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Resumen

El principal objetivo de este estudio consiste en el analisis estructural de la
prolongacion occidental de la rama Norte de la Falla de Merens a su paso por el
valle de Soulcem y su relacion con las estructuras alli encontradas, con el fin de
valorar el papel jugado por esta falla durante las deformaciones Varisca y Alpina.

Para alcanzar este objetivo, se ha realizado un mapa geoldgico detallado, dos
cortes geologicos y un analisis microestructural. A partir de estos estudios se han
podido estudiar a todas las escalas la estratigrafia, las caracteristicas de las rocas
igneas, la geometria de las fallas y de los pliegues asi como su relacion con las
foliaciones tectonicas observadas.

El valle de Soulcem se encuentra constituido por materiales del pre-Caradoc,
posiblemente por la Formacion Alos de Isil en su totalidad, perteneciente al Grupo
Jujols, caracterizada por una alternancia de areniscas beige a gris claro y lutitas gris
oscuro, con intercalaciones de cuarcitas blancas a beige. Por otro lado, al Norte de
la zona estudiada aflora el granito de Soulcem, que muestra una morfologia de stock
de la que parten numerosos sills concordantes con la anisotropia mas penetrativa de
la roca encajante (en este caso la foliacion subhorizontal o S1). Se trata de un
granito porfirico leucocratico, con una fase aplitica, que de acuerdo con lo observado
en los porfidoblastos nucleados alrededor del mismo, intruyé en niveles profundos
donde la fabrica S1 ya se encontraba formada, mientras que en zonas mas
superficiales aun continuaba desarrollandose, lo que ubicaria la generacion de esta
intrusion en etapas tempranas de la orogenia Varisca, previas al pico metamarfico.
Este cuerpo igneo contribuyé al desarrollo del metamorfismo, en niveles intermedios
de la corteza, del valle de Soulcem lo que sumado a las secuencias de deformacién
variscas acontecidas en la zona central de la Zona Axial de los Pirineos, dieron
como resultado una diferenciacion del area de estudio en dos dominios, definidos en
este trabajo como dominios Norte y Sur, segun sus caracteristicas metamorficas y
estructurales. ElI Dominio Norte se caracteriza por presentar un predominio de
pliegues tumbados de direccibn E-O y vergentes al Norte (D1), con la foliacion
asociada S1, ademas de un metamorfismo que alcanza la zona de estaurolita-
andalucita-cordierita. Por otro lado, en el Dominio Sur predominan los pliegues de
direccion E-O, derechos o ligeramente vergentes al Sur (D2), a los que no se ha
encontrado asociada la foliacidbn subvertical (S2), desarrollados bajo unas
condiciones de metamorfismo de grado bajo, que nunca llegé a superar la zona de la
clorita. Por otra parte, el analisis microestructural ha permitido confirmar la existencia
de una foliacién pre-varisca (Sk).



El limite entre ambos dominios esta definido por la prolongacién occidental de
la rama Norte de la Falla de Merens, que atraviesa el valle de Soulcem de Este a
Oeste. Esta estructura solo aflora en la ladera oriental de la zona de estudio,
pudiéndose Unicamente seguir su trazado hacia el Oeste donde dejan de dominar
las estructuras subhorizontales en favor de las subverticales. Este cambio también
viene marcado por el salto metamorfico existente entre los dominios Norte y Sur.
Hacia el Oeste de la zona estudiada, estas diferencias estructurales y metamorficas
son cada vez mas difusas, de manera que las estructuras subverticales deforman y
transponen a las subhorizontales, lo que parece indicar que la falla se ha formado en
relacion con el desarrollo de los pliegues subverticales (D2) dominantes en el
Dominio Sur.

Por tanto, se puede concluir por lo tanto que la Falla de Merens es una
estructura varisca relacionada con las estructuras D2, siendo su juego alpino muy
pequefio o nulo, si bien no se descarta un reapretamiento de los pliegues variscos
D2 durante la orogenia Alpina.



Abstract

The main objective of this study consists in: the structural analysis of the
northern branch of the Merens fault, at the Soulcem’s valley and its relation with the
rest of the structures found there. This will be done in order to assess the importance
of the fault during the Variscan and Alpine deformations.

To reach this purpose, a geological map and a cross-section were
constructed, supporting them with a microstructural study of the area. Due to these, it
was possible to study the stratigraphy, the igneous rocks, the geometry of the faults
and folds, and their relation with the tectonic foliations observed.

The Soulcem’s valley is formed by pre-Caradoc materials, possibly in all its
extension by the Alos de Isil Formation, which belongs to the Jujols formation. It is
composed by an alternation of beige to light grey sandstones and dark grey slates,
with intercalations of white to beige quartzites. On the other hand, in the
northernmost part of the studied area the Soulcem granite appears. This igneous
body presents a stock morphology which functions as a hub for numerous sills.
These sills are subparallel to the most penetrative anisotropy of the host rock (in this
case the subhorizontal foliation or S1). It is a porphyric leucocratic granite with an
aplitic phase. In regard of what is seen in the porphyroblasts nucleated around the
granite, the S1 was already formed at deep levels when the igneous rock intruded,
while in shallower zones, this foliation kept developing. All this would date the
formation of the Soulcem granite in the early stages of the Variscan orogeny, prior to
the metamorphic peak. This igneous body contributed to the development of
metamorphism at intermediate levels of the crust, in the area of Soulcem’s valley.
This, added to the Variscan deformation sequences that occurred in the central area
of the Axial Zone, gave as a result, a differentiation of the studied area into two
domains. These were defined in this paper as North Domain and South Domain.
According to their metamorphic and structural characteristics: the North one presents
a dominance of recumbent folds with a E-W direction and a vergence to the North
(D1 folds), with the S1 foliation associated. Moreover, the metamorphism here
reached the zone of staurolite-andalusite-cordierite. On the other hand, the South
Domain, shows a predominance of upright folds or with a slight vergence to the
South (D2 folds), with E-W direction; no subvertical foliation (S2) associated was
found. All this South Domain was developed under low grade metamorphic
conditions, which never surpassed the chlorite zone. Regarding to the microstructural
analysis, the existence of a pre-Variscan cleavage (Se) was found.

The limit between the two domains is defined by the occidental prolongation of
the North branch of the Merens fault, which crosses the Soulcem’s valley from East
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to West. This structure only crops out in the oriental slope of the studied area, leaving
the change of structural dominance and metamorphic conditions from one domain to
the other, as the unique way to follow its path. To the West of the Soulcem’s valley,
the structural and metamorphic differences between the two domains become more
diffuse, the subvertical structures end up deforming and transposing the
subhorizontal ones in all the sectors. This seems to indicate that the Merens fault
was formed in relation to the development of the D2 folds, which dominate in the
South Domain.

Therefore, it is possible to conclude that the Merens fault has a Variscan
origin, related to the D2 structures. Its Alpine activity was very low or null, although a
tightening of the D2 folds during the Alpine orogeny is not discarded.



1. INTRODUCCION

1.1 Situacion geogréafica

El &rea de estudio se encuentra localizada en la zona central de los Pirineos
franceses y comprende una superficie aproximada de unos 13,18 km? que abarca el
valle de Soulcem (Fig. 1.1). Este valle se encuentra delimitado al Oeste/Sur-Oeste
por la provincia de Lleida y al Este/Sur-Este por Andorra. Concretamente pertenece
al distrito francés de Foix y Canton de Vicdesoss en el departamento de Ariége,
region de Midi-Pyrénées. Dentro de la zona de estudio se encuentran los lagos de
Soucarrane, Médécourbe y Caraussans, que alimentan el valle principal, y este, al
embalse situado al Norte del mismo denominado embalse de Soulcem.

El valle de Soulcem muestra un relieve cuya morfologia presenta un
modelado glaciar y periglaciar. Los valles de fondo plano o en artesa, circos
glaciares, depdsitos morrénicos, cubetas de sobre-excavacion, canchales, etc. son
indicativos claros de estos procesos geomorfoldgicos.

BN N-pAROIsscOEs [ ©
DANDORIELAVIEIE  ESCALESENGCRDANY
© o, OO0 10 MR ANSE 20| A
oo, )

Figura 1.1 — Situacion geografica del area de estudio.


https://en.wikipedia.org/wiki/Midi-Pyr%C3%A9n%C3%A9es

1.2  Situacion geolégicay antecedentes

La cordillera pirenaica conforma un pequefio orégeno flanqueado al Norte y al
Sur por las cuencas sedimentarias de antepais de Aquitania y del Ebro
respectivamente. Se trata de una cadena montafiosa formada durante la orogenia
Alpina, entre el Cretacico Superior y el Mioceno, como consecuencia de la colision
de la microplaca Ibérica contra la placa Euroasiatica. Durante este evento se produjo
la exhumacion y deformacidén del basamento Paleozoico, que ya se encontraba
deformado previamente durante la Orogenia Varisca. Los Pirineos son por tanto el
resultado de una evolucion tectdnica y sedimentaria que da comienzo en el Pérmico
y continua hasta la actualidad, dando como resultado una cordillera con una
extension de 450 km de Este a Oeste y unos 80 km de Norte a Sur, que se prolonga
al Este, hasta la Baja Provenza en Francia, y al Oeste, hasta la Cordillera Cantébrica
alcanzando los 1.000 km de longitud (Alonso et al., 1996; Gallastegui, 2000; Pulgar
et al., 1996; Pulgar et al., 1997). Los Pirineos han sido divididos en tres zonas de
acuerdo a sus caracteristicas tectono-sedimenarias, que son: (1) Zona Norpirenaica,
(2) Zona Surpirenaica y (3) Zona Axial (Mattauer y Séguret, 1971) (Fig. 1.2).

(1) La Zona Norpirenaica se encuentra delimitada al Sur por la Falla Norpirenaica
y al Norte por el Cabalgamiento Frontal Norpirenaico. En su mayoria se
compone de materiales paleozoicos y mesozoico-terciarios afectados por
cabalgamientos de direccién E-O y dirigidos hacia el Norte.

(2) La Zona Surpirenaica esta comprendida entre los afloramientos de rocas
paleozoicas de la zona central pirenaica y por el Frente del Cabalgamiento
Surpirenaico en el extremo Sur. En ella afloran principalmente rocas de la
cobertera mesozoico-terciaria deformadas por estructuras con vergencia Sur.

(3) La Zona Axial comienza inmediatamente al Sur de la Falla Norpirenaica y se
prolonga hacia el Sur a lo largo de todo el extenso afloramiento de rocas
paleozoicas. Se trata del zécalo varisco elevado y apilado debido a la accion
de cabalgamientos Alpinos dirigidos al Sur.

El perfil sismico ECORS-Pirineos (Choukroune y ECORS Pyrenees team,
1988) (Fig. 1.2) que atraviesa la cordillera pirenaica de Norte a Sur, ha permitido la
elaboracion de un corte geologico (Fig. 1.3) a escala cortical que permite interpretar
la disposicion de las estructuras en profundidad. En este corte se observa que los
Pirineos presentan una doble vergencia de las estructuras, definiendo un patrén en
abanico, responsable del engrosamiento y elevacion del z6calo paleozoico en la
Zona Axial, donde estas fallas convergen en profundidad. A partir de esta
informacion se realizaron varias estimaciones del acortamiento total producido en
este ordgeno, que van desde unos 100 km segun Roure et al. (1989) (Fig. 1.3a)
hasta unos 165 km aproximadamente, segin Muioz (1992) (Fig. 1.3b).
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Figura 1.2 — Mapa en el que se muestra la divisién en zonas de los Pirineos segun
Gallastegui (2000). El corte A corresponde a la transversal de Arzacgq-Ansé y el B al

perfil ECORS.
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Figura 1.3 — Interpretaciones del perfil ECORS: A Segun Roure et al. (1989)
modificado por Choukroune (1990), B Segun Losantos et al. (1989) modificado por
Mufioz (1992).



1.2-1 Zona Axial

Zwart (1963) realizd por primera vez una divisién de la Zona Axial pirenaica
en funcibn de su metamorfismo y estructuras dominantes, definiendo asi los
términos infraestructura y supraestructura, ampliamente utilizados hasta la
actualidad. La infraestructura se caracteriza por presentar una foliacién tectonica
subhorizontal asociada a un metamorfismo que puede llegar a ser de alto grado,
mientras que en la supraestructura predominan pliegues derechos con una foliacion
tectonica subvertical asociada y un metamorfismo de bajo a muy bajo grado.
Posteriormente, Garcia-Sansegundo et al. (2011) realizaron una division de la Zona
Axial con el fin de separar dentro de ella las zonas variscas internas y externas y
proceder a su correlacion con otros fragmentos del Orégeno Varisco situados en el
NO de la Peninsula Ibérica. Asi, estos autores conectaron los sectores
septentrionales y orientales de la Zona Axial, junto a los Macizos Norpirenaicos, con
la Zona Astur-Occidental Leonesa y el Dominio Ollo de Sapo, que corresponden a
las zonas internas. Mientras que por otro lado, correlacionaron los sectores
meridionales y occidentales de la Zona Axial pirenaica con la Zona Cantébrica, que
caracteriza las zonas externas del ordgeno. Este estudio ha permitido establecer la
continuidad del Orégeno Varisco hacia el Oeste y situar a la Zona Axial en la rama
Norte del Arco Hespérico (Fig. 1.4). Con base en este estudio, se puede decir que
en la Zona Axial pirenaica, las zonas externas se caracterizan por presentar
sistemas de cabalgamientos y pliegues asociados con escaso desarrollo de
foliaciones tectdnicas debido a la casi total ausencia de metamorfismo. Por su parte,
las zonas internas variscas incluyen tanto a la infraestructura como buena parte de
la supraestructura de Zwart (1963), donde son frecuentes los pliegues vy las
foliaciones tectonicas asociadas, desarrolladas en condiciones metamorficas que
van de bajo grado a la migmatizacion. A grandes rasgos, estas zonas internas que
incluyen dominios infra- y supraestructurales se encuentran conformadas por domos
alargados en direccion E-O, flanqueados por estrechos sinclinorios. En las areas de
los domos (dominios infraestructurales) afloran gneises y rocas metasedimentarias
que van del Proterozoico Superior al Ordovicico Inferior, mientras que los sinclinorios
(dominios supraestructurales) se componen principalmente por rocas sillricas,
devonicas y carboniferas (Zwart, 1979).

El valle de Soulcem esta incluido en las zonas internas variscas diferenciadas
por Garcia-Sansegundo et al. (2011) y corresponde a un sector en el que tiene lugar
la transicibn supraestructura / infraestructura de Zwart (1963). Este valle se
encuentra ubicado en el extremo nororiental del domo de la Pallaresa, al Oeste de
los domos de Aston y Hospitalet (Fig 1.5), y estd compuesto en su totalidad por
rocas del pre-Caradoc, con un granito porfirico en su parte mas septentrional.
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Figura 1.4 — Mapa extraido de Garcia-Sansegundo et al. (2011). Se aprecia la
division entre zonas internas y externas en la Zona Axial, y su correlacién con el
resto de afloramientos del varisco Ibérico.

Los domos de Aston y Hospitalet se encuentra separados por la Falla de
Merens, cuya prolongacion hacia el Oeste permite dividir el valle de Soulcem en dos
sectores: el Norte con predominio de estructuras subhorizontales y mayor grado
metamoérfico y el Sur, en el que cobran relevancia los pliegues subverticales. La
Falla de Merens ha sido por lo tanto considerada como una estructura importante
dentro de la Zona Axial. Algunos autores han considerado su papel relevante como
estructura varisca (Clariana, 2015; Denele, 2007; Lamouroux, 1976; McCaig, 1984;
McCaig y Miller, 1986; Soula y Bessiere, 1980, etc.), mientras que otros se han
decantado por su rejuego alpino (Mufioz, 1992).
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1.3 Objetivos y metodologia

De acuerdo con el estado del conocimiento actual y a la luz de los dltimos
estudios, la Falla de Merens guarda relacion con algunas de las estructuras variscas
de la zona de estudio, siendo ademas una de las estructuras responsables de la
transicion infraestructura / supraestructura. Por otra parte, a esta falla se le ha
atribuido un papel importante en la estructuracion alpina de la Zona Axial pirenaica.
Por estas razones, el objetivo principal de este trabajo es el andlisis de esta falla en
el valle de Soulcem, donde tiene lugar su prolongacién occidental y donde se puede
observar su relacion con los pliegues que afectan a la sucesion pre-Caradoc, los
cuales son abundantes y estan bien representados en esta zona. Con este estudio
es viable valorar el papel jugado por la Falla de Merens durante la deformacion
Varisca, asi como su actividad durante el ciclo alpino, tanto en la etapa extensional
mesozoica, como en la compresiva durante el final del Mesozoico y Cenozoico. El
papel jugado por esta falla en las diferentes etapas deformacionales, ha sido
determinado en el presente trabajo analizando su relacion con las estructuras
existentes en la zona.

Para realizar este estudio se ha llevado a cabo un analisis de los datos de
otros autores que trabajaron en esta zona a lo largo de los ultimos afios, desde los
primeros de Zwart (1963) hasta los mas recientes de Clariana (2015) y Mezger y
Gerdes (2016). Los trabajos de estos autores previos han aportado nuevas
cartografias y cortes geoldgicos, diversos andlisis microestructurales, relaciones
blastesis-deformacion, asi como datos geocronoldgicos de las intrusiones igneas del
entorno. A partir de esta informacion, en el presente estudio se ha realizado un
trabajo de campo consistente en la elaboracién de un mapa geoldgico a escala
1:10.000, con el fin de obtener informacion detallada sobre la estratigrafia de las
series Cambro-ordovicicas y de las caracteristicas geométricas de las intrusiones
igneas. Asimismo, acompafiando al mapa geoldgico se realizaron varios cortes
geoldgicos detallados y se han analizado afloramientos concretos con el fin de
establecer las relaciones existentes entre las diferentes anisotropias de las rocas
(estratificacion, foliaciones tecténicas, planos de falla, etc.) Con estos datos
estructurales se han determinado las caracteristicas geométricas de las estructuras
y se ha obtenido informacién sobre su posicion espacial. Por otra parte, han sido
tomadas diversas muestras de roca para realizar su analisis microscopico, con el
gue se ha estudiado su mineralogia y las relaciones temporales entre las foliaciones
tectonicas que las afectan. Asimismo se han analizado las condiciones metamorficas
en las que ha tenido lugar la deformacion.

12



2. RESULTADOS

2.1 Estratigrafia

En los Pirineos centrales se encuentran dos conjuntos litolégicos principales:
las rocas de la cobertera mesozoico-terciaria que presentan sus mejores
afloramientos al Norte y al Sur del area estudiada, en las zona Norpirenaica y
Surpirenaica, y las rocas del basamento Paleozoico-Proterozoico que afloran en la
Zona Axial, Macizos Norpirenaicos y Unidades de las Nogueras (Figs. 1.2, 1.5).

2.1-1 El Paleozoico de la Zona Axial Pirenaica

Las rocas paleozoicas de la Zona Axial pirenaica se pueden dividir en cuatro
grandes grupos: (1) la sucesion pre-Caradoc, (2) la serie del Ordovicico superior, (3)
la sucesion silarica, (4) la sucesion devonica y (5) las series carboniferas.

(1) Sucesiéon pre-Caradoc: Comprende todas las unidades anteriores al
Ordovicico Superior, por lo que tradicionalmente ha sido denominada serie Cambro-
ordovicica. De acuerdo con las dataciones realizadas por Laumonier et al. (2004) en
niveles de rocas volcanicas intercaladas en esta sucesion, existen edades que van
desde el Ediacariense hasta el Ordovicico inferior y medio. Consiste en una
alternancia de Iutitas y areniscas que ocasionalmente puede presentar
intercalaciones de calizas, cuarcitas, microconglomerados y conglomerados, los
cuales han sido confundidos en varias ocasiones con los encontrados en el
Ordovicico superior. En general, se trata de una serie azoica, lo que dificulta su
datacion.

Uno de los primeros estudios de la sucesion pre-Caradoc pirenaica fue
realizado por Cavet (1957), quien propuso una division inicial en dos series: Serie
Canaveilles, situada en la parte inferior y Serie Jujols, correspondiente a la parte
superior. Estudios posteriores (Garcia-Sansegundo, 1992; Garcia-Sansegundo y
Alonso, 1989; Hartevelt, 1970; Laumonier y Guitard, 1986; Poblet, 1991; Van den
Eeckhout, 1986; Zandvliet, 1960; Zwart, 1965); analizaron la sucesién Pre-Caradoc
en diferentes sectores de la Zona Axial pirenaica y, en cada caso, propusieron su
correlacion con las series definidas por Cavet (1957). Recientemente, Laumonier et
al. (2004), con base a los estudios realizados en los Pirineos orientales,
reinterpretaron la estratigrafia de la sucesion pre-Caradoc de la Zona Axial pirenaica
y redefinieron los grupos Caneveilles y Jujols, pasando la unidad mas alta del grupo
Caneveilles (Formacion d’Evol) al Grupo Jujols y situando el nuevo limite en la
Formacion Tregura. Ademas, estos autores dividieron el Grupo Jujols en tres
formaciones, cuyas caracteristicas son las siguientes: (i) Formacién Alos de Isil, que
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corresponde a la unidad inferior, esta conformada por una alternancia de areniscas
beige a gris claro y lutitas gris oscuro y presenta intercalaciones de cuarcitas blancas
a beige; (ii) Formacion LLeret Baiau, que corresponde al miembro medio, constituido
normalmente por calizas grises claras y lutitas negras que hacia la base puede ser
mas arenosa y de tonos tostados; (iii) Formacion Alins, que representa la unidad
superior, compuesta por una alternancia de lutitas grises a gris verdoso y areniscas
beiges, con una distribucion grano-decreciente.

(2)_Ordovicico Superior: La base de esta sucesion estratigrafica viene
marcada por una discordancia angular que puede formar hasta 20° con las capas de
las sucesiones infrayacentes (Casas y Fernandez, 2007; Den Brok, 1989; Garcia-
Sansegundo y Alonso, 1989; Garcia-Sansegundo et al., 2004; Mufioz y Casas, 1996;
Santanach, 1972). Se trata de una serie predominantemente siliciclastica con una
unidad carbonatada en su parte media. Hartevelt (1970) fue el primero en realizar un
estudio detallado de esta sucesion en los Pirineos centrales, siendo el primero en
asignar nombre a las diferentes formaciones que se reconocen en este conjunto
litologico. Con base en la descripcion realizada por Hartevelt (1970), otros autores
(Garcia-Sansegundo, 1992; Garcia-Sansegundo y Alonso, 1989; Gil-Pefia et al.,
2000; Palau, 1988; Poblet, 1991; Van den Eeckhout, 1986) describieron la sucesion
del Ordovicico superior en otros sectores de la Zona Axial pirenaica. Debido a la
falta de datos paleontoldgicos, en algunas ocasiones se asignaron nuevos nombres
a unidades estratigraficas similares a las definidas por Hartevelt (1970), si bien, en la
mayoria de las ocasiones fue posible establecer la correlacion con ellas. Las
formaciones definidas por Hartevelt (1970), de base a techo, son: (i) Formacién
Rabassa, consistente en conglomerados poligénicos; (i) Formacion Cava, formada
principalmente por areniscas de grano grueso y microconglomerados; (iii) Formacion
Estana, correspondiente a un nivel de calizas de espesor variable; (iv) Formacién
Ansovell, que consta principalmente de pizarras grises y (v) Formacion Cuarcita de
Bar, situada en el techo del Ordovicico superior.

(3) Silurico: En la Zona Axial pirenaica se encuentra representado por una
sucesion de lutitas ampeliticas negras con intercalaciones, mas abundantes hacia
techo, de calizas con ortoceratidos. Diferentes autores (Hartevelt, 1970; Llopis Lladé,
1965; Zandvliet, 1960; Zwart, 1965) describieron esta sucesion, pero fue Dégardin
(1988) quien realizé un estudio detallado de la misma, incluyendo un andlisis
bioestratigrafico y paleogeografico, llegando a identificar 80 especies de graptolites
gue representan la mayoria de las biozonas del Llandovery y del Wenlock. Con el
aumento hacia techo de los niveles de calizas los graptolites desaparecen pero se
incrementa el contenido en conodontos que permitieron a Dégardin (1988) identificar
diferentes biozonas clasicas de Europa desde el Telychiense al Lochkoviense.
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(4) Devonico: De acuerdo con trabajos recientes (Garcia-Sansegundo et al.,
2011; Sanz-L6pez, 2004) en el Devonico de la Zona Axial pirenaica se distinguen
tres dominios principales. Un primer dominio, el nororiental, caracterizado por
margas, calizas y pizarras con un importante desarrollo de calizas nodulosas del
Devdnico Medio y Superior. El segundo dominio se sitla en la zona Sur-occidental
de la Zona Axial y se caracteriza por presentar en su parte baja lutitas, margas y
calizas del Devonico Inferior, calizas arrecifales del Devonico medio en su parte
intermedia y lutitas con calizas a techo en la parte superior. Finalmente, el tercer
dominio es el central, que se encuentra situado entre los dos anteriores y presenta
en su mitad inferior lutitas y calizas del Devonico inferior y medio, mientras que su
parte superior esta conformada en su mayoria por una sucesion turbiditica de gran
espesor del Devonico Medio y Superior.

(5) Carbonifero: En la parte central de la Zona Axial pirenaica, esta sucesion
se encuentra conformada esencialmente por dos unidades, una inferior carbonatada
y otra superior constituida principalmente por materiales silicilasticos. En la unidad
inferior afloran calizas blancas, casi siempre muy recristalizadas debido al
metamorfismo, con una intercalacién de una capa silicea bastante continua. La
unidad superior corresponde a la que tradicionalmente se denominé serie “Culm”. En
ella, se encuentran alternancias de areniscas feldespaticas y lutitas negras, entre las
cuales aparecen niveles conglomeraticos. Localmente pueden aflorar capas de
calizas con escasa continuidad lateral y con una potencia inferior a los 3 metros.

2.1-2 Sucesién pre-Caradoc del valle de Soulcem

De acuerdo con estudios previos (Clariana, 2015; Garcia-Sansegundo, 1992;
Laumonier et al., 2004; Poblet, 1991), la zona de estudio se constituye totalmente
por rocas Cambro-ordovicicas y mas concretamente pertenecientes al Grupo Jujols.
Gracias a los mapas geoldgicos colindantes con el valle de Soulcem (Clariana,
2015), asi como el contraste de los datos obtenidos en campo con las definiciones
estandar de las formaciones que componen al Grupo Jujols, se estima que la zona
de estudio en su totalidad estd compuesta por la Formacion Alos de Isil (Fig. 2.1.1).

La Formacion Alos de Isil en el valle de Soulcem se compone, como ya se ha
dicho, de alternancias centimétricas a decimétricas de areniscas y lutitas (Fig. 2.1.2),
mientras que las intercalaciones de cuarcitas dentro de esta Formacion aparecen en
estratos decimétricos. Ademas, se han observado tramos carbonatados de tan solo
unos metros de espesor, con escasa continuidad lateral, constituidos por calizas
beiges a blancas tableadas, dispuestas en estratos de potencia decimétrica, a los
gue normalmente se asocian niveles de lutitas negras. La potencia minima de esta
Formacion es de aproximadamente 400 m (Clariana, 2015).
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Figura 2.1.1 — Columna estratigrafica sintética del grupo Jujols, realizada por
Clariana (2015).
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Figura 2.1.2 — Aspecto de campo de la Formacion Alos de Isil.

La edad de las formaciones dentro del Grupo Jujols es incierta, aunque de
acuerdo con la correlacion con el Paleozoico inferior de los Pirineos Orientales
sugerida por Laumonier et al. (2004) (Fig. 2.1.3), la Formacién Alos de Isil podria
tener una edad Cambrico Inferior. Por otro lado, dentro de esta unidad se intercalan
niveles carbonatados, lo que resulta caracteristico de la Formacion Canaveilles
(Neoproterozoico Superior), que ademas, y de acuerdo con los datos aportados por
Clariana (2015), en ciertas zonas, este Grupo presenta caracteristicas litologicas,
granulométricas y petrologicas (presencia de niveles calcosilicatados, aboudinados y
bordes de reaccién, abundantes venas pegmatiticas con cuarzo y feldespato) que
denotan una edad mas antigua (Ediacariense?).

17



(STOZ) eUELE|D Jod BpEZI[Ea) (£002) '€ 19
Jaiuowne A (2G6T) 19AeD Jod sajeiualiQ S0aUllld SO| US SBpIUldp SBUOISaINS Se| U0J SBISa ap U0IdR|allod | A [eIXy euoZ B| ap
oopele)D-aid ugisaons e| ered salolne sajualalip Jod sepezijeal seisandold sajualajip Se| ap UQIoR|a1I02 ap e|gel — £°'T'¢ einbi-

I .
| ¢ A
! @
I 2 3] v
I 2l a
o| & S021901
= .
g Q] o] EW ONO¥2039
: £l § 0050 | | 500190 TONOHI0TD SOLYA FAVIONTS(Y ey
= ;
5| 5| g| oW SOY3NI
S m| & .
M | w O 9_2 P &
i 2T sjuge ep ‘w4 i
L.~ JESOR [ (A & i B /nin (e A 7 I 2 i fAR AR R [
A einbai opwy | | .- &
“ o (is) wn_mg‘w ---.__W_.Mu.m.ol_gﬂ.-- o .
UQIOBWLIOS |
0_ Jousul oAz p Jouaju owel| UoIBLIOS m m JULan
ElL o] ugioeuLoS (nereg1eien W) nelegaien = m“ esoipadewod neleg-jaiaf] saf|laABUED
3! M olpauLIau) ouIRl] ugiBwWI0S (2 ] ‘g ap auag ap auag ap auag
= m
S} = = -, | (sl ugioewo ) suly =3 g g
' Jouadng < | as9l0g99/BA "W (3] ouadns owel] UQIDBLLIOS m dng "qpy w 1eg m
_ “op | 2 T AT T T T = L - JAREEEEE
w T [ P | I E— =
=S siolmpapwd (O CEOECCO [ & j & 5 — rhidddi paidd Al b &Emey
: sjaln ap sleg QIUEUBIUOW | o g & | 1osUed "N UIJBULIOS
[ : ugpewsod || e e N o
_ MOEIUEY | 3 . Smeren sjoln
o ! Jousu ap EZIje) SHOH SIS+ & €7 0p ausg sjejs3-selld folne
w | carnopIo 8pal4 Juo4 ap “w4| oqepuy & 0 BInf* Jues ap auag 8p auag
=1 BlIO 8p Bueg lequag eqap [ Jojuz,p Sie1s3-Seld ap auag
2, UOIOBULIO. w0 ded ‘qu ap sueg
: Immo o
I
o — 4 g ey 11 i SE S e o | e ST R ) [ T P
| Jousdng Joyadng Jouadng Jousdng Jouadng Jouadng Jouadng Jouadng Jouadng Jouadng Jouadng Jouadng aopesen
| 09121A0PIO 02101A0PIQ 00JAOPIO 00JACPIO 00/91ACPIQ 002JACPIO 001IA0PIO 00PIAOPIO 00121A0PIQ 0OIAOPIQ 0019JAOPIQ 000JAOPIQ
“[e 18 Jajuowne (¥00Z (2661 1661 18190d) (88619861 (akeggsl 0.6} JBASKEH) (5961 ‘Wemz p (0961 1@1IApUEZ) ‘Jone
T | el | et | el wRels | ofile |y | S| ol | g | Bl | L0 R
IVINIHO TVIN3RO
O3NRId IVHLNID O3ANRId 03NRId

18



2.2 Rocas Igneas

Desde un punto de vista estructural, la Zona Axial pirenaica se ha
correlacionado con la Zona Astur-occidental Leonesa y Zona Centro-lbérica del
Macizo Ibérico (Garcia-Sansegundo et al., 2011; Martinez-Catalan, 1990) y como
éstas, presenta una cantidad considerable de intrusiones graniticas (Fig. 1.5). Dentro
de la Zona Axial, afloran cuerpos magmaticos con edades que van desde el pre-
Caradoc hasta el Pérmico, relacionados con el Ciclo Orogénico Varisco como, (1)
pre-orogénicos y (2) sin-orogénicos.

(1) Cuerpos pre-orogénicos afloran principalmente en los macizos de Aston,
Hospitalet, Canigé y Roc de Frasua (Fig. 1.5). El episodio magmatico mas antiguo
del que se tiene registro, corresponde al Ordovicico Inferior y esta4 constituido por
ortogneises metagraniticos peraluminicos, que intruyen en metasedimentos pre-
Ordovicicos de supuesta edad Cambrica (Cavet, 1957; Laumonier, 1988; Laumonier
y Guitard, 1986). Por otro lado Castifieiras et al. (2008) encontraron evidencias de un
magmatismo Cadomiense (560-548 Ma) en los metatuffs y ortogneises de los
macizos, Canigd, Roc de Frausa y Cap de Creus. EI magmatismo ocurrido durante
el Cambro-ordovicico (pre-Caradoc) constituye el nucleo de amplias estructuras
antiformales, situadas en los macizos anteriormente citados, aunque también intruye
en forma de sills intercalados en la serie Cambro-Ordovicica (Macizo de la Roc de
Frausa, (Liesa y Carreras, 1989).

(2) Cuerpos sin-orogénicos, a pesar de las dificultades existentes a la hora de
datar los cuerpos igneos, en la Zona Axial pirenaica diversos autores han
encontrado relaciones entre un considerable nimero de los mismos y las estructuras
pertenecientes a la Orogenia Varisca, o que ha llevado a clasificarlos como
magmatismos sin-orogénicos. Se ha registrado que la mayor parte de estos eventos
igneos han ocurrido coetdnea o posteriormente al pico de metamorfismo regional
varisco situado en 300 £5 Ma, edad obtenida a partir de los sedimentos discordantes
mas antiguos situados sobre las rocas paleozoicas metamorficas del Estefaniense B
(Vielzeuf, 1996) (Tabla 2.2.1). En diversos macizos intrusivos se describen los
efectos de las deformaciones transtensivas tardi-variscas (Gleizes et al., 1997). El
rango de edades obtenidas para los granitos de la Zona Axial pirenaica varia
principalmente entre 310 y 298 Ma, aunque existen excepciones que llegan a
alcanzar los 340 Ma o casi los 290 Ma, si bien la mayoria de ellos se emplazaron al
final del Carbonifero o principios del Pérmico, es decir, en las etapas mas tardias de
la Orogenia Varisca.
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Tabla 2.2.1 — Tabla con las edades disponibles de los principales granitos variscos
de la Zona Axial pirenaica, de acuerdo con los métodos de datacién basados en los
isétopos U-Pb. Ademas se incluye la datacion més reciente del granito del area de
estudio.

Granito Método (U-Pb) Edad (Ma) Referencia

Denele et al. (2014)
Bordéres-Louron Circones 309.4+3.9 | Gleizes et al. (2006)
Granito de Maladeta | Circones 298+2.4 Evans et al. (1998)
Bassiés Circones 31242 Paquette et al. (1997)
Mont Louis Circones 302.2+1.9 | Denele et al. (2014)
Andorra Titanita 305+3 Romer y Soler (1995)
Ax Les Thermes Circones 306+2.3 Denele et al. (2014)
Querigut-Millas Circones 302.7+2.3 | Baudin et al. (2013)
La Jonquera Circones 29916 Denele et al. (2014)
Granito de Caranga | Circones 304.7+£1.1 | Denele et al. (2014)
Soulcem Circones 339.4+2.5 | Mezgery Gerdes (2016)

De acuerdo con su nivel de emplazamiento en la serie paleozoica, los cuerpos
intrusivos se pueden clasificar en intrusiones de nivel superior, medio e inferior
(Autran et al., 1970), aunque mas recientemente Arranz y Lago (2004) propusieron
una agrupacion de la clasificacion de Autran et al. (1970) en plutones de la
supraestructura (a) y de la infraestructura (b).

(a) Macizos intrusivos de la supraestructura: Agrupa a los plutones de nivel
superior que se emplazan en rocas de edad comprendida entre el Silarico y el
Carbonifero pre-Estefaniense en la parte occidental de la Zona Axial y en la
serie Cambro-Ordovicica en los sectores mas orientales. Dentro de este
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grupo se incluyen los cuerpos igneos de mayor desarrollo, tales como los de
Maladeta, Andorra-Mont-Louis, Saint Laurent, La Joquera, Panticosa y
Querigut-Millas que llegan a alcanzar dimensiones kilométricas, aunque
también estan los de Neouvielle, Bassies y Marimanya (Fig. 1.5) de menores
dimensiones. En todos estos cuerpos igneos se registran historias intrusivas
multi-episddicas y, hacia el interior, presentan litotipos cada vez mas é&cidos
(Arranz y Lago, 2004). Ademas, existe un predominio de rocas granodioriticas
y monzograniticas que hacia el ndcleo pasan a ser monzogranitos y
sienogranitos con frecuencia peraluminicos.

(b) Macizos intrusivos de la infraestructura: Comprenden las intrusiones de
niveles inferiores y medios, normalmente emplazadas en rocas del Paleozoico
inferior. Estos cuerpos igneos son mucho menos numerosos y extensos que
los anteriores. Tienden a situarse en el nucleo de los complejos metamorficos
y estdn compuestos fundamentalmente por leucogranitos. Los principales
afloramientos se dividen en: (i) los que intruyen en rocas en facies de
anfibolitas (interior de los macizos de Frédancon, Bossost, Trois-Seigneurs,
Aston-Hospitalet, Canig6-Caranca, Albéres y Cap de Creus) (Fig. 1.5) y (ii) los
gue se emplazan en rocas en facies de granulitas, como son los de Treilles y
'Agly (Fig. 1.5). Ambos macizos igneos aparecen en forma de stocks, diques
o sills eventualmente lacoliticos. Finalmente, es importante remarcar que
todos los afloramientos pertenecientes a este grupo parecen estar en
equilibrio con las condiciones metamoérficas de su encajante, caracterizando
asi estos emplazamientos como sin-metamoérficos (Arranz y Lago, 2004).

2.2-1 El granito de Soulcem

Se encuentra en la parte mas septentrional de la zona estudiada y se incluye
entre las intrusiones emplazadas en rocas en facies anfibolitica, en la parte
occidental del macizo de Astdon-Hospitalet. Su cuerpo principal se sitla en las
inmediaciones del Lago de Soulcem y presenta una morfologia de stock, a partir del
cual parten numerosos sills (Anexo | y Ill) concordantes con la anisotropia mas
penetrativa de la roca encajante (foliacion S1, ver capitulo de estructura). Se trata de
un granito porfirico y leucocratico (Fig. 2.2.2), cuya caracteristica mas relevante es la
considerable abundancia de cristales subhedrales de moscovita. Cabe destacar
ademas la presencia de una fase mas aplitica dentro del cuerpo igneo (Fig. 2.2.3).
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Figura 2.2.2 — Aspecto de la fase porfirica del granito de Soulcem, bajo el
microscopio con (a) Luz polarizada no analizada, (b) luz polarizada y analizada.

Figura 2.2.3 — Fase aplitica del granito de Soulcem, con (a) luz polarizada no
analizada, (b) luz polarizada y analizada.

Este granito se encuentra compuesto fundamentalmente por feldespato
potasico, plagioclasa, cuarzo, moscovita y apatito, presentando un menor tamafio de
grano en la fase aplitica y una notable abundancia de turmalina. Se observan
migraciones de borde de grano, orientacion dimensional preferente del cuarzo y
maclas de presion, lo que se interpreta como debido a una leve deformacion plastica
(Mezger y Gerdes, 2016). Mediante ablacion laser en circones, Mezger y Gerdes
(2016) han datado este granito en 339,4 2,5 Ma (Visiense), por consiguiente, se
emplazé en una época anterior al pico de metamorfismo regional varisco, datado en

22



305 +5 Ma (Vielzeuf, 1996). Aunque por otro lado, Denele et al. (2014) concluyen
que existe una gran similitud entre los granitos de Soulcem y Ax-Les-Thermes,
datado este ultimo en 306 Ma por Denele et al. (2014). Tras valorar las
caracteristicas de los granitos de Ax-les-Thermes y Soulcem y a la vista de las
edades obtenidas, Denéle et al. (2014) llegaron a la conclusion de que las edades
del granito de Soulcem podrian corresponder a la existencia de circones heredados
y no a la edad de emplazamiento.

2.3 Estructura

Los primeros trabajos sobre la estructura varisca realizados en la zona
estudiada corresponden a Zwart (1965) quien elabor6é el mapa geolégico a escala
1:50.000 y esboz6é los primeros rasgos de la estructura varisca. Este autor
caracteriz6 dos dominios estructurales, uno dominado por pliegues derechos o
vergentes al Sur con la foliacibn subvertical asociada (supraestructura) y otro
(infraestructura), coetaneo con el anterior y dominado por una foliacién
subhorizontal. La contemporaneidad entre las estructuras de estos dominios fue
cuestionada posteriormente en la zona de estudio por Séguret y Proust (1968a, b)
quienes consideraron que las estructuras acostadas son previas a las subverticales.
Posteriormente, Clariana (2015) observd que las estructuras acostadas de la
infraestructura de Zwart (1963) corresponden a una foliacién horizontal asociada a
pliegues vergentes al Norte de escala kilométrica. Asimismo y de acuerdo con la
interpretacion de Mezger, (2009), Séguret y Proust (1968a, b), esta misma autora
observé que las estructuras subverticales de la supraestructura se formaron con
posterioridad a las acostadas, en relaciébn con cabalgamientos de direccion E-O
despegados dentro de la serie pre-Caradoc (Clariana, 2015; Clariana y Garcia-
Sansegundo, 2009). La Falla de Merens, que separa los domos de Astén y
Hospitalet, fue interpretada por Clariana (2015) como un cabalgamiento relacionado
con las estructuras subverticales de la supraestructura.

2.3-1 Estructuras del valle de Soulcem

En el presente trabajo, dentro del valle de Soulcem, se han reconocido
estructuras que pueden ser agrupadas en tres episodios de deformacion: uno pre-
Varisco, que solo afecta a las series del pre-Ordovicico superior y dos variscas. Esta
misma sucesion de estructuras fue observada en la zona de Andorra situada al Este
de la zona de estudio por Clariana (2015), quien denomindé Se a un clivaje pre-
varisco (Fig. 2.3.1) y agrup6 en los episodios D1 y D2 las estructuras variscas
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principales. Por lo tanto, en el presente trabajo se utilizara esta misma division para
describir las estructuras observadas.

Figura 2.3.1 — Imagen tomada de Clariana (2015). En ella se observa una foliacion
S1 subparalela a la So y la foliacion previa Se marcada por la orientacion de los
granos de cuarzo que se disponen oblicuos a los planos de la foliacion regional S1

A la vista del mapa (Anexo |) y cortes geoldgicos (Anexo 1l y 1ll), el sector
ocupado por el valle de Soulcem puede dividirse a grandes rasgos en un (1) Dominio
Norte, donde existe un predominio de estructuras D1 sub-horizontales, frente a un
(2) Dominio Sur que se caracteriza por el predominio de estructuras D2, sub-
verticales, que deforman a las anteriores. El limite entre ambos sectores viene
marcado por la prolongacion hacia el Oeste de la rama Norte de la Falla de Merens.

(1) Dominio Norte: Presenta un predominio generalizado de una foliacion sub-
horizontal que en adelante denominaremos S1. Esta foliacion se encuentra asociada
a pliegues tumbados, de direccion aproximada E-O y vergencia al Norte (Fig. 2.3.2).
En el valle de Soulcem, los pliegues que se asocian a la S1 son de escala
decimétrica a métrica, y por su asimetria, corresponden a pliegues menores
asociados a flanco normal de pliegues de mayor escala (Fig. 2.3.3). Al Este de la
zona estudiada, en Andorra, han sido cartografiados y descritos pliegues acostados
de escala kilométrica, vergentes al Norte con la foliacion S1 asociada (Clariana,
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2015). Hacia el Sur de este dominio, la foliacion S1 se encuentra deformada por
suaves pliegues derechos de direccion E-O.

Figura 2.3.2 — Aspecto de los pliegues tumbados con la foliaciébn Si1 asociada. Norte
hacia la izquierda

(2) Dominio Sur: Esta dominado por pliegues D2, de direccion E-O, derechos
o ligeramente vergentes al Sur. Los suaves pliegues que se observaban afectando a
la S1 en la parte mas meridional del Domino anterior, en este Dominio pasan a ser
las estructuras principales. Al Sur de la prolongacion hacia el Oeste de la Falla de
Merens los pliegues D2 presentan su mayor desarrollo, lo que se traduce en que
pasan a ser la estructuras dominantes de este dominio, a todas las escalas, desde
microscépica a hectométrica (Fig. 2.3.4), presentando un caracter
considerablemente mas apretado. En el valle de Soulcem, los pliegues D2 no
presentan una foliacion tecténica generalizada asociada, como ocurre en sectores
mas meridionales situados fuera del ambito de la zona estudiada (Clariana, 2015;
Zwart, 1965). Unicamente es posible observar un débil clivaje de crenulacién, que
denominaremos en adelante S2, desarrollado en la zona de charnela de algunos
pliegues D2 que afectan a materiales pizarrosos.
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Figura 2.3.3 — Pliegues menores D1 asociados al flanco normal de un pliegue de
mayor escala. Se observa la So plegada por la secuencia de deformacion D1, lo que
dio lugar al desarrollo de la Si. Los trazos rojos representan pequefias fracturas.

Figura 2.3.4 — Aspecto de los pliegues de tipo D2 a diferentes escalas. Aqui se
muestran desde centimétrica a métrica.
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2.3-2 Falla de Merens

En Andorra, situada al este de la zona estudiada, la Falla de Merens se
encuentra dividida en dos ramas (Fig. 2.3.5). La rama meridional puede ser seguida
hacia el OSO, entre el port de Arinsal y el port Dret, donde Clariana (2015) ha
interpretado que esta falla corresponde a un cabalgamiento dirigido hacia el Sur, en
relacion con el cual tiene lugar el desarrollo de pliegues D2. En el Port Vell, Carreras
y Cirés (1986) han podido demostrar que la Falla de Merens pasa lateralmente a
bandas de cizalla y pliegues derechos de direccion E-O. La rama Norte de la Falla
de Merens puede ser observada en el Cap de la Coste Grand, correspondiente al
punto mas occidental donde fue cartografiada por Clariana (2015). Mas al Oeste, la
falla se adentra por completo en el valle de Soulcem, representando el limite entre
los dominios estructurales anteriormente definidos.

Domo del
Aston

Figura 2.3.5 — Esquema foto-geoldgico realizado por Clariana (2015), en el que se
observa como la Falla de Merens se divide en las dos ramas, Norte y Sur. (1) Zona
Andalucita-Estaurolita-Cordierita, (2) Zona Estaurolita, (3) Zona Sillimanita, (4)
Diques graniticos, (5) Zona Andalucita-Estaurolita-Cordierita, (6) Calizas grises
oquerosas del Ordovicico Superior, (7) Lutitas ampeliticas del Silarico, (8) Zona
Granate. A excepcion de los puntos 6 y 7 el resto se compone de materiales
Cambro-Ordovicicos.
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Dentro de la zona estudiada, la rama Norte de la Falla de Merens se ha
observado en un afloramiento situado en la ladera oriental del valle principal de
Soulcem (Anexo | y Ill). En ese sector existe una zona fracturada de
aproximadamente 1 metro de espesor en la que se reconocen lutitas negras
inclinadas 74° hacia N-O8E. A ambos lados de la zona fracturada la SO tiene
continuidad, aunque cambia el buzamiento de las capas y de la S1, dominante al
Norte, que se encuentra intensamente plegada al Sur. Al Norte de la zona
fracturada, las capas presentan buzamientos inferiores a 35°, asimismo, la foliacion
S1 presenta un buen desarrollo, siendo la anisotropia principal. Al Sur de la zona
fracturada los buzamientos de las capas oscilan entre 60° y 80° y los pliegues D2
pasan a ser dominantes (Anexo lll). Hacia el Oeste del valle de Soulcem, no se han
encontrado evidencias de fracturacion en la zona por donde deberia pasar la rama
Norte de la Falla de Merens, lo que parece constatar su terminacion lateral hacia el
Oeste dentro de la zona estudiada (Anexo Il). Mas al Oeste de la zona estudiada,
dentro del Macizo de la Pallaresa (Fig. 1.5) son progresivamente menos marcadas
las diferencias entre los dominios Norte y Sur definidos en este trabajo, de forma que
las estructuras D2 pasan a ser las dominantes, plegando y transponiendo las
estructuras D1.

2.3-3 Microestructuras

A partir del estudio microscépico de varias muestras se han podido
caracterizar las tres foliaciones tecténicas observadas en el valle de Soulcem:

Foliaciébn Sg: Corresponde a un clivaje pizarroso, bien desarrollado en los
niveles lutiticos, definido por la orientacién dimensional preferente de filosilicatos
principalmente y minerales opacos. En los niveles cuarciticos la Se se encuentra
poco desarrollada aunque se puede observar por una débil orientacion de los
cristales de cuarzo y la orientacion de algunos minerales opacos. El clivaje Se se
encuentra fuertemente deformado por la primera foliacién varisca, de forma que
solamente es posible reconocerlo con claridad en los microlitos de la S1 (Fig. 2.3.6).
Al igual que en el valle de Soulcem, en sectores mas orientales situados fuera de la
zona estudiada, Clariana (2015) observé que la foliacion subhorizontal varisca S1,
cuando deforma a las series pre-Caradoc, corresponde a un clivaje de crenulacion,
mientras que cuando se desarrolla sobre series mas modernas corresponde a un
clivaje pizarroso. Este hecho fue interpretado por esta autora como debido a que la
Se corresponde a un clivaje pre-varisco, desarrollado antes del Caradoc. La
existencia de una foliacion pre-Caradoc ya fue observada en otros sectores de la
Zona Axial pirenaica, como son el Macizo de Lys-Caillaouas y Domo del Garona, y
fue relacionada con un evento extensional Ordovicico (Garcia-Sansegundo et al.,
2011; Pérez-Caceres, 2012).

28



Figura 2.3.6 — Aspecto de la foliacion Se dentro de los microlitos del clivaje de
crenulacion Si.

Foliacibn S1: corresponde a un clivaje de crenulacion que resulta del
microplegamiento de la Se. La S1 esta definida por el desarrollo de estrechos
dominios definidos por la orientacion dimensional preferente de filosilicatos
(moscovita y clorita principalmente), cristales de cuarzo y minerales opacos. Estos
dominios separan microlitos, de anchura variable, donde se observa la Se plegada
(Fig. 2.3.6). En el Dominio Sur de la zona estudiada, esta foliacibn se encuentra
deformada por los pliegues derechos del segundo episodio de deformaciéon (D2)
(Fig. 2.3.7).

Foliacibn S2: Solamente en casos aislados se ha observado en niveles
pizarrosos el desarrollo de un clivaje grosero (S2) en las charnelas de los pliegues
D2. Este clivaje que practicamente no se ha desarrollado en la zona estudiada, es la
foliacion dominante en sectores situados al Sur, fuera de la la zona estudiada como
son el Anticlinal de la Massana, o los sinclinales de Tor-Casamaya y Llavorsi
(Clariana, 2015; Margalef, 2015; Zwart, 1965; Zwart, 1979).
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Figura 2.3.7 — Imagen de microscopio obtenida a partir de una muestra en el
Dominio Sur. En ella se observa la estratificacién y la Si1 plegadas por la secuencia
de deformacion D2.

2.4 Metamorfismo

La Zona Axial pirenaica se encuentra afectada por un metamorfismo varisco
de baja presion y alta temperatura. Este metamorfismo se relaciona con la
estratigrafia, de forma que en materiales mas antiguos, y por tanto situados a mayor
profundidad, existira un mayor grado metamérfico que en las series mas
superficiales. De todos modos, y de acuerdo con Liesa (2004), el metamorfismo
presenta cierta oblicuidad respecto a la estratigrafia, de forma que, hacia el Este de
la Zona Axial pirenaica, la facies anfibolitica solo afectara a rocas cambro-
ordovicicas, mientras que hacia el Oeste alcanza las rocas devoénicas. Como ya ha
sido indicado en la descripcion de las rocas igneas, este metamorfismo se relaciona
con intrusiones emplazadas en niveles infraestructurales, donde las condiciones
corresponden a la parte alta de la facies de la anfibolita (Autran et al., 1970).
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Este metamorfismo se ha relacionado con intrusiones igneas emplazadas en
diferentes niveles corticales. Asi, y como ya ha sido explicado anteriormente en el
capitulo de anterior, Autran et al. (1970) clasifican las intrusiones en tres tipos: (i)
intrusiones en niveles inferiores; (ii) intrusiones en niveles intermedios, que se
generan en la parte alta de la facies de la anfibolita y no suelen producir
metamorfismo de contacto e (iii) intrusiones en niveles superiores, donde la parte
superior de los cuerpos igneos se puede emplazar en rocas con bajo grado
metamorfico, mientras que su base lo hace en zonas de grado medio a alto. Estas
intrusiones son grandes, pueden alcanzar una superficie de hasta un centenar de
kilbmetros cuadrados y suelen presentar aureolas de contacto.

El metamorfismo que afecta a las rocas de la parte oriental del macizo de la
Pallaresa, donde se localiza la zona estudiada, se desarrolla en relacion con el
granito de Soulcem, situado en el extremo oriental del macizo del Aston, en niveles
intermedios de la corteza (Autran et al., 1970; Denéle et al., 2009a). Las iségradas
se distribuyen de forma concéntrica alrededor de la intrusiéon y se prolongan hacia el
Este rodeando los domos de Aston y Hospitalet, en relacion con granitos similares
situados por debajo de los neises ordovicicos, como por ejemplo el granito de Aix-
Les-Bains. EI metamorfismo llega a ser de alto grado entorno a los domos y
disminuye hacia las partes externas de los mismos. Zwart (1965) fue el primer autor
en sefalar esta distribucion del metamorfismo, a partir de una cartografia geologica
entorno a los domos de Aston y Hospitalet, incluyendo la zona de estudio. Mas
recientemente, Denéle et al. (2009a) modificaron la cartografia de Zwart (1965)
elaborando un mapa de las isogradas del metamorfismo basandose en varios
trabajos (Besson, 1991; Raguin, 1977; Zwart, 1965). Por ultimo, Clariana (2015)
modificé la cartografia de las zonas metamorficas de Zwar (1965) y Denele et al.
(2009a) en la zona situada al Norte de Andorra.

En el presente trabajo, el valle de Soulcem se ha dividido en dos dominios
estructurales separados por la prolongacién occidental de la Falla de Merens que a
su vez muestran un desigual desarrollo del metamorfismo. En el Dominio Sur el
metamorfismo solamente alcanzd condiciones de bajo grado metamérfico y nunca
se lleg6 a superar la zona de la clorita. Sin embargo, en el Dominio Norte, donde
aflora el granito de Soulcem, de acuerdo con los datos de Zwart (1965) y Clariana
(2015), se alcanzan condiciones metamorficas que llegan a la zona de la estaurolita-
andalucita-cordierita, si bien, Denéle et al. (2009a) sitlan la isograda de la
sillimanita dentro de este Dominio. Segun los datos de Clariana (2015) la zona
andalucita-estaurolita-cordierita se encuentra constituida por esquistos con
porfidoblastos de tamafio centimétrico de andalucita (And), estaurolita (St), cordierita
(Crd). Ademéas de los porfidoblastos se han reconocido cristales de biotita,
moscovita, clorita, cuarzo, granate y minerales accesorios. Las principales
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asociaciones minerales para esta zona son, St-Crd, St-And-Crd y Gn-St-And (Alias,
1995). En las inmediaciones del granito de Soulcem, se reconocen abundantes
porfidoblastos que sobrescriben a la foliacion S1 (Mezger y Gerdes, 2016). Ademas,
en muchos casos, en el contacto con la roca intrusiva, la foliaciéon S1 se encuentra
obliterada debido a que se alcanzaron condiciones de anatexia (Mezger y Gerdes,
2016). Estos mismos autores describen la existencia de inclusiones dentro de los
porfidoblastos de cordierita que conservan en su interior la S1, lo que indica que esta
foliacion ya se encontraba formada cuando se produjo la intrusion del granito. Sin
embargo, también sefialan que durante la intrusion la S1 todavia se seguia
desarrollando. Por esta razon, Mezger y Gerdes (2016) interpretan que en niveles
profundos la intrusion se produjo cuando ya se habia formado la S1, mientras que en
zonas superficiales la foliacién todavia seguia desarrollandose. Esta interpretacion
es compatible con la realizada por Clariana (2015) quien entiende que la S1 se
desarrolld6 previamente a la intrusion de los granitos, si bien, tras formarse las
estructuras D2, ya en las etapas finales de la deformacion varisca, al mismo tiempo
que se producia la intrusion de los granitos tenia lugar el desarrollo local de
estructuras extensionales. Estas estructuras corresponden a zonas de cizalla ductil
en las que se observa la rotacion de algunos profidoblastos y el desarrollo local de
una foliacion subhorizontal (S3), con una posicién coincidente con la de la S1.
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3. DISCUSION Y CONCLUSIONES

El estudio estructural del valle de Soulcem ha permitido arrojar luz sobre la
importancia de la Falla de Merens, tanto a escala regional como local, con base en
su relacion con las estructuras formadas durante los episodios de deformacion
varisca D1 y D2 definidos por Clariana (2015) en sectores situados mas al Este e
identificados y caracterizados en la zona de estudio. Adicionalmente, a escala
microscoépica, se ha reconocido una foliacion tectdnica, previa a estos dos episodios
de deformacion que se ha interpretado como pre-varisca (Se) (Fig. 2.3.6).

La foliacibn Se presenta unas caracteristicas en el valle de Soulcem que
coinciden con las observadas en diferentes puntos del Pirineo central (Clariana,
2015; Garcia-Sansegundo et al., 2011). Estos autores remarcan que la principal
razén para considerar esta fabrica como perteneciente a un evento pre-Varisco yace
en que la foliacibn S1 solo aparece en la serie pre-Caradoc crenulando a la Sk,
como se ha podido confirmar en la zona de estudio, mientras que en niveles
superiores de la sucesion la S1 aparece como un clivaje pizarroso.

Las foliaciones variscas S1 y S2 de la Zona Axial fueron estudiadas por
primera vez por Zwart (1963) quien las consider6 coetaneas, ligadas a un evento de
deformacion principal compresivo. Este mismo autor definié la infraestructura como
dominada por la fabrica subhorizontal y la supraestructura por la foliacion
subvertical, idea que fue apoyada por autores como Oele (1966) y Hartevelt (1970).
Por otro lado, autores como Matte (1969), Séguret y Proust (1968a, b) de la escuela
francesa de Montpellier, realizaron una interpretaciébn alternativa en la que
consideraron la existencia de una foliacién subhorizontal desarrollada durante un
primer evento de deformaciéon que posteriormente fue verticalizada y traspuesta por
un clivaje de crenulacion subvertical posterior, a causa de un evento de plegamiento
disarmonico tardio o por la existencia de un nivel de despegue en la base de las
rocas sillricas sobre el cual se desarrollaron las estructuras verticales. Mas tarde, y
de acuerdo con estas interpretaciones, Capella (1991), Garcia-Sansegundo (1992,
1996) y Poblet, (1991) llegaron a la conclusion de que la foliacion subhorizontal y los
pliegues a los que va asociada, caracteristicos de la infraestructura, se desarrollaron
con anterioridad a los pliegues y foliacion subverticales, dominantes en la
supraestructura, produciéndose todos estos eventos en un marco tectonico
compresivo. A su vez, en esta época, autores de la escuela holandesa de Utrech,
como Kriegsman et al. (1989), Vissers (1992) y Aerden (1994) mantienen que la
foliacion de la infraestructura se produjo en relacion a un evento extensional tardio,
posterior al desarrollo de la foliacion subvertical de la supraestructura. Ya en los
altimos afos, Denéle et al. (2007, 2009a, b) siguen apoyando el desarrollo coetaneo
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de las foliaciones S1 y S2, mientras que por otro lado, Mezger (2009) volvié a
establecer una diferencia de edad entre ambas fabricas, interpretando que el
desarrollo de la foliacion subhorizontal tuvo lugar en etapas tempranas de la
deformacion Varisca. Finalmente, en la zona de Andorra, Clariana y Garcia-
Sansegundo (2009) y Clariana (2015) propusieron una primera secuencia de
deformacion D1 que da origen al desarrollo de la fabrica subhorizontal y a los
pliegues tumbados a los que se asocia, mientras que posteriormente, la secuencia
de deformacion D2 que genera los pliegues subverticales con la foliacion subvertical
asociada se producen en relacion con niveles de despegue situados a diferentes
niveles dentro de la sucesion paleozoica. Por tanto, estos Ultimos autores coinciden
con los pretéritos que establecen un desarrollo de la S2 posterior a la S1.

A este debate se suma lo observado en el valle de Soulcem, que consiste en
gue a partir de los resultados expuestos y asumiendo las secuencias de deformacion
establecidas por Clariana (2015), se ha encontrado una relacion temporal clara entre
las estructuras D1 y D2. Los pliegues tumbados con la foliacion S1 asociada se
encuentran deformados por pliegues derechos pertenecientes a la secuencia D2, lo
que confirma que al comienzo de la deformacion D2, la foliacién subhorizontal S1 y
los pliegues D1 ya se encontraban formados. A partir del estudio microscopico esta
relacion se confirma, ya que se observan la S1, la SO y la Se deformadas por
micropliegues D2 subverticales y apretados (Fig. 2.3.7), que llegan en ocasiones a
desarrollar un clivaje grosero incipiente (S2). Por otro lado, el brusco paso de
estructuras acostadas dominantes del Domino Norte al Sur, sumado al inicio del
desarrollo de una S2 en el extremo Sur del valle de Soulcem, concuerda con lo
expuesto por autores como Zwart (1965, 1979), Clariana (2015) y Margalef (2015),
quienes presentan evidencias del incremento en el desarrollo de la S2 hacia el Sur
de la zona estudiada, acabando por convertirse en la fabrica dominante en unidades
mas meridionales como son el anticlinal de la Massana o los sinclinales de Tor-
Casamanya y Llavorsi.

Respecto a la Falla de Merens, aungque existe cierto consenso en considerar
esta estructura con un origen varisco y un posterior rejuego alpino (Lamouroux,
1976; McCaig, 1984; McCaig, 1986; McCaig y Miller, 1986; Soula y Bessiére, 1980),
actualmente sigue siendo objeto de debate. Asi, Carreras y Cirés (1986) observaron
como esta falla se amortigua hacia el Oeste en forma de bandas de deformacion y
pliegues derechos de direccion aproximada E-O al adentrarse en el macizo de la
Pallaresa. Ademas, estos autores concluyeron que no existe interpretacion geologica
posible para considerar esta estructura como parte de una mayor dentro del macizo
de la Pallaresa, dejando ademas numerosas dudas sobre la edad de esta estructura,
aunque encontraron algunos datos que indican un posible origen varisco. En la
misma época, dataciones como las de McCaig y Miller (1986), realizadas alrededor
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de la Falla de Merens y en la propia estructura, de isotopos “CAr/*°Ar, denotan una
gran variacion de edades que van desde unos 300 Ma hasta 50 Ma, achacado al
posible reseteo del registro de los is6topos analizados debido a los distintos eventos
deformacionales acontecidos en la zona. Este amplio espectro de edades podria
confirmar un origen varisco para la falla con un rejuego posterior durante la orogenia
Alpina. Afios més tarde, en contra de lo interpretado por Carreras y Cirés (1986),
Mufioz (1992) establecié una estrecha relacion entre el cabalgamiento de Gavarnie,
situado en la mitad occidental de la Zona Axial pirenaica (Fig. 1.5) y aquellos que
aparecen dentro de la sucesion cambro-ordovicica en el macizo de la Pallaresa,
entre los que se incluye la Falla de Merens. Este autor propuso un origen alpino para
todas estas estructuras, actuando como la prolongacion del cabalgamiento de
Gavarnie hacia el Este. Ademas, Mufoz (1992) sefial6 que fallas como la de Merens
0 de Bossost (esta Ultima situada mas al Oeste, en el Valle de Aran) actuaron como
cabalgamientos alpinos que produjeron un levantamiento del bloque Norte de hasta
5 km. Recientemente, Clariana (2015) corroboré el amortiguamiento de la rama Sur
de la Falla de Merens y ademéas observé como la rama Norte iba perdiendo
importancia hacia el Oeste. Adicionalmente, esta misma autora observdé como los
pliegues variscos D2 eran especialmente abundantes en las proximidades de la falla,
lo que la llevo a establecer una relacién genética entre ambas estructuras, situando
asi, la formacion de la Falla de Merens en una etapa relativamente temprana de la
orogenia Varisca.

A favor de la amortiguacion hacia el Este del cabalgamiento de Gavarnie,
también existen algunos estudios realizados en sectores mas occidentales de la
zona estudiada. Asi, Soler et al. (1998) pusieron en tela de juicio la interpretaciéon de
Mufioz (1992) al realizar un estudio detallado del cabalgamiento de Gavarnie en su
prolongacion oriental, en el Valle de Aran, basandose en su geometria, en las
similitudes estructurales a ambos lados del cabalgamiento, en el grado metamorfico
y en las caracteristicas litolégicas de los granitoides situados en los bloques superior
e inferior de la falla. Soler et al. (1998) sugieren una considerable reduccion del
desplazamiento (entorno a unos cientos de metros) hacia el Este del cabalgamiento
de Gavarnie, en comparacién con la registrada en el area de Gavarnie.

En la zona donde se ha realizado el presente estudio, no se observa un
desplazamiento importante de la Falla de Merens. En la ladera oriental del valle de
Soulcem se observa el paso de una zona septentrional dominada por la foliacion S1
escasamente deformada por estructuras posteriores, a otra meridional, donde los
pliegues D2 comienzan a ser los dominantes (Anexo Il y Ill). La zona donde tiene
lugar este cambio estructural coincide con la prolongacién occidental de la Falla de
Merens, si bien no existen evidencias de que la falla afecte a las capas situadas a
ambos lados de esta zona. Por lo tanto, de acuerdo con lo expuesto por Carreras y
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Cirés (1986), y Clariana (2015), en el valle de Soulcem tiene lugar la terminacion
lateral de la rama Norte de la Falla de Merens que probablemente es responsable
del cada vez mayor desarrollo de pliegues derechos D2 en la zona. Adicionalmente,
y a diferencia de lo observado més hacia el Este en el area de Arcalis (Clariana,
2015), la ausencia en la zona estudiada de bandas deformacion por cizalla entre las
dos ramas de la Falla de Merens, indica su amortiguamiento hacia el Oeste. La
terminacion lateral hacia el Oeste de la Falla de Merens puede ser interpretada
como debida a que en ese sentido se cortan niveles cada vez mas superficiales de
la Zona Axial pirenaica, donde se produce el amortiguamiento de esta fractura.
Asimismo, y a la luz de estos datos, se puede interpretar por lo tanto que la Falla de
Merens esta relacionada con los pliegues derechos de direccion E-O dominantes en
la parte meridional de la zona estudiada (pliegues D2), de forma que puede ser
considerada como un cabalgamiento D2 que hacia arriba pasa a pliegues derechos
de direccion E-O (Anexo Il y Ill), interpretacion esta que esta de acuerdo con la
realizada por autores pretéritos (Carreras y Cirés, 1986; Clariana, 2015),
descartando asi la importancia de su juego alpino

Tal y como interpreta Muioz (1992), el acortamiento de importantes
cabalgamiento alpinos como de Gavarnie hacia el este puede ser distribuido en
diversas fallas del macizo de la Pallaresa, como el cabalgamiento menor del flanco
Norte del sinclinal de Llavorsi o la Falla de Merens, tal y como se observa en su
interpretacion del perfil ECORS (Fig. 1.3), si bien, su acortamiento alpino, es
aparentemente escaso o incluso inexistente. El escaso desplazamiento observable
en algunas de estas posibles fallas alpinas puede ser interpretado como debido a su
desplazamiento durante el Mesozoico que, en relacién con la etapa extensional,
pudo llegar a ser muy elevado. La posterior inversion de estas fallas en la etapa
compresiva pudo, asimismo, ser insuficiente para compensar el desplazamiento
extensional, razon ésta por la que algunas de estas estructuras actualmente se
presentan como fallas normales. En todo caso, la Falla de Merens no es reconocible
en la ladera occidental del valle de Soulcem, por lo que debe de ser descartado su
juego durante la etapa alpina. Sin embargo, seria factible considerar un
reapretamiento de los pliegues variscos D2 durante la compresion Alpina, que podria
llegar a ser suficiente como para asumir el acortamiento que los cabalgamientos
alpinos registran hacia sectores mas occidentales de la Zona Axial pirenaica. En
este sentido, en la zona del Noguera Ribagorzana, situada al SO de la zona
estudiada (Fig. 1.5), el cabalgamiento alpino de Bono, con un acortamiento de 7 km
en la ladera izquierda de ese valle, desaparece totalmente en la ladera derecha,
donde su desplazamiento es acomodado por el reapretamiento de pliegues variscos
(Gutiérrez-Medina et al., 2012)
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ANEXO |: Mapa geologlco del valle de Soulcem
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