descrito en el presente trabajo. Unicamente en
el modelo presentado por Gapais se manifiestan
unas microestructuras algo diferentes en los ul-
timos estadios y en el presentado por Wilson
aparecen tres estadios microestructurales fina-
les que no se presentan en las otras regiones
analizadas.

El paso de un tipo microestructural a otro es,
en el caso del presente trabajo, muy gradual, de
forma que los limites establecidos entre estos
tipos son algo arbitrarios. Por otro lado, existen
variaciones microestructurales locales que po-
drdn detectarse con precision mediante estudios
de detalle verificados en dreas reducidas y que
pueden modificar el modelo general aqui ex-
puesto, que debe de ser considerado como un
esquema de partida. A pesar de estas limitacio-
nes, es posible relacionar estos estadios mi-
croestructurales con las zonas de metamor-
fismo, lo cual se encuentra representado en la
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Fig. 26. Este esquema de variacién es muy pa-
recido al obtenido por Wilson (1973, Fig. 4).
Un hecho que se destaca a partir de dicha
figura es la gran sensibilidad de las microestruc-
turas frente al aumento del grado de metamor-
fismo. Asi, en la zona de la clorita pueden en-
contrarse tres tipos microestructurales de cuar-
citas distintos y en la zona de la biotita dos.

.
CLORITA

BIOTITA | GRANATE

TIPOS
MICROESTRUCTUR?

GRANOS DETRITICOS |
POCO DEFORMADOS

GRANOS DEFORMADOS
YPOCO O NADA
RECRISTALIZADOS

GRANOS NUEVOS &
Y VIEJOS

ENGROSAMIENTO
DE GRANO

Fig. 26.-Variacion de los tipos microestructurales de cuarci-
tas en relacion con las zonas del metamorfismo regional.

Esta relacién existente entre caracteristicas mi-
croestructurales de las cuarcitas, deformacion y
grado de metamorfismo concuerda bien con las
relaciones obtenidas por todos los autores que
han estudiado la variacion de las microestructu-
ras de las cuarcitas deformadas en la natura-
leza.

INTERPRETACION DE LAS MICROESTRUCTURAS
ORIGINADAS EN LAS CUARCITAS DURANTE LA
PRIMERA FASE DE DEFORMACION

El modelo expuesto en el capitulo anterior
describe la variacién de las microestructuras de
las cuarcitas a lo largo del corte estudiado; se
trata, por tanto, de un modelo espacial en €l que
las microestructuras indican un aumento pro-
gresivo de la deformacién hacia el W. Puede
pensarse que este modelo presenta un signifi-
cado temporal, en el sentido de que los tipos
microestructurales de cuarcitas menos evolu-
cionadas representen estadios tempranos de los
tipos mds evolucionados; esta afirmacién pre-
senta un importante respaldo si se tiene en
cuenta que los diversos tipos de cuarcitas en-
contrados corresponden a distintos estadios
evolutivos observados en deformaciones expe-
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rimentales, de forma que dos tipos microestruc-
turales adyacentes en el espacio parecen co-
rresponder a estadios sucesivos en el tiempo,
existiendo ademds una completa transiciéon en-
tre ellos, lo que justifica ain mds esta afirma-
ciéon. No obstante, y tal como afirman Wilson
(1973) y Vernon (1976), puede pensarse también
que los diversos tipos microestructurales encon-
trados son distintas respuestas a condiciones
fisicas de la deformacién también diferentes.
Sin embargo, es probable que las diferencias
hayan sido mds bien cuantitativas que cualitati-
vas y que, en consecuencia, el modelo descrito
anteriormente pueda dar una idea aproximada
de la secuencia temporal de acontecimientos
que tuvo lugar en la evolucion de las microes- -
tructuras de las cuarcitas y en este sentido han
sido interpretados algunos modelos microes-
tructurales (Gapais 1979).

Si se parte del estadio microestructural me-
nos avanzado, es decir, de las cuarcitas con
granos detriticos poco deformados, el primer
aspecto que destaca es la existencia de un fre-
cuente sobrecrecimiento de cuarzo. Este hecho
debe de ser interpretado, de acuerdo con Mar-
joribanks (1976) y Gapais (1979), como debido a
mecanismos de difusién originados a baja tem-
peratura en condiciones diagenéticas. Otro as-
pecto que a veces se observa en estas cuarcitas
poco deformadas, es la existencia de bordes
detriticos antiguos cortados por otros limites de
grano, lo cual puede interpretarse, también de
acuerdo con Gapais (op. cit.), como debido a
mecanismos de disolucién por presion; este
efecto ha debido ocurrir ya durante los primeros
estadios de la deformacion.

En este estadio de granos detriticos poco de-
formados, el aspecto 6ptico mds destacable que
presentan los granos de cuarzo es la extincion
ondulante. Este aspecto estd relacionado con la
multiplicacién y movimiento de dislocaciones
que tiene lugar en los primeros estadios de la
deformacién de la roca. Con ello aumenta la
densidad de dislocaciones individuales en los
granos, apareciendo mds dislocaciones de un
signo que del otro y produciéndose, como con-
secuencia, la flexidn de la red cristalina, lo cual
da como resultado la extincién ondulante. El
proceso por el que ésta se origina ha sido atri-
buido por algunos autores a la interaccion de los
granos entre s{ cuando se deforman. El hecho
de que sOlo aparezca la extincién ondulante
como el aspecto microestructural mds destaca-
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ble indica, de acuerdo con Kerrich y Allison
(1978), un estado de deformacién intracristalina
pequefia y, segin White (1975, 1976a) (Fig. 27),
seria la manifestacion éptica del «creep prima-
rio», durante el cual predominan los procesos
de endurecimiento por deformacion (strain har-
dening). Estos se ven favorecidos por la exis-
tencia de bajas temperaturas, lo cual estd de
acuerdo con el hecho de que el tipo microes-
tructural de granos detriticos poco deformados
se sitite cerca del limite superior del metamor-
fismo y, por tanto, en la zona donde la tempera-
tura fue menor.

deformacion — gm
[4

strain hardening
densidag Crecie ny
d
d:s(ocac:ones

tiempo ——>»

Fig. 27.-Aspectos Opticos que se desarrollan a lo largo del
tiempo con el aumento de la deformacién intracristalina en un
experimento de «creep» en cuarcitas. I, «creep» primario. II,
«creep» de estado estable (seglin White 1976a).

El siguiente estadio microestructural (cuarci-
tas con granos deformados y poco o nada re-
cristalizados) se caracteriza por la desaparicién
de la forma detritica original de los granos, por
el aumento de la intensidad de la extincién on-
dulante, por un mayor desarrollo de lamelas,
bandas de deformacién y subgranos, por el de-
sarrollo, aunque deficiente, de una orientaciéon
dimensional preferente de los granos y por el
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comienzo de la aparicién de nuevos granos de
pequefio tamafio. El aumento de la intensidad
de la extincién ondulante indica un aumento
progresivo de la densidad de dislocaciones indi-
viduales y, por tanto, de la curvatura de las
flexiones de la red cristalina de los granos. Con
el aumento de la distorsién de la red, las dislo-
caciones tienden a distribuirse en configuracio-
nes mds estables, concentrdndose en bandas
(bandas de deformacién), que separan dreas
menos deformadas, o en complicadas paredes
de dislocaciones, que separan segmentos de la
red prdcticamente indeformados (subgranos) y
ligeramente desorientados entre si. De esta ma-
nera un grano deformado se reajusta en subgra-
nos indeformados (proceso de poligonizacion).

Las caracteristicas que acabamos de describir
representan la aparicion, con el aumento de la
temperatura (T), de un proceso de «recupera-
cién» (recovery), que tiende a disminuir la den-
sidad de dislocaciones individuales y que entra,
por tanto, en competencia con el de endureci-
miento por deformacién. El proceso de recupe-
racién se activa como consecuencia de la apa-
ricion del movimiento de dislocaciones por
«climb» y «cross slip», el cual se hace impor-
tante cuando la temperatura adquiere un valor
critico; de acuerdo con datos experimentales,
este valor viene dado por T > 0,5 Tm (Tm es la
temperatura de fusiéon de la roca en °K) (Lori-
mer 1976; Kerrich y Allison 1978). Sin embargo,
algunos autores estiman que, en condiciones na-
turales, esta temperatura podria ser menor
(White 1975; Nicolds y Poirier 1976). Nicolds y
Poirier admiten una temperatura de T > 0,3
Tm. De acuerdo con estas consideraciones, si
T. > 0,5 Tm para «climb» y recuperacién, estos
procesos deberian comenzar aproximdamente a
partir de los 700°C para el caso del cuarzo; no
obstante, es claro que, en nuestro caso, la tem-
peratura a la que el proceso de recuperacion se
hace importante es menor (300 a 350°C aproxi-
madamente), lo cual estd practicamente de
acuerdo con el valor de 0,3 Tm. Este proceso
de recuperacion debe de ser en el presente caso
dindmico (sintect6nico), lo cual viene sugerido
por el desarrollo irregular de los subgranos,
siendo de menor tamafio los asociados a los
limites de grano, y por el hecho de que en la
zona de la clorita, la culminacién del metamor-
fismo es sintectéonica con la primera fase de
deformacién. Dentro de la curva de «creep»
(Fig. 27), nos encontrariamos, de acuerdo con
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White (1975, 1976a y b), en el altimo tramo de
la region del «creep primario» y/o en el co-
mienzo del «creep de estado estable» (steady
state creep).

El dltimo aspecto microestructural impor-
tante de las cuarcitas con granos deformados y
poco o nada recristalizados, es la existencia de
una pequeia proporcion de granos nuevos. Es-
tos granos constituyen la manifestacién mi-
croestructural del comienzo del proceso de re-
cristalizacion, el cual se ha producido de una
forma generalizada en el siguiente estadio mi-
croestructural, es decir, en las cuarcitas con
granos nuevos y viejos. Esta recristalizacién ha
debido de ser dindmica y las pruebas de ello son
andlogas a las ya descritas para la recuperacion.
A estas pruebas hay que anadir el que los gra-
nos nuevos presenten a veces extincién ondu-
lante y una ligera orientacion preferente segin
la S,. La recristalizacién es un proceso que
tiene lugar en parte simultdneamente con la re-
cuperacion, pero que, en general, sucede a ésta,
de manera que, a medida que aumenta la impor-
tancia de la recristalizacién, disminuye la de la
recuperacion,

Aunque resulta dificil precisar los mecanis-
mos mediante los cuales ha tenido lugar la re-
cristalizacién, existen dos que parecen los mds
importantes:

A .—Formacién de nuevos granos mediante ro-
tacion y desorientacién progresiva de subgra-
nos. En este caso, no existe ni una verdadera
nucleacidén ni crecimiento de cristales, por lo
cual, segln algunos autores (Cahn 1967; Wilson
1973), este proceso no podria considerarse
como una recristalizacién, habiendo sido consi-
derado a veces como parte del proceso de recu-
peracién; sin embargo, en la actualidad, este
proceso suele considerarse como un tipo de re-
cristalizaciéon dindmica (White 1973, 1976a y b,
1977; Poirier 1974; Nicolds y poirier 1976; Ver-
non 1976), aunque realmente es una prosecu-
cién de la «recuperacion». En este sentido, esta
recristalizacion permite la continuacién del
«creep de estado estable», siempre que sea ba-
lanceada por el «strain hardening» correspon-
diente. En nuestro caso, aparte de reunirse las
condiciones de deformacién requeridas para
esta recristalizacion, se puede observar en mu-
chas ocasiones una transicién completa entre
limites de bajo y alto dngulo (Fig. 22B), lo que
sugiere que este mecanismo de rotacién de sub-
granos fue importante en el desarrollo de la
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recristalizaciéon. Este mismo proceso ha sido
admitido por Wilson (1973) y Gapais (1979) para
cuarcitas deformadas seglin modelos microes-
tructurales andlogos al aqui analizado.

B.-Formacién de nuevos granos a. partir de
«bultos» en los limites de grano. Este proceso
estd en relacion con la migracién diferencial de
estos limites que conduce a la formaciéon de
bordes aserrados y lobulados. En esta migra-
cidn, el limite puede dar lugar a un «bulto» que
al cerrarse se convierte en un nuevo grano. En
el presente caso se han observado en numero-
sos casos «bultos» en relacidn con limites irre-
gulares (Figs. 21, 22A, 23 y 28) que parecen
encontrarse en un estadio inmediatamente ante-
rior a la recristalizacion, lo cual indica que este
mecanismo es importante. En algunas ocasio-
nes, se ha observado como en el «cuello del
bulto» se desarrolla un limite de bajo dngulo,
sugiriendo que la formacién del «bulto» ha fa-
vorecido el desarrollo de un subgrano, con lo
cual el nuevo grano se podria formar, bien por
desorientacién del subgrano o bien por cierre
del «bulto». Ha debido darse, por tanto, en el
presente caso un tipo de recristalizacién mixto
entre la rotacion de subgranos y la formacién de
«bultos».

El tipo microestructural mds evolucionado
corresponde a las cuarcitas con engrosamiento
de grano, en las que la gran mayoria se han
producido por recristalizacién, presentando un
tamafio mayor que los nuevos granos de los
tipos anteriormente analizados.-El desarrollo de
este tipo microestructural lleva consigo un cre-
cimiento, que, de acuerdo con el modelo de
recristalizacion primaria (Hobbs et al. 1976; Ni-
colds y poirier 1976), se produciria por migra-
cién de limites de grano a temperaturas eleva-
das; esto estd de acuerdo con el hecho de que,
en nuestro caso, estas cuarcitas aparezcan en
las zonas de metamorfismo mds elevado. En
cllas, la temperatura debié de alcanzar valores
del orden de 400 a 500°C durante la F,, los
cuales fueron incrementados con posterioridad
a ella, al producirse la culminacién del meta-
morfismo en la interfase F,-F,. Es probable,
por tanto, que el proceso descrito se produjese
en los Gltimos estadios de la F, e inmediata-
mente después de ella, es decir, en un medio en
el que la temperatura era relativamente elevada
y el esfuerzo deferencial bajo o nulo, reunién-
dose, en consecuencia, las condiciones que di-
cho proceso requiere.
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Fig. 28.-Desarrollo de «bultos» por migraciéon de limites de grano en un estadio inmediatamente anterior a la formacién de

nuevos granos.

LAS MICROESTRUCTURAS DE LAS CUARCITAS
EN RELACION CON LOS MECANISMOS DE
DEFORMACION Y LOS FACTORES QUE
INFLUYERON EN SU DESARROLLO

Uno de los principales objetivos del andlisis
de las microestructuras es deducir los mecanis-
mos de deformaciéon que actuaron en su desa-
rrollo y, a partir de estos, obtener alguna infor-
macién acerca de los factores que condiciona-
ron el proceso de deformacion.

Para relacionar los mecanismos de deforma-
ciébn en un material dado con los principales
factores que intervienen en el desarrollo de
ésta, se vienen construyendo en los ultimos
afios unos diagramas denominados mapas de
mecanismos de deformacién. Estos diagramas
se construyen a partir de las ecuaciones consti-
tutivas del material correspondiente para cada
mecanismo y en ellos aparecen como coordena-
das el esfuerzo diferencial y la temperatura T
(Figs. 29 y 30), representdndose en este espa-
cio, los campos que corresponden a diversos
mecanismos de deformaciéon y un conjunto de
curvas de iguales valores de velocidad de de-
formacion. Cada mapa corresponde a un deter-
minado valor del temafio de grano del material
en cuestion. Las lineas que separan dos campos
del mapa corresponden al lugar geométrico de
los puntos en los que los mecanismos de los
campos adyacentes producen iguales velocida-
des de deformacion; andlogamente, un campo
de un mecanismo determinado corresponde a
un conjunto de puntos en los que la velocidad
de deformacion es mayor para ese mecanismo
que para cualquier otro de los representados en
el mapa, correspondiendo, en consecuencia, al

mecanismo de deformacion dominante. Hasta el
momento sélo se han construido mapas de de-
formacién para «creep» de estado estable. Su
utilidad consiste en permitir conocer el meca-
nismo de deformacién dominante y el valor de
una variable determinada si se conocen las otras
tres variables que intervienen en el mapa.
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Fig. 29.-Mapa de mecanismos de deformaci6n para el cuarzo
en el que se ha separado un campo para la disolucién por
presion (segin Rutter 1976). g es el esfuerzo diferencial (G, -
a3), G es el médulo de cizalla y los nimeros sobre las curvas
corresponden a diversos valores de —log é. El diagrama es
vilido para un digmetro de grano de 100 pm.

En la actualidad, la construcciéon de estos
mapas de mecanismos de deformacion se en-
cuentra ain muy poco desarrollada y sélo se
han construido para algunas substancias senci-
llas. Para el caso del cuarzo, los mapas han sido
construidos por Rutter (1976) y White (1976a)
(Figs. 29 y 30) y, de acuerdo con estos autores,
su validez puede ser extendida sin dificultad a
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cuarcitas. De acuerdo con estas premisas, re-
sulta interesante comparar los datos obtenidos a
partir de consideraciones geoldgicas con los
predichos por los mapas de mecanismos de de-
formacidn, no sélo para intentar obtener nuevas
conclusiones acerca de las condiciones en que
se produjo la deformacién sino también para
contrastar los resultados aportados por estos
mapas, los cuales prdcticamente no se han apli-
cado hasta la fecha a casos naturales. Para rea-
lizar esta comparacién consideraremos en pri-
mer lugar cuales son los datos de que podemos
disponer a partir de consideraciones geoldgicas.

En lo que se refiere a los mecanismos de
deformacidn, y partiendo del andlisis microes-
tructural realizado anteriormente, es claro que
el mecanismo de deformacién por dislocaciones
aumenta su importancia hacia el W, de forma
que en la parte occidental de la unidad del Na-
via, y en la oriental de la del manto de Mondo-
nedo, las evidencias microestructurales indican
que este mecanismo ha sido netamente domi-
nante y que la deformacién se ha llevado a cabo
en dicha zona en condiciones de «creep» de
estado estable. Por esta razén, nos referiremos
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esencialmente en lo que sigue a la zona mencio-
nada.

En cuanto a la temperatura (T) a que se pro-
dujo la deformacién, diremos que el drea en
cuestion se sitda en la parte inferior de la zona
de la clorita y en la superior de la biotita, por lo
cual parecen adecuados valores de T compren-
didos entre 350 y 450°C.

El tamafio de grano mas frecuente de las
cuarcitas analizadas puede considerarse entre
0,1 y 0,2 mm. Puede pensarse que la deforma-
cién sufrida por estas rocas ha podido modificar
el tamafio de grano original. Sin embargo, las
cuarcitas de zonas menos deformadas y de las
mismas unidades litoestratigrdaficas que las con-
sideradas en esta discusién, presentan tamafios
de grano comprendidos generalmente dentro del
intervalo citado.

La estimacién de la velocidad de deformacion
(e) presenta algunas dificultades, ya que el pe-
riodo durante el cual se pudo producir la defor-
macién es muy amplio. Segiin Pérez-Estaun
(1978) la edad de la deformacién herciniana estd
comprendida entre el Devénico superior o Car-
bonifero inferior y el Westfaliense C. Este pe-
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riodo de tiempo es, de acuerdo con la escala del
tiempo geoldgico de Armstrong y McDowall
(1974) de 40 a 45 m. a. El acortamiento medio
dentro del drea considerada del 60 al 65%. De
acuerdo con estos datos y teniendo en cuenta
que durante el intervalo de tiempo citado tuvie-
ron lhugar varias fases de deformacién y que
también, pudieron existir importantes perfodos
de calma, parece razonable admitir una veloci-
dad de acortamiento minima para la F, de 10715
seg '. Un limite superior puede establecerse en
10713 seg . Evidentemente, estos valores co-
rresponden a velocidades medias y por ello hay
que tener en cuenta que durante un proceso de
«creep», las curvas deformacién-tiempo indican
que la menor velocidad de deformacién corres-
ponde al «creep» de estado estable. No obs-
tante, habitualmente se admite que la mayor
parte de la deformacién natural tiene lugar du-
rante este «creep», por lo cual admitiremos
también que su velocidad se mantiene dentro de
los limites anteriormente fijados. Por otro lado,
dicho intervalo de velocidades de deformacién
concuerda con los valores o intervalos obteni-
dos por otros autores (Whitten 1956; Price 1975;
White 1975).

Los mapas de mecanismos de deformacion
del cuarzo que se han utilizado han sido los
construidos por Rutter (1976) y White (1976a),
(Fgs. 29 y 30). Los mapas propuestos por White
corresponden a diversos tamafios de grano, co-
rrespondiendo cada tamafio a la media del de
los granos de una cuarcita. El mapa propuesto
por Rutter (1976) se diferencia de los de White
en que introduce la disolucién por presién y el
deslizamiento de dislocaciones (dislocation
glide) como mecanismos de deformacion. White
incluye la disolucidon por presién dentro del
«Coble creep» y no separa un campo para el
deslizamiento de dislocaciones. Los mapas mdg
adecuados para introducir los datos obtenidos
en el presente caso son los que corresponden a
100 pm.

Con los datos aqui obtenidos de T y el posi-
ble intervalo de € en el mapa de Rutter (Fig.
29), se observa que el mecanismo de deforma-
cién que corresponde es claramente la disolu-
cién por presion. Por el contrario, en el mapa
de White (Fig. 30), el mecanismo dominante
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que corresponde es el «creep» por dislocacio-
nes. En consecuencia, los resultados que se ob-
tienen en estos diagramas se contradicen entre
si, siendo el mecanismo deducido del diagrama
de White el que concuerda con el mecanismo
evidenciado por las microestructuras de las
cuarcitas. Para obtener en el diagrama de Rutter
un mecanismo de «creep» por dislocaciones a
temperaturas de 350 a 450°C, se requiere una
velocidad de deformaciéon del orden de 10 '
seg !, valor muy grande y claramente desecha-
ble en este caso. Esta discrepancia entre los
resultados obtenidos en ambos diagramas su-
giere que el mapa propuesto por White (o el
Rutter 1976, Fig. 7, sin introducir la disolucién
por presiéon como mecanismo por separado) se
ajusta mejor a las condiciones de nuestro caso
que el de Rutter de la Fig. 29. Una causa de
esto puede ser la existencia de una escasez de
fluidos en las cuarcitas deformadas en el drea
aqui considerada, lo cual restringiria notable-
mente el papel de la disolucién por presion
como mecanismo de deformacién; esta argu-
mentacién coincide con la utilizada por White
para no separar un campo de disolucién por
presion en sus mapas de mecanismos de defor-
macion.

Los mapas de deformacioén permiten ademds
obtener una estimacién del esfuerzo que actué
durante la deformacion. Los valores que se ob-
tienen difieren también dependiendo del mapa
que se utilice. En el de Rutter se tiene un es-
fuerzo comprendido entre 0,2 y 25 bares (utili-
zando el valor de G propuesto por dicho autor),
mientras que en el de White se obtiene un valor
comprendido entre 35 y 150 bares. Dado que el
diagrama de White se ajusta mejor a los datos
obtenidos en el presente caso, parece probable
que estos ultimos valores sean los que presen-
ten mds validez. En todo caso, se constata una
vez mds como los esfuerzos que actian en la
naturaleza son, en general, pequefos, sobre
todo si se comparan con los esfuerzos que se
aplican en las pruebas de Mecdnica de Rocas.
Este hecho pone de manifiesto la gran impor-
tancia que tiene el tiempo de aplicacién de los
esfuerzos en el proceso de deformacion de las
rocas.
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