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Resumen: Los fluidos jugaron un papel importante en el emplazamiento del manto del Esla'y
causaron una dolomitizacion epigenética local de su base. El emplazamiento del manto, que estu-
vo ayudado por la presencia de un fluido a alta presion en las areniscas del Devonico Superior, tu-
vo lugar inicialmente mediante episodios sismicos que causaron la reduccién del tamafio de grano
einyectaron cuarzo detritico en la zona de falla. Posteriormente, el deslizamiento estable por flujo
cataclastico causo la concentracion del deslizamiento sobre fracturas de tipo P que definen unafo-
liacion catacléstica. El progreso del emplazamiento del manto causo la acomodacion del dedliza-
miento a lo largo de fracturas Y, responsables de la orientacion de la foliacion paralelamente ala
superficie de cabalgamiento.

Palabras clave: rocas de fala, presion de fluido, cataclasitas foliadas, stick-slip, deslizamiento
sismico, flujo cataclastico, deslizamiento estable.

Abstract: Fluids played an important role in the emplacement of the Esla thrust causing local epi-
genetic dolomitization of the thrust sheet base. Thrust slip aided by an overpresured fluid, at the
Upper Devonian sandstone level, took place initially by seismic events that caused grain size re-
duction, forming cataclasites and injected detritic quartz grains in the fault zone. Cataclastic flow
during stable slip caused concentration of slip on P-type fractures producing a cataclastic folia-
tion. Continuous slip caused accomodation of slip on Y -fractures that gave the foliation an orien-
tation parallel to the thrust surface.

Key words: fault rocks, fluid overpressure, foliated cataclasites, stick-slip, seismic, cataclastic
flow, stable slip.

El dedlizamiento que tiene lugar sobre una superfi-
ce de falla puede producirse mediante deslizamien-
to estable o bien de forma inestable, mediante el
deslizamiento de tipo stick-slip (Scholz et al.,
1969). Este segundo tipo de deslizamiento se ca-
racteriza por intervalos de acumulacion de esfuer-
Zo, durante los cuales no hay movimiento (stick),
alternando con episodios de deslizamiento en los
gue se libera la energia acumulada (slip). El dedli-
zamiento de tipo stick-slip obedece a una inestabi-
lidad dinamica que da lugar a un deslizamiento
brusco acompafiado de una caida del esfuerzo. Fre-

cuentemente esto sucede de forma repetida, de mo-
do que la inestabilidad va seguida de un periodo
durante el cua no hay movimiento y se produce la
acumulacion del esfuerzo hasta que se alcanza el
nivel necesario para producir un nuevo incremento
de deslizamiento.

L os experimentos realizados en e campo de lame-
canica de rocas llevaron a Brace y Byerlee (1966),
aproponer el deslizamiento de tipo stick-slip como
mecanismo de los terremotos y a relacionar estos
con laformacion de fracturas. Actuamente se tien-
de a interpretar el emplazamiento de los cabalga-



48 M. L. ARBOLEYA, M. JULIVERT E I. ZAMARRENO

mientos teniendo en cuenta los conocimientos ac-
tuales sobre la formacion y crecimiento de frac-
turas en relacion con terremotos. El primero en se-
fialar la necesidad de estudiar e emplazamiento de
cabalgamientos desde un punto de vista dinamico
fué Price (1973, 1988), quien basandose en las ob-
servaciones realizadas en fallas activas, observo
gue el deslizamiento sobre una superficie de cabal-
gamiento no se produce de manera simultédnea en
toda ella, sin6 que el desplazamiento total es la su-
ma de un gran nimero de desplazamientos incre-
mentales que tienen lugar sobre la superficie de
fractura que se propaga debido a sucesivas rupturas
de cizalla. También De Bremaecker (1987) apuntd
que el emplazamiento de cabalgamientos guarda
una estrecha relacion con los terremotos, sefialando
gue solamente un sector de la superficie de cabal-
gamiento es activo en un instante dado.

Para comprender de qué modo tiene lugar el empla
zamiento de los cabal gamientos se trata de interpre-
tar las estructuras encontradas en las zonas de ca-
balgamiento en base a la informacién obtenida en
los experimentos de laboratorio y en la observacion
de las fallas activas. En € caso de las fallas inacti-
vas, e estudio de las rocas de falla permite deducir
las condiciones en que se ha producido el movi-
miento (Brock y Engelder 1977; House y Gray,
1982; Chester y Logan, 1985). Los experimentos de
laboratorio (Byerlee et a., 1978; Logan et al., 1979,
1981, 1992; Moore et al., 1989), asi como los datos
gue derivan de los estudios de fallas activas (Moore
y Byerlee, 1991; Walsh y Watterson, 1987), ayudan
a establecer una serie de estructuras relacionadas
con cadatipo de deslizamiento.

Los estudios realizados por Logan et al. (1979,
1992) en gouges simuladas muestran que el flujo
ddctil tiene lugar durante €l deslizamiento estable y
gue la deformacién catacléstica aparece tanto en
relacion con deslizamiento estable como inestable.
La alteracion hidrotermal y la neomineralizacion
gue aparecen ligadas a pulsaciones intermitentes de
fluido fueron consideradas por Davis et al., (1983)
como indicadores de actividad sismica. Moore et a
(1989) observaron una correlacion entre la forma-
cion de fracturas de tipo R orientadas con un angu-
lo alto respecto a la fractura principal y la apari-
cion del deslizamiento inestable. En las gouges ri-
cas en arcilla €l deslizamiento estable va ligado a

gouges con foliacién, mientras que el deslizamien-
to de tipo stick-dlip aparece en gouges que desarro-
Ilan una textura dominada por fracturas de tipo R
(Moore et al., 1989). Por otra parte, €l desarrollo
de lared de fracturas subsidiarias durante la evolu-
cion de la estructura interna de una gouge esta con-
trolado por la deformacién por cizalla, y no por la
cantidad de deslizamiento.

También las estructuras desarrolladas en relacion
con terremotos pueden aportar datos interesantes
sobre los mecanismos de deformacion gue tienen
lugar durante el deslizamiento sismico (Tchalenko
y Ambraseys, 1970; Sibson, 1977, 1981, 1990;
Hancock y Barka, 1987).

La zona de cabalgamiento del manto del Edla pre-
senta una deformacion importante originada a con-
secuencia del deslizamiento del manto (Arboleya,
1978). Las rocas de falla presentes en esta zona se
han originado por fracturacion frégil de los dos blo-
ques en contacto y por tanto constituyen una gouge
en e sentido amplio del término (Engelder, 1974).
El objetivo principal del presente trabajo es analizar
la microestructura de la gouge del manto del Esla
para tratar de deducir los procesos mecanicos que
tuvieron lugar durante el emplazamiento del manto
y que originaron las rocas de falla. Se analiza, ade-
mas, la disposicion de la foliacidn en la gouge con
respecto a la superfice de cabalgamiento y se inter-
preta la estructura de la gouge en términos de la es-
tabilidad del deslizamiento sobre la superficie de
cabalgamiento a laluz de los resultados experimen-
talesy de los datos conocidos de falas reales.

Situacion geolégica

El manto del Esla (De Sitter, 1959; Rupke, 1965)
se encuentra en €l extremo oriental de la Unidad de
Somiedo-Correcilla (Fig. 1). Es un manto de des-
pegue que afecta a una sucesion de unos 3000 m de
espesor cuya edad va del Cambrico al Carbonifero
(Namuriense), que cabalga sobre materiales devo-
nicos y carboniferos (De Sitter, 1959; Rupke,
1965, Arboleya, 1978, 1981; Alonso, 1985). Esta
unidad se ha emplazado en direccion NNE (Arbo-
leya, 1978, 1981) durante el Moscoviense (Alonso,
1982, 1985). Con posterioridad a su emplazamien-
to el manto del Esla ha sido deformado por plie-
gues (Rupke, 1965; Arboleya, 1978) algunos de los
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Fig. 1. Mapa de situacion del area estudiada. A) Situacién de la Zona Cantébrica en el Macizo Ibérico. B) Esquema tectonico genera de la Zona
Cantébrica. c) Esquema de las unidades de Somiedo-Correcillay La Sobia-Boddn, con la situacion del manto del Esla.

cuales son debidos a emplazamiento de unidades
situadas estructuralmente por debajo (Alonso,
1985, 1987).

La mayor parte del trazado del manto corresponde
aun rellano, ya que la superficie de cabalgamiento
se dispone subparalela a la estratificacion del blo-
gue superior y corta con un angulo muy bajo la es-
tratificacion del blogue inferior, apoyandose sobre
materiales devénicos y carboniferos. Hacia la parte
NE de la estructura la superficie de cabal gamiento
corta la estratificacion situdndose sobre la Caliza
de Montafia, dando lugar a una rampa de bloque
inferior que hacia e E es cabalgada por la rampa
de bloque superior.

La superficie de cabalgamiento en €l rellano del
bloque superior se sitlia dentro de la caliza de Lan-
cara, pero €l nivel a que se encuentra la fractura
varia ligeramente de unos puntos a otros, tal como
se deduce del estudio de las facies de la Fm. Lan-
cara (Zamarrefio, 1972). Esto significa que la su-
perficie de cabalgamiento en su origen era bastan-
teirregular y por tanto el deslizamiento del manto
deberia producir un deterioro importante de la
misma, lo cual explicaria la formacion del nivel
basal de brechas.

La deformacion asociada al emplazamiento del
manto del Esla se concentra en una estrecha banda
gue se observa donde la Caliza de Léancara se apo-
ya sobre la Formacion Alba (caliza griotte) del
Carbonifero. La zona de falla incluye los dos me-
tros superiores del blogue cabalgado, y entre tresy
cuatro metros de espesor en la lamina cabal gante.
El estudio de la zona deformada realizado en va
rios cortes a lo largo de la superficie de cabalga-
miento (Arboleya, 1978, 1983) pone de manifiesto
gue la deformacion mas intensa se encuentra en la
parte superior del bloque cabal gado.

Estructura de la zona de cabalgamiento en el
bloqueinferior

Escala del afloramiento

Por debajo de la superficie de cabalgamiento se en-
cuentra un nivel de gouge que procede del deterio-
ro sufrido por la caliza griotte durante el desliza-
miento del manto sobre ella. Esta gouge tiene unos
40 cm de espesor y es facilmente identificable en
el campo por su color pardo y su foliacion que la
distingue facilmente de las demés rocas. La folia-
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Fig. 2. Histograma mostrando la orientacion de las fracturas subsidia-
rias con respecto a la superficie de cabalgamiento en el afloramiento
de Verdiago. Las letras representan los distintos tipos de fractura pre-
sentes, nomenclaturade Logan et al., 1979.

cion se dispone paralelamente a la superficie de ca
balgamiento o formando un pequefio angulo con
ella (Arboleya, 1978, 1983) y localmente aparece
deformada por pliegues de escala centimétrica y
orientacion variable.

En las localidades de Verdiago y Valdoré se en-
cuentran boudins y estructuras de tipo “pinch and
swell” que afectan a niveles competentes dentro de
la roca de falla. Aunque las fracturas subsidiarias
de tipo Riedel (Logan et al. 1979; 1992) son poco
frecuentes, en el afloramiento de Verdiago se en-
cuentran algunas que, por su orientacion respecto a
la superficie de cabal gamiento, pueden ser asimila-
dasalasfracturas R, y X (Fig. 2). La presencia de
boudins en € afloramiento de Valdoré sugiere que
algunas de estas fracturas (posiblemente R,) serian
las causantes de la extension en laroca de falla.

Entre Crémenes y Corniero, donde el manto del
Esla cabalga sobre el sistema de Pico Jano (Alon-
so, 1985) la estructura de la zona de falla es bas-
tante compleja debido a la presencia de dos super-
ficies de fractura subparalelas, de las cuales lain-
ferior se sitla en el techo de la Caliza de Portilla.
Entre ambas superficies queda una zona de unos
40 a 50 m de anchura donde la caliza griotte se
halla intensamente deformaday desarrolla unafo-
liacion que se encuentra plegada. En este sector
se observa la presencia de venas rellenas de calci-
ta, de 1 a 2 mm de espesor, que se disponen
subperpendiculares a la estratificacion de la caliza

griotte y que estan cortadas por estilolitos parale-
los a la estratificacion claramente visibles a la es-
caladel afloramiento.

Microestructura

A laescala microscopica latextura de larocarevela
gue se trata de rocas de la serie de las cataclasitas
en distinto grado de evolucién (Arboleya, 1989).

La deformacion es extremadamente heterogénea,
de manera que dentro de la banda de cataclasitas se
encuentran tanto niveles de caliza rosada de grano
grueso muy recristalizada que se comportan como
un material mas competente que €l resto, como ul-
tracataclasitas foliadas, con una reduccion extrema
del tamafio de grano. Latextura de las ultracatacla-
sitas esta congtituida por un 3 % de fragmentos de
roca contenidos en una matriz micritica de grano
muy fino en la que se encuentran diseminados gra-
nos de cuarzo de hasta 100 u de didmetro, forman-
do el 30 % de la matriz que engloba fragmentos de
ultracataclasitas mas viejas que ocasionalmente
también son foliadas (Arboleya, 1978, 1989).

Un aspecto relevante de la textura de las catacla-
sitas es la abundancia de venas rellenas de granos
de cuarzo de tamanos variables englobados en una
masa micritica (venas Q). La proporcion de matriz
en estas venas es siempre inferior al 50 % e incluso
en algunos casos es inferior a 10 %. Las venas Q
se intruyen en la cataclasita después de que ésta
haya sufrido un proceso de endurecimiento ya que
sus bordes son netos; solamente en algunos casos
aislados estas venas tienen e borde irregular o di-
fuso, evidenciando que en e momento de la intru-
sion la cataclasita se hallaba en un estado de endu-
recimiento incipiente (Fig. 3a). Las venas han sido
fragmentadas posteriormente quedando los granos
de cuarzo disgregados en la matriz de las catacla-
sitas, donde han sufrido fracturacion y trituracién
por cataclasis. Los sucesivos episodios de fractura-
cién ligados a dedlizamiento del manto, causaron
la disgregacion de las venas Q y la incorporacion
de los granos de cuarzo ala matriz de la gouge. La
reduccion progresiva del tamafio de grano llevo a
la formacion de ultracataclasitas y al desarrollo de
una foliacion visible que ocasinamente se encuen-
tra cortada por fracturas de tipo Riedel, visibles a
microscopio (Fig. 3b).
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Fig. 3. Microestructura de las rocas de falla. A) Venarellena de granos de cuarzo detritico intruida cerca de un contacto cataclasita-ultracataclasi-
ta. N6tese la presencia de granos de cuarzo en la ultracataclasita (izda) y su ausencia en la cataclasita (dcha). B) Fracturas subsidiarias de tipo R,
que cortan un nivel competente dentro de una ultracataclasita. C) Granos de cuarzo con fracturas intracritalinas rellenas de calcita. D) Crecimien-
to de cristales de calcita fibrosa sobre la superficie de los granos de cuarzo. E) Cristal de calcita que crece englobando granos de cuarzo que for-
man parte de lamatriz de una cataclasita. F) Granos de cuarzo con los signos de disolucién en los bordes y neoformacion de cristales de calcita.

La presencia de un fluido rico en CO,Caen lazona
de falla se deduce en algunas muestras donde los
granos de cuarzo han sufrido un proceso de fractu-
racion intracristalina acompafiada de dilatacion que
dié lugar a crecimiento de fracturas intragranula-
res selladas posteriormente por cristalizacion de
calcita (Fig. 3c).

El hallazgo de granos de cuarzo recubiertos por
una capa equigranular de cristales de calcita 'y el

crecimiento de cristales fibrosos de calcita per-
pendicularmente a la superficie de algunos granos
de cuarzo, también demuestran la presencia de
fluido (Fig. 3d). En relacion con la presencia de
fluido en la matriz se observa ocasional mente ne-
oformacion de minerales ya que se encuentran
cristales de calcita de tamafio grande (hasta 300
1) rodeados de minerales opacos en sus bordes y
englobando granos de cuarzo (Fig 3e), asi como
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cuarzo microcristalino en las muestras que contie-
nen granos de cuarzo con bordes de disolucion.
Evidenciando también la presencia de un fluido,
se observa cristalizacién de calcita granoblastica
(Fig. 3f) sobre granos de cuarzo con signos de di-
solucion en los bordes

La existencia de episodios de disolucion por pre-
sidn queda puesta de manifiesto por las interpene-
traciones entre los granos y la existencia de estilo-
litos en los bordes de los porfiroclastos que definen
lafoliacion.

La observacion de lafoliacion a escala microscopi-
ca es dificil. En las ultracataclasitas la foliacion se
detecta mas facilmente y se manifiesta como una
serie de bandas alternantes de diversos tonos de co-
lor pardo, que pueden ir acomparfiadas de diferen-
cias del tamario de grano. La cantidad de fragmen-
tos de roca presentes en estas muestras no supera el
3 % y generalmente se trata de clastos de rocas
intensamente trituradas, cuyo tamafio de grano es
cas tan fino como el de la matriz que las engloba.
En algunas muestras se observa que los clastos pre-
sentan a su vez una foliacion previa que evidencia
un proceso ciclico de trituracion. En los sectores en
gue la reduccion del tamafio de grano ha sido me-
nor, la foliacion viene marcada por las fracturas
gue causan la reduccion del tamafio de grano, por
laformaalargada de los clastos y por la orientacién
de las maclas de la calcita, que se disponen parale-
las alas fracturas.

Laroca de falla esta afectada por venas rellenas de
calcita con orientaciones diversas algunas de las
cuales muestran desplazamiento de cizalla. Se pue-
de afirmar que el desarrollo de estas venas ha teni-
do lugar durante un largo periodo ya que algunas
de ellas son anteriores alas venas de cuarzo y otras
son posteriores aellas.

Por debajo de la banda de cataclasitas la caliza
griotte se encuentra recristalizada en algunos nive-
les, habiendo perdido su color rojo oscuro y adqui-
rido un color rosado caracteristico. Los cristales de
calcita estdn maclados y la morfologia serrada de
los bordes de grano evidencia que durante la defor-
macion ha tenido lugar la migracion de los bordes
de grano provocando la expulsion de los 6xidos de
hierro hacia los bordes. La presencia de fluido se
hace También evidente por la concentracion de los
Oxidos de hierro en venas.

Interpretacion de la foliacion

En las cataclasitas la foliacion se manifiesta por la
orientacion de las cizallas que causan la reduccion
del tamario de grano y por laforma de los fragmen-
tos alargados limitados por dichas cizallas (Fig.
44). Las ultracataclasitas, sin embargo tienen una
textura fluidal, no se observan signos de fractura-
cion y el aspecto foliado se manifiesta por medio
de diferencias de coloracion (Fig. 4b). En algunas
muestras también existen venas rellenas de calcita
gue se disponen paralelas a la foliacion, pero este
no es hecho comun, a diferencia de lo que ocurre
en otras rocas de falla desarrolladas también en ca-
balgamientos (Teixell et al., 1997).

El desarrollo de foliacion en rocas deformadas por
cataclasis ha sido reconocido por diversos autores
(Logan et d., 1981; Chester et a., 1985; Chester y
Logan, 1987; Ghisetti, 1987; Arboleya, 1989; Ba-
bie et a.,1991; Logan et a., 1992). En experimen-
tos con una gouge de calcita, Logan et a. (1992)
observaron que el desarrollo de fracturas subsidia-
rias evoluciona a medida que aumenta la deforma-
cion por cizalla hasta alcanzar el estado estable.
Las fracturas P (de tipo Coulomb) se forman con-
temporaneamente a las Y, que se disponen parae-
las a las superficies de cizalla debido al control ci-
nematico que gjercen los bordes de la zona de ciza-
llay su aparicion es debida a ablandamiento (sof-
tening) de la gouge.

La orientacion de la foliacion dentro de la zona de
falla se ha estudiado tanto a la escala del aflora-
miento como a la escala microscépica. El angulo
de la foliacién con la superficie de cabalgamiento
varia entre 10° y 30° (dngulo A de Logan et al.
1977). Este tipo de relacion entre ambas superfi-
cies, unido a hecho de que lafoliacion de las cata
clasitas esté definida por cizallas, parece indicar
gue se trata de cizallas de tipo P similares a las ob-
tenidas experimentalmente por Logan et a., (1979,
1992). En algunos afloramientos, sin embargo, la
foliacion se dispone subparalelamente a la superfi-
cie de cabalgamiento, adoptando la disposicion de
las fracturasdetipo Y (Logan et a., 1979).

La foliacion de las cataclasitas y ultracataclasitas
del manto del Esla puede interpretarse, como una
foliacion catacléstica, originada en un estadio muy
avanzado del deslizamiento del manto, cuando la
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Fig. 4. Foliacion en las cataclasitas. A) Cataclasita en la que las fracturas que limitan los clastos y la forma alargada de estos definen la foliacion.
B) Foliacion de las ultracatacl asitas marcada Gnicamente por diferencias de color.

roca ha sido fuertemente triturada en las superficies
de fractura que forman las cataclasitas y se implan-
ta el flujo cataclastico que se localizaria en planos
de fractura de tipo P (Logan et al., 1992) que cau-
san ablandamiento por deformacion. En e estadio
final delaevolucion, tal como se observa en los ex-
perimentos de Logan et al.(1992), aparecerian ciza
llas de tipo Y paraelas a la superficie de cabalga
miento que causarian latrituracion total delarocay
darian lugar alas ultracataclasitas foliadas.

Estructura de la zona de cabalgamiento en la
base del manto

Escala del afloramiento

La base del bloque cabalgante est4 formada por
una brecha de hastalos 2,5 m de espesor, cuya tex-
tura esté formada por clastos de Caliza de Lancara
englobados en una matriz en la que destaca la pre-
sencia de granos de cuarzo que no se encuentran
formando parte de la textura origina de la rocain-
deformada.

Un elemento importante de la estructura a este ni-
vel esla presencia de diques clasticos que se dispo-
nen subperpendiculares a la superficie de cabalga-
miento o subparalelos a ellay que han sido consi-
derados como procedentes de las Areniscas del De-
voénico superior (Arboleya, 1978, 1989). Esta pro-
cedencia ha sido confirmada por medio del estudio
de |la catodoluminiscencia del cuarzo.

La superficie de cabalgamiento ha debido ser un
canal de circulacién de fluidos ya que la base de la
|&mina cabal gante presenta una dolomitizacion epi-
genética de manera continua entre Voznuevo y

Vozmediano y también se encuentran manchas de
dolomitizacion puntuales en otras |ocalidades.

Por encima del nivel dolomitizado se encuentran
pequefias masas lenticulares paralelas a las superfi-
cies de estratificacion, de hasta 15 cm de longitud
y de 5 a7 cm de anchura. El estudio microscopico
de estos lentejones revela que estan formados por
una masa de calcita micriticay cuarzo microcrista-
lino, conteniendo, ademas, cristales de dolomita
neoformados. La disposicion de estos lentejones
paralelamente a la superficie de cabalgamiento pa-
recen indicar que se trata de fracturas macroscopi-
cas de dilatacion (Sibson, 1981) formadas paralela-
mente a la direccion de o, como consecuencia de
fracturacion hidraulica. En La Velilla existen tam-
bién venillas paralelas a la estratificacion por enci-
ma de un dique de arenita que se dispone paralelo a
la superficie de cabalgamiento; en este caso las ve-
nillas estén rellenas de granos de cuarzo detritico
similares alos que forman el dique.

A lo largo de la superficie de cabalgamiento es fre-
cuente encontrar pliegues de escala métrica que
afectan solo ala base de lalamina cabalgante y de-
saparecen hacia arriba a menos de dos metros de
ella. Este hecho, que se observa entre Voznuevo y
Vozmediano de manera bastante continuay con ca-
récter local en otros afloramientos puntuales, esta
también presente en otros cabalgamientos, como la
escama de Pozo en las Hoces de Vegacervera. Es-
tos pliegues se interpretan como formados en res-
puesta a la existencia de irregularidades en la su-
perficie de cabalgamiento del blogque inferior que
se oponen al deslizamiento de la ldmina cabalgan-
te. Ladispersion de los gjes de |os pliegues no per-
mite deducir una relacion entre su orientacion y la
direccién de deslizamiento del manto.
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Fig. 5. A). Microfotografia de una brecha de la base del manto en la que se ve un clasto de dolomia epigenética contenido en una matriz calcérea
con algunos granos de cuarzo. B) Brecha que contiene clastos de calizas y un clasto de dolomia epigenética en una matriz formada mayoritaria-

mente por granos de cuarzo.

Microestructura

A escala microscopica latextura original de labre-
cha consta de una matriz calcarea que engloba
clastos de Caliza de Lancara 'y fragmentos de una
brecha calcérea poniendo de manifiesto una histo-
ria deformacional compleja. En la matriz de la ma-
yoria de las muestras de brecha se encuentran gra-
nos de cuarzo en una proporcién que varia entre un
30 % y un 60 %. Algunos cristales de cuarzo con-
tienen grietas intragranulares rellenas de calcita.

La presencia de granos de cuarzo en lamatriz dela
brecha se encuentra en relacion con fracturas relle-
nas de granos de cuarzo detritico englobados en
una matriz micritica similares a las que se han de-
nominado venas Q en € nivel de cataclasitas. En
algunas localidades se encuentran clastos con dolo-
mita xenotopica que corresponden a las calizas con
birdeseyes del miembro inferior de la Formacion
Lancara (Fig. 5a). La textura de estos clastos refle-
ja una dolomitizacion epigenética que hatenido lu-
gar antes o durante los primeros estadios de empla-
zamiento del manto (Fig. 5b). La edad de la dolo-
mitizacion es anterior a proceso de brechificacion
ya que la matriz de la brecha no esta dolomitizada
y engloba clastos de dolomias epigenéticas.

Al igual que sucede en la gouge situada bgjo la su-
perficie de cabalgamiento, en la brecha también se
encuentran granos de cuarzo recubiertos de una ca-
pa de cristales de calcitay otros con bordes sinuo-
sos, evidenciando un proceso de disolucion del
cuarzo. Los clastos se encuentran frecuentemente

interpenetrados entre si como consecuencia de la
disolucién por presion.

Laintensidad de la deformacién disminuye al ae-
jarse de la superficie de cabalgamiento, de manera
que por encima del nivel de brechas se manifiesta
Unicamente por medio de microfracturas con una
distribucion heterogénea que causa la formacion de
“crush breccias’ e incluso de protocataclasitas en
las zonas de trituracion mas intensa.

Evolucion dela zona defalla

Las rocas que se hallan actualmente en contacto
por medio de la superficie de cabalgamiento han
seguido caminos deformativos bien diferentes. La
base del manto ha estado sometida a esfuerzo du-
rante un tiempo muy largo, que ha empleado en
dedlizar sobre la superficie de cabalgamiento atra-
vesando la serie estratigréfica hasta situarse al ni-
vel actual del cabalgamiento. Lo que ahora consti-
tuye la parte superior del bloque cabalgado, es de-
cir la caliza griotte, ha sufrido una historia defor-
mativa mucho mas corta, que corresponde al perio-
do durante el cual el manto desliza sobre este nivel.

Con los datos disponibles parece arriesgado afirmar
en qué momento se han originado las rocas de fala
aambos lados de la superficie de cabalgamiento. Se
puede pensar que la brecha de la base del manto de-
beriaser masviga, S se considera que se originaen
los primeros momentos de desarrollo de la superfi-
cie de cabalgamiento. De ser asi, habria sido reacti-
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vada mas tarde, puesto que en la brecha basal se en-
cuentran clastos de dolomias y la matriz contiene
abundantes granos de cuarzo detritico con diferen-
tes grados de trituracién que proceden de las Are-
niscas del Devonico superior. El hecho de que tam-
bién en las cataclasitas del bloque inferior se obser-
ve un fenébmeno similar de entrada de cuarzo en ve-
nas, permite pensar que este hecho se produce con-
temporaneamente a ambos lados de la superficie de
cabalgamiento y que a menos una parte de la histo-
ria deformativa de ambas rocas es comun.

El modelo de evoluciéon de las rocas de falla que se
propone se basa en €l caracter ciclico de la defor-
macion que did lugar a su desarrollo (Arboleya,
1989). La presencia de fracturas hibridas e hidrau-
licas es interpretada también como la manifesta-
cion de episodios repetidos de aumento de la pre-
sion de fluido ligada con el proceso de acumula
cién y liberacion de esfuerzos durante €l ciclo sis-
mico (Sibson, 1994). Este tipo de deformacion tie-
ne lugar mediante sucesivos episodios de desliza-
miento sobre una superficie de fractura existente
(Brace y Byerlee, 1966; Scholz, 1990) separados
entre si por periodos de acumulacion de esfuerzos.

Generamente se interpreta que € inicio del desarro-
Ilo de una falla se produce mediante la coalescencia
de sistemas de grietas (Pollard et al, 1982; Cox y
Scholz, 1988). Sibson (1986) observé que e desarro-
Ilo de una zona de fractura durante la ruptura sismica
se produce mediante la union de fracturas subsidia-
rias, ya sean extensivas o de cizala, dando lugar a
una infraestructura residual que evoluciona dando
una o mas superficies de dedizamiento (PSS).

En estas condiciones se iniciaria la deformacion en
la parte superior del blogue cabalgado a despegar
la serie sobreyacente en e momento que la superfi-
cie de fractura se propag6 a través de esa zona. En
el periodo que sigue ala formacion de la superficie
principal de cabalgamiento el estado local de es-
fuerzo queda muy perturbado (Segall y Pollard,
1980) formandose una malla compleja de fracturas
de diversos tipo (PSS de Sibson, 1986) que produ-
ce trituracion en las superficies de fractura, causan-
do un aumento de la porosidad de laroca.

Una vez que ha tenido lugar una cantidad de dedli-
zamiento y e manto habia alcanzado la situacién ac-
tual, bajo la superficie de cabalgamiento se encon-
traba un nivel delgado (1 a8 m) de caliza griotte so-

bre otro nivel de espesor muy variable de areniscas
porosas de grano grueso pertenecientes al Devénico
superior. La caliza griotte, debido a su textura micri-
ticay baja porosidad, jugaria el papel de unabarrera
impermeable durante la compactacion de la serie,
dificultando € flujo de las aguas connatas atrapadas
en las areniscas hacia niveles superiores.

El emplazamiento de la lamina cabalgante causd
un incremento de presion en el blogue cabalgado
que, anivel de las Areniscas del Devonico superior
di6 lugar a una disminucion de la porosidad y por
tanto a la elevacion de la presiéon de fluido. Esta
disminucion del esfuerzo efectivo causaria la for-
macioén de fracturas que inyectan el fluido a pre-
sion en los materiales sobreyacentes dando lugar a
laformacion de diques clésticos y venas Q.

La mecanica de laformacion de los diques y venas
puede explicarse mediante un modelo simplificado
basado en que laresistenciaalatraccion en el inte-
rior delos estratos (T;) es mayor que en las superfi-
cies de estratificacion (Te). Segun Fyfe et al.
(1978) € vaor de T; es de 10 MPa parala mayoria
delasrocas, mientras que Te esO.

Durante el periodo intersismico a medida que pro-
gresa la acumulacion de esfuerzos se produce una
disminucion de volumen debida al cierre de mi-
crogrietas y la consiguiente elevaciéon de la pre-
sion de fluido Pf en las areniscas, causando el des-
plazamiento del circulo de Mohr hacia laizquierda
(Fig. 6 a).

Si Pf alcanzaun valor tal que T; < (0’;) < 0 (siendo
o', €l esfuerzo efectivo), durante e dedlizamiento
cosismico se forman fracturas hibridas (Fig. 6 a)
gue descargan €l fluido hacia arriba, introduciendo
en laroca suprayacente un fluido rico en granos de
cuarzo, procedente de las areniscas. La migracion
de fluido hacia las nuevas fracturas haria disminuir
Pf hasta un valor Pfi dentro de las areniscas.

La caida de esfuerzo diferencial que acompafia el
dedlizamiento sismico, asi como la nueva presion de
fluido (Pf;) mas bgja que lainicial, hacen que € cir-
culo de Mohr se desplace haciala derecha (Fig. 6b) y
cuando (0';) = Te = 0 se formarian fracturas hidrauli-
cas paralelas a la estratificacion y a o,. Este proceso
ocurriria durante e periodo cosismico tardio, que es
dependiente del tiempo y tiene lugar en condiciones
de esfuerzo diferencial bgjo. La entrada masiva de
fluido en la zona de cabalgamiento daria lugar a que
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Fig. 6. Evolucion del estado de esfuerzo durante la formacion de las rocas de fala (para explicacion ver texto). A) Estado de esfuerzo efectivo
causante de la formacion de fracturas hibridas. B) Formacion de fracturas hidréulicas paralelas a la estratificacion. C) Estado de esfuerzo durante
el periodo de deslizamiento estable que tuvo lugar sobre fracturas formadas en etapas anteriores. Tj: resistencia ala traccion en el interior de los
estratos. Tg: resistenciaalatraccion en las superficies de estratificacion. Ps: presion de fluido.

en algunos periodos la base del manto estuviera lu-
bricada por un fluido con granos de cuarzo, infiltrado
en las fracturas que forman las cataclasitasy aque
manto se moviera sobre un colchdn de roca triturada,
con unacohesion baja, que permitiria e dedizamien-
to aesfuerzos diferenciales bgjos.

El movimiento cesaria a causa del endurecimiento
de la gouge a medida que se fueran sellando las
nuevas fracturas por precipitacion y se iniciaria de
nuevo la acumulacion de esfuerzos hasta el proxi-
mo incremento de deslizamiento ayudado por la
presencia de fluido.

Este proceso se repetiria un nimero indeterminado
de veces, mientras las areniscas poseyeran la canti-
dad de fluido suficiente para activar €l mecanismo.
Contemporaneamente a este proceso tiene lugar la
formacion de venas que introducen un fluido rico
de CO;Ca que circularia por la superficie de cabal-
gamiento y seinyectariatanto anivel de la base del
manto como del bloque inferior. Una vez produci-
do el drengje de las areniscas la deformacion conti-

nuaria activada Unicamente por la presencia del
fluido rico en CO,Ca. Los incrementos de desliza-
miento sucesivos darian lugar a un incremento del
strain en el nivel de cataclasitas que se manifiesta
por & aumento de trituracion de larocainicial y de
las venas formadas en incrementos de deformacion
anteriores.

Durante los periodos en que la roca se encontraba
sin consolidar se produciria flujo cataclastico en
los niveles ricos en cuarzo, correspondiendo a pe-
riodos de creep intersismico acompariado de diso-
lucién por presion (Fig. 6¢). El flujo catacléstico
conduce a una reduccién del tamafio de grano dan-
do lugar a un aumento de espesor de la gouge (En-
gelder, 1974). Este hecho, ayudado también por la
presencia del fluido rico en Ca que circulaba por la
superficie de cabalgamiento, podria causar la esta-
bilizacion del deslizamiento, que proseguiriasin la
aparicién de terremotos (Wong et a., 1992) duran-
te los estadios finales del desarrollo de la roca de
falla. Entonces el deslizamiento tendria lugar de
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manera estable de modo que a aumentar el strain
acumulado se produciria la localizacién de la de-
formacion en planos P (Logan et al., 1979, 1992)
gue definen la foliacion de las cataclasitas. Los
planos P forman un angulo bajo con la superficie
de cabalgamiento y su desarrollo supone un ablan-
damiento por deformacion que llevaria a desarro-
Ilo masivo de superficies Y paralelas ala superficie
de cabalgamiento (Logan et al., 1992), que acomo-
dan el desplazamiento del manto y causan una tri-
turacion extremade laroca defalla

Quizas en €l estadio final, unavez que se ha acan-
zado el estado estable, podria haberse iniciado de
nuevo el deslizamiento de tipo stick-dlip, tal como
sucede en experimentos de laboratorio realizados a
presiones confinantes mayores de 50 MPa con
gouge de calcita (Logan et al., 1992). En e manto
del Esla la presion confinante debida al peso de la
cobertera es de 73 MPa (asumiendo una densidad
media de larocade 2,51 y un espesor del manto de
3000 m). Por tanto, si los experimentos de labora-
torio son representativos del comportamiento de
las gouges reales, tal como observan Moore y
Byerlee (1992), se puede pensar que los ultimos
episodios de movimiento hayan sido de stick-dlip.

En el caso de lagouge del manto del Esla se puede
deducir que, posteriormente a desarrollo de la fo-
liacion por procesos de deformacion frégil, ha te-
nido lugar una deformacién dictil incipiente (ver
Fig. 4a), causante del desarrollo de maclas en los
cristales de calcita. La presencia de estilolitos pa-
ralelos a la estratificacion en el afloramiento de
Corniero-Crémenes También evidencian deforma-
cion plastica de la roca de falla en presencia de
fluido en los momentos finales de la evolucion de
la estructura. Sin embargo este no es un hecho co-
mUn en toda la zona, sin6 que parece ligado a la
mayor intensidad de la deformacion en la zona de
falla en ese sector donde la caliza griotte se en-
cuentra despegada y deformada entre dos superfi-
cies de cabalgamiento.

En cuanto ala base del manto, tal como se ha indi-
cado mas arriba, la deformacion no puede ser si-
tuada en el tiempo de una manera absoluta, pero si
gue es posible identificar alguin episodio de su evo-
lucion que es coincidente con los que han tenido
lugar en la parte superior del bloque cabalgante
descritos hasta ahora.

La formacién de la brecha basal puede expresarse
en cuatro estadios:

I, Formacion de la superficie principal de cabalga-
miento, anivel de la Caliza de Lancara, acompafia-
da de una infraestructura residual tipo PSS de Sib-
son (1986). En relacion con este episodio se produ-
ciriala entrada de un fluido rico en Mg a través de
la superficie de fractura, causante de la dolomitiza-
cion epigenética de la parte basal del manto en al-
gunos sectores.

I1, Friccién entre los fragmentos durante el desliza-
miento del manto dando lugar a la formacion de
una brecha calcarea que forma el nivel basal del
manto. Endurecimiento de la brecha

[11, Intrusion de diques clasticos y venas Q en la
brecha consolidada.

IV, Cizalamiento de los diques y trituracion de las
granos de cuarzo que pasan a formar parte de la
matriz. Endurecimiento de la brecha

Losestadios |11 y 1V tienen lugar también en €l ni-
vel de cataclasitas y por tanto la historia de ambas
rocas tiene agui un punto de contacto. Sin embargo
la brecha basal no muestra un grado de trituracién
tan importante como las rocas situadas bajo la su-
perficie de cabalgamiento. Este hecho podria ser
debido a que la brecha se endureciera antes que las
rocas situadas bajo la superficie de cabalgamiento.
Sin embargo, es |6gico pensar que las rocas situa-
das a ambos lados de |a superficie de cabalgamien-
to se encontrarian sin consolidar en algin momen-
to de su evolucién; no obstante, solo en una locali-
dad se observa que el materia del bloque inferior
se intruya en la brecha basal. Los experimentos de
Blanpied at a. (1992) muestran que la distribucion
de materia disuelto en un fluido dentro de la gou-
ge reduce la permeabilidad de |a superficie de frac-
turay produce el sellado de la misma. Esta podria
ser la razén de que las rocas sin consolidar de am-
bos blogues no aparezcan mezcladas.

Conclusiones

El deslizamiento del manto del Esla se produjo en
presencia de fluidos de diversos tipos que provoca
ron la disminucién de la resistencia de la superficie
de cabalgamiento y controlaron el mecanismo de
dedlizamiento. La entrada de un fluido rico en Mg
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causo la dolomitizacion epigenética de la parte ba-
sal del manto en sectores importantes del mismo.
La presencia de fracturas hidraulicas y venas hibri-
das rellenas de arenitas revelan un deslizamiento
inestable del manto, con episodios sismicos que se
repitieron mientras la presion de fluido a nivel de
las Areniscas del Devénico superior fue suficiente
para activar este mecanismo. Posteriormente los
fluidos contribuyeron a la ductilidad de la roca
ayudando a flujo cataclastico en la gouge humeda
y ala deformacion ddctil, coincidiendo con un pe-
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