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RESUMEN

En el extremo occidental de la Zona Axial Pirenaica, se pueden distiguir dos fases de
deformacion. La primera estd caracterizada por: 1) pliegues acostados, de escala
kilométrica, orientacion N-S a NW-SE, vergentes hacia el oeste o SW, relacionados con
2) un sistema de cabalgamientos vergente hacia el oeste o SW, 3) pliegues acostados, N-
S, vergentes hacia el este, y 4) foliacion de plano axial asociada a ambos conjuntos de
pliegues. La segunda fase de deformacion consiste en pliegues de orientacion WNW-
ESE, con foliaciéon de plano axial, que se superponen a las estructuras previas. La
primera fase de deformacion afecta tinicamente a las rocas del basamento varisco, por lo
que tuvo lugar durante la Orogenia Varisca, mientras que la segunda fase deforma
también a las rocas pérmicas, sedimentadas tras la compresion varisca, por lo que
pertenece al evento de compresién alpina. A la primera fase la sigue el evento
transtensivo tardi- y post-orogénico, responsable de la formacion de las cuencas
pérmicas intramontafiosas que se disponen discordantes sobre el basamento varisco. La
Falla de Candanchu constituye el limite sur de una de estas cuencas pérmicas: la
subcuenca de Sallent de Gallego, la cual sufrié un proceso de inversién positiva durante
la compresion alpina, reactivandose la Falla de Candancht como falla inversa. Debido
al alto buzamiento de la falla, este proceso de inversion no fue completo y los materiales
de la cuenca y de las cercanias de la Falla de Candanchd sufrieron un intenso
aplastamiento (buttressing) que puede dar lugar, segtn su intensidad y la de la cizalla

simple asociada, a cataclasitas y milonitas.

ABSTRACT

In the western termination of the Axial Zone of the Pyrenees, two different stages of
compressive deformation can be recognized. The first one is characterized by: 1)
kilometric, N-S to NW-SE trending, west to SW verging, recumbent folds, which are
related to 2) a west to SW verging thrust system, 3) east verging, recumbent folds,
which also show N-S trend, and 4) an axial plane cleavage associated to both groups of
folds. The second stage of deformation consists of WNW-ESE trending folds, with axial
plane cleavage, superposed to the previous structures. The first stage of deformation
affects only the materials of the Variscan basement, and consequently developed during

the Variscan Orogeny. Meanwhile the second stage also deforms the Permian rocks,



which were deposited after the Variscan compression, and therefore it is related to the
Alpine compression event. The first stage of deformation was followed by the late- and
post-orogenic, transtensive event, responsible of the formation of the intramontane,
Permian basins, which unconformably overlie the Variscan basement. The Candanchu
Fault forms the southern border of one of these Permian basins: the Sallent de Gallego
sub-basin. During the Alpine compression and the formation of the Pyrenees, the
Candanchu Fault was reactivated as a reverse fault. However, as a consequence of its
high dip, the basin was not fully inverted and it underwent an intense flattening
(buttressing) against the fault. The rocks situated near the Candanchu Fault are strongly
affected by this buttressing process and by a simple shear that produced cataclasites and

mylonites, depending on the intensity of the deformation.

1. Introduccion

La Zona Axial pirenaica se corresponde con un fragmento del Ordgeno Varisco
Europeo incorporado en la parte interior de los Pirineos mediante un apilamiento
antiformal de laminas de cabalgamiento vergentes hacia sur entre el Cretacico y el
Mioceno, durante la Orogenia Alpina (Mattauer, 1968; Matte, 1991). Se extiende en
direccion WNW-ESE desde el Cap de Creus, al este, hasta los valles de Echo y de Aspe,
al oeste, donde queda bajo la cobertera mesozoica. A lo largo de la Zona Axial, las
caracteristicas de la deformacion varisca varian de unos sectores a otros, dependiendo
de la edad de los materiales que afecta. En el sector oriental, donde afloran las rocas
mas antiguas, la deformacion tuvo lugar en condiciones metamorficas de bajo a alto
grado, mientras que hacia el oeste, las estructuras se desarrollaron en condiciones de
metamorfismo de grado muy bajo en las rocas mas modernas del basamento.

Este ultimo es el caso de la terminacién occidental de la Zona Axial, donde se centra
este trabajo. Esta se caracteriza por la superposicién de estructuras con diferentes
orientaciones, de origen tanto varisco como alpino, en materiales con edades
comprendidas entre el Devénico y el Pérmico. De este modo, registran la evolucion
tectonica compresiva de ambas orogenias, Varisca y Alpina, que provoca la
superposicion de estructuras con diferentes orientaciones. También se registra la fase
extensiva que sigue a la compresién varisca, responsable de la formacion de las cuencas

pérmicas continentales asociadas a estructuras de caracter extensional que



posteriormente fueron reactivadas durante la Orogenia Alpina. Una de estas cuencas
pérmicas aflora parcialmente en la zona de estudio. Esta es la subcuenca de Sallent de
Gallego, mitad oriental de la cuenca de Aragén-Béarn (Cantarelli et al., 2013).

A diferencia de las partes central y oriental, la estructura de parte occidental de la
Zona Axial Pirenaica no ha sido estudiada en profundidad, existiendo hoy en dia
discrepancias sobre el nimero de fases de deformacién variscas y su relaciéon con la
deformacion alpina. Por tanto, este trabajo surge de la necesidad de realizar un estudio
mas detallado de la misma, con el objetivo de aportar nueva informacién que ayude a
resolver la problematica concerniente al nimero de fases variscas. El estudio se ha
basado en la realizacion de una cartografia de detalle de la parte alta del rio Aragén y su
entorno, junto con el andlisis microestructural de las rocas de falla asociadas a la Falla
de Candanchd, estructura que supone el limite sur de la subcuenca de Sallent de

Gallego.

1.1. Situacion geogrdfica

La zona de estudio se localiza en la provincia de Huesca (Fig. 1a). Debido a la buena
calidad de los afloramientos, la zona de campo elegida para realizar este trabajo se sitta
en la parte alta del valle del rio Aragén. Concretamente, desde la localidad de Canfranc-
Estacion hacia el norte, abarcando también los valles de la Canal de Izas y la Canal
Roya, la parte alta del valle de Aspe, en la vertiente Norte del Pirineo, y la zona de la

frontera del Portalet y la estacién invernal de Formigal.

1.2. Antecedentes

Segun Bezancon (1964) no es hasta finales del siglo XIX cuando se empiezan a
publicar trabajos detallados referentes a la geologia de los Pirineos como los de L.
Mallada (1887) o los de Dalloni (1910). Segun él mismo, las primeras observaciones
acerca de la geologia de la cordillera provienen del siglo X VIII.

Posteriormente, a partir de mediados del siglo XX se realiza una gran cantidad de
estudios que aportan gran cantidad de datos estratigraficos, estructurales, petrolégicos y
paleontoldgicos. Destacando la escuela holandesa de Leiden (Sitter y Zwart, 1960;

Zwart, 1963), la escuela francesa, que cuenta con autores como Choukroune (1976),



Séguret (1972) o Mattauer, (1968), y, por ultimo, la escuela espafiola (Santanach, 1972;
Carreras, 1975)

A partir de la realizacion del perfil de sismica profunda ECORS Pirineos (ECORS
Pyrenees Team, 1988; Choukroune et al., 1990) se pudo identificar la corteza inferior
ibérica y la discontinuidad de Mohorovicic, asi como observar como ambas se inclinan
hacia el norte subduciendo bajo la corteza inferior europea. Ademas, el perfil ECORS
permitio la realizacion de cortes compensados de la cordillera como el de Mufioz
(1992).

En lo que se refiere a la estructura de la Zona Axial, el nimero de fases variscas y la
importancia de las estructuras alpinas en las rocas paleozoicas es objeto de debate
(Séguret y Proust, 1968b; Zwart, 1963; Matte, 1969, 2002; Clin et al., 1970; Miiller y
Roger, 1977; Carreras y Capella, 1994).

Los trabajos acerca de la geologia de la Zona Axial en el valle del Aragén son mas
bien escasos. La Hoja Geologica n.° 145 a escala 1:50000, Sallent (Rios et al., 1987) se
recoge la informacion basica de la region del valle del Aragén y en la Hoja Geoldgica
n.° 144 de Ansé (Teixell et al., 1994) la del sector situado inmediatamente al oeste. En la
hoja geoldgica francesa de Laruns-Somport (Ternet et al., 2004) con su memoria
explicativa hace lo propio mas al norte. En el sector situado entre el Somport y el
Portalet destacan los trabajos de Miiller y Roger (1977) y de Matte (2002), donde se
describen las principales estructuras variscas y alpinas de la zona. En cuanto a la
estructura alpina de la zona se han realizado mas recientemente diversos trabajos acerca
de la foliacion tectonica (Izquierdo-Llavall et al., 2013), y sobre las estructuras
presentes en los materiales pérmicos y su contacto con el basamento infrayacente
(Cantarelli et al., 2013; Rodriguez-Méndez et al., 2016). Por tltimo, en la tesis doctoral
de Rodriguez-Méndez (2011) se recoge la estructura, tanto alpina como varisca, de

manera mas detallada de los valles del Aragon y de Tena.
2. Objetivos y Metodologia

2.1. Objetivos

Con la intencién de comprender la evolucion estructural de los orégenos varisco y
pirenaico, tanto a una escala regional como local, para este trabajo se han propuesto

diversos objetivos.



En primer lugar, la descripcion de las estructuras de deformacion observables dentro
de la zona de estudio, diferenciando entre las diferentes fases de deformacién para
determinar las relaciones estructurales entre ellas.

En segundo lugar, la descripcion e interpretacion de la geometria y cinematica de la
Falla de Candanchu.

También sera un objetivo principal la realizacién de una cartografia geologica en
detalle de la zona de estudio, haciendo especial hincapié en el tipo de estructuras
representadas y en sus diversas orientaciones.

Por ultimo, los resultados obtenidos, asi como su interpretacion, seran comparados
con la bibliografia existente, con objeto de contextualizar la zona de estudio dentro de

un marco general de la Zona Axial de los Pirineos.

2.2. Metodologia

La metodologia seguida para la realizacion de este estudio ha incluido trabajo de
campo, trabajo de laboratorio y trabajo de gabinete.

Durante el trabajo de campo se ha realizado la toma de diversos datos estructurales:
orientacion de planos de estratificacion y foliacion tectonica de manera general por toda
la zona de estudio. En determinadas estructuras de interés se ha tomado una mayor
cantidad y variedad de datos, siendo los de estratificacién y esquistosidad acompafiados
de datos de direccion y buzamiento de planos de falla (con el dato de cabeceo de sus
estrias) y de ejes de pliegues.

Para el trabajo de laboratorio, se han tomado un total de 6 muestras orientadas para la
realizacion de laminas delgadas (Servicio de preparacion de Rocas de la Universidad de
Zaragoza), con el objetivo de caracterizar la microfabrica tecténica de las rocas cercanas
a la Falla de Candanchd. Se han analizado un total de doce laminas de seis muestras
diferentes (dos laminas por cada muestra). Cinco de estas muestras (CM-1, CM-2, CM-
3, CM-4 y CM-5) proceden del afloramiento del Cubilar de las Menorias y la otra (PR-
1) del corte de la carretera N-330a, cercano a la localidad de Candanchd. Para la
nomenclatura de las laminas se ha utilizado el siglado de la muestra a la que pertenecen
(por ejemplo, PR-1), seguido de una letra "A" o "B", siendo esta indicativa de que la
lamina es paralela al plano de movimiento (PR-1A) o perpendicular al mismo y al de

cizalla (PR-1B), respectivamente.



En el trabajo de gabinete se atina toda la informacion obtenida mediante los trabajos
de campo y laboratorio. La cartografia geoldgica se ha realizado a escala 1:15000
utilizando el programa QGIS, en su version 3.4. Para ello, se ha partido de las
cartografias de las Hojas Geoldgicas n.° 144 de Anso (Teixell y Garcia-Sansegundo,
1994a) y n.° 145 de Sallent (Rios et al., 1987), de la hoja geol6gica de Laruns-Somport
de Ternet et al. (2004) y de la tesis de Rodriguez-Méndez (2011), todas ellas
complementadas con imagenes satelitales y observaciones de campo. Los datos tomados
en el campo se representaron en proyecciones estereograficas (proyeccion de Schmidt,
hemisferio inferior), utilizando el programa Stereonet (Allmendiger et al., 2013). A
partir de la cartografia, de los datos tomados y las observaciones realizadas en el campo,
se han realizado dos cortes geoldgicos, con direcciones oblicuas, uno con un trazado
NNE-SSW y otro WNW-ESE. Por tltimo, se ha redactado la memoria de acuerdo con

las normas de las Directrices propias del Trabajo Fin de Master en Geologia.

3. Contexto geologico

El drea estudiada en este trabajo presenta afloramientos de rocas de edad Paleozoica
pertenecientes a la parte occidental de la Zona Axial de la Cordillera Pirenaica (Fig. 1).

Esta fue originada debido a la convergencia de las placas Ibérica y Euroasiatica
durante la Orogenia Alpina. Sin embargo, la estructura de gran parte de las rocas
paleozoicas de la Zona Axial viene determinada en gran medida por la Orogenia Varisca
previa, la cual origin6 la Cordillera Varisca de la cual formaban parte estas rocas, que
posteriormente serian de nuevo deformadas por la Orogenia Alpina.

Por ello, a continuacién se describiran las principales caracteristicas de ambas

cordilleras.

3.1. La Cordillera Varisca

A finales del Carbonifero, este orogeno se extendia desde los Urales por el este hasta
el conjunto Apalaches-Mauritanides, al oeste (Julivert, 1983, 1996). Parte de la misma,
el cinturén orogénico varisco de Europa occidental queda interrumpido por el frente del
Orogeno Alpino, extendiéndose en la actualiadad sélo desde Macizo de Bohemia, por

el este, hasta el Macizo Ibérico, al oeste. Su formacién se produjo como consecuencia



de la colisién devono-carbonifera de los continentes Laurussia, al norte, y Gondwana,

al sur, (Matte y Ribeiro, 1975; Matte, 1986; Ziegler, 1986; Matte, 2001), dando lugar al
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FIGURA 1. a) Mapa geolégico simplificado de la terminacién occidental de la Zona Axial pirenaica, con
la zona de estudio sombreada en gris claro. Modificado a partir del Mapa geolégico de los Pirineos,
1:400.000, BRGM-IGME (Barnolas et al., 2004). b) Corte geoldgico del valle del Aragén. Modificado de
Izquierdo-Llavall et al. (2013).



supercontinente Pangea. Entre Laurussia y Gondwana, existian las pequefias
microplacas de Avalonia y Armorica, que se separaron de Gondwana a principios del
Paleozoico (Matte, 2001).

Presenta un marcado caracter bilateral, pudiéndose distiguir las zonas internas del
orogeno de las cuencas de foreland externas carboniferas (Matte, 1991). En el Macizo
Ibérico, donde se han definido seis zonas (Lotze, 1945; Matte, 1968; Julivert et al.,
1972; Robardet, 1976; Farias et al., 1987; Arenas et al., 1988), las zonas externas del
orogeno quedan representadas en la Zona Cantabrica, pasando hacia el oeste (Zonas
Asturoccidental Leonesa y Centro-Ibérica) a zonas cada vez mas internas. Estas zonas
presentan una tectonica de cobertera de laminas cabalgantes hacia las cuencas
carboniferas, es decir, hacia el este y el continente Gondwana (Matte, 1991; Matte,
2001), que involucra rocas poco o nada metamorfizadas que se depositaron
esencialmente en el antiguo margen continental de Gondwana. La Zona de Ossa-
Morena corresponde con la microplaca de Armoérica y se separa de la Zona Centro-
Ibérica por la zona de cizalla de Badajoz-Cordoba, donde se enraizan los complejos
ofioliticos de la Zona de Galicia-Tras-Os-Montes (Matte, 1991; Matte, 2001), definida
por primera vez por Farias et al. (1987) al separarla del resto de la Zona Centro-Ibérica.
Esta, al sur del Macizo Ibérico, se separa de la Zona Sudportuguesa (microplaca de
Avalonia) por la sutura de Beja, que representa el cierre del océano Rheico (Matte,
2001).

En Europa, la Cordillera Varisca muestra un trazado sinuoso, con dos arcos
principales: el Ibero-Armoricano y el Bohemio. En el caso del arco Ibero-Armoricano,
se han propuesto diferentes hipotesis acerca de su génesis (Brun y Burg, 1982;
Martinez-Catalan, 1990; Ribeiro et al., 1995). Las diferentes zonas del Macizo Ibérico
constituyen la rama sur del arco Ibero-Armoricano, siendo la Zona Cantébrica el nicleo
del mismo (Fig. 2). Hacia el este, la rama norte del arco corresponde con los
afloramientos de rocas paleozoicas de los Pirineos, la Cordillera Ibérica y la Cordillera
Costero Catalana. Para estos afloramientos no existe todavia consenso sobre a qué parte

del Orogeno Varisco (externa o interna) pertenecen.
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FIGURA 2. Estructura de la rama occidental de la Cordillera Varisca en Europa. Modificado de
Wikipedia (en linea).

3.2. La Cordillera Pirenaica

Al final de la Orogenia Varisca, se desarrollaron grandes desgarres consecuencia de
una zona de cizalla dextra que se extendia entre los Apalaches y los Urales y actud
desde el Estefaniense hasta el Pérmico (Arthaud y Matte, 1977; Ziegler, 1988). Esta
zona de cizalla condicioné la formacién de un régimen extensivo con un proceso de
rifting continental en el que se comienzan a individualizar las cuencas mesozoicas
(Capote y Carbo, 1983; Rat, 1988) y que tiene relacién con la apertura del Atlantico
Norte (Rosenbaum et al., 2002) y del Neotethys (Arthaud y Matte, 1977; Ziegler, 1988;
Stampfli, 1996). Esta extension se ve acentuada a partir del Aptiense-Albiense, que es
cuando, segin muchos autores (Mattauer y Séguret, 1971; Olivet, 1978; Boillot, 1986;
Malod y Mauffret, 1990; Van der Voo, 1993; Rosenbaum et al., 2002) comienza la
apertura del Golfo de Vizcaya y la rotacion antihoraria de la placa Ibérica respecto a la
Europea. En el Cretacico Superior, el movimiento de la placa Africana hacia el norte,
como consecuencia de la apertura del océano Indico, provoca la convergencia de la

placa Ibérica contra la Europea (Savostin et al., 1986). Esto dio lugar al paso de un




régimen transcurrente y extensivo a uno comprensivo, provocando la Orogenia Alpina
con la inversion de las cuencas mesozoicas y el levantamiento de los Pirineos.

Tradicionalmente, la cadena se ha dividido en tres zonas (Mattauer, 1968) orientadas
tambien WNW-ESE: la Zona Norpirenaica, la Zona Axial y la Zona Surpirenaica. En la
Zona Norpirenaica y en la Surpirenaica afloran materiales de edades mesozoicas y
cenozoicas y en la Zona Axial rocas paleozoicas. La Zona Norpirenaica se compone de
potentes sucesiones jurasicas y cretacicas depositadas en una cuenca situada entre los
margenes continentales de Iberia y de Europa, con altas tasas de subsidencia, sobre una
corteza muy adelgazada (Lagabrielle y Bodinier, 2008; Jammes et al., 2009). Durante la
compresion alpina, la cuenca se invierte completamente, cabalgando hacia el norte sobre
la Cuenca de Aquitania mediante el cabalgamiento Frontal Norpirenaico y hacia el sur
mediante el cabalgamiento de Lakora (Bosch et al., 2016). La Zona Norpirenaica se
separa de la Zona Axial por la Falla Norpirenaica, la cual muestra un metamorfismo
térmico importante que afecta a rocas prealbienses, asociado a un magmatismo cretacico
de afinidad alcalina y afloramientos de lherzolitas (Azambre et al., 1992; Carracedo et
al., 2012). La Zona Axial constituye el mayor afloramiento de rocas paleozoicas de los
Pirineos, las cuales estan dispuestas en un gran apilamiento antiformal de laminas de
cabalgamiento alpinas vergentes hacia el sur responsable de su exhumacion (Fischer,
1984; Williams, 1985; Mufioz, 1992; Vergés et al., 1995; Teixell, 1998). Por ultimo, la
Zona Surpirenaica esta constituida por los materiales mesozoicos y cenozoicos,
estructurados en unidades cabalgantes de vergencia sur y con origen alpino, que forman
la cobertera de la Zona Axial y que se encuentran entre la Falla Norpirenaica y el
cabalgamiento Frontal Surpirenaico.

Los perfiles sismicos de los proyectos ECORS (ECORS-Pyrenees Team 1988;
Daignieres et al., 1994) permitieron una mayor comprension de la estructura profunda
de la Cordillera Pirenaica y el desarrollo de varios cortes transversales en diferentes
partes de la misma. En ellos se observa la subduccion parcial de la corteza ibérica bajo
la europea y una cufia de doble vergencia en los niveles supra- y mesocorticales
(Pedreira, 2004), ademas de diferencias estructurales entre las diferentes partes de la
cadena. De este modo, se observa que el apilamiento antiformal de laminas de
cabalgamiento del basamento de la Zona Axial es mucho mayor en los Pirineos

centrales y orientales que en los occidentales, quedando en estos ultimos en una

10



posicién mas baja y cubiertos por los materiales de la cobertera cretacica, con un
acortamiento asociado al apilamiento mucho menor (Teixell, 1998). Asi, el acortamiento
calculado decrece de este a oeste, siendo de entre 125 a 147 km en las zonas mas
orientales (Vergés et al., 1995; Mufioz, 1992, respectivamente), 103 km en el Pirineo
central (Martinez-Pefia y Casas-Saiz, 2003) y de s6lo 75-80 km en los Pirineos

occidentales (Teixell, 1998), donde se encuentra la zona de estudio.

3.3. La Zona Axial

La Zona Axial Pirenaica constituye el principal afloramiento del Paleozoico de los
Pirineos. Se extiende en direccion WNW-ESE desde el Cap de Creus ,al este, hasta los
valles de Echo y Aspe, al oeste, cercanos a la zona de estudio y donde queda cubierta
por la cobertera cretacica. Como basamento varisco de los Pirineos, el desarrollo de
estructuras alpinas es limitado y las estructuras observadas son principalmente de origen
varisco (Garcia-Sansegundo, 2004; Gil-Pefia, 2004).

La Zona Axial incluye metasedimentos con edades comprendidas entre el
Neoproterozoico hasta el Carbonifero sinorogénico, ademas de afloramientos de rocas
permo-triasicas, ortogneisses ordovicicos Laumonier (2004) y granitoides. Todos estos
materiales se encuentran estructurados en domos y grandes antiformes con una
orientacion WNW-ESE, separados por dominios de pliegues apretados (Carreras y
Capella, 1994). Las rocas precambricas, cambricas y ordovicicas son generalmente de
caracter siliciclastico y afloran en los domos nucleados por gneisses y metasedimentos
neoproterozoicos (Gil-Pefia y Barnolas, 2004). Los dominios de pliegues, con una
orientacion WNW-ESE, estan definidos por sinclinales que afectan a las secuencias
sedimentarias del Silurico, Devonico y Carbonifero. El Siltrico, de caracter
principalmete lutitico (Rios et al., 1987), es muy homogéneo a lo largo de toda la Zona
Axial y junto con el Devoénico, carbonatado y lutitico, presentan metamorfismo de grado
bajo o muy bajo. El Carbonifero presenta series carbonatadas en su tramo inferior,
mientras que durante el Carbonifero Superior se depositaron las series sinorogénicas de
caracter detritico.

Tradicionalmente, en la Zona Axial se ha descrito una zonacion estructural vertical
en la que se diferencian dos dominios estructurales denominados infraestructura y

supraestructura (Zwart, 1963). La infraestructura presenta una foliacion tectonica
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subhorizontal, desarrollada en condiciones de metamorfismo de grado medio a alto. Este
dominio aflora principalmente en los domos de los Pirineos orientales. Por su parte, la
supraestructura se caracteriza por la presencia de pliegues subverticales con una
foliacion de plano axial desarrollada en condiciones de metamorfismo de grado bajo o
muy bajo. La supraestructura se encuentra mejor representada en la parte occidental de
la Zona Axial debido a que el nivel de erosion de la Cordillera Pirenaica es menor que
en la parte oriental. Se corresponde con los dominios de pliegues apretados y con
algunos domos o pseudo-domos (Autran et al., 1996) como los de Pallaresa, Rabassa y
Orri.

La cronologia relativa de las estructuras variscas continta siendo objeto de debate
(Carreras y Capella, 1994). Algunas teorias proponen un desarrollo sincrénico de las
estructuras y foliaciones de la infraestructura y la supraestructura (Sitter y Zwart, 1960;
Soula et al., 1986), pero las opciones mas apoyadas son las que proponen un origen
diacrénico y una tectonica polifasica (Séguret y Proust, 1969a, b; Matte, 1969; Soula et
al., 1986; Carreras y Capella, 1994).

Finalmete, a finales del Carbonifero (Estefaniense) y durante el Pérmico, comienza
un proceso de relajacion tectonica y colapso extensional del Orégeno Varisco, seguido
de un régimen tecténico extensional relacionado con la apertura de Pangea (Arthaud y
Matte, 1977; Ziegler, 1988). Esto da lugar a la formaciéon de wvarias cuencas
intramontafiosas, de unos pocos kilometros de longitud, desarrolladas a favor de
estructuras secundarias (fracturas T y R) de grandes fallas trasformantes dominadas por
un movimiento dextral (Soula et al., 1979; Gisbert, 1981; Lago et al., 2004; Cantarelli
etal., 2013).

3.4. Estratigrafia

En la zona de estudio afloran rocas del Devénico y del Carbonifero pertenecientes al
basamento varisco de la Zona Axial. Sobre estas se disponen las series detriticas del
Pérmico de manera discordante. El limite sur de la zona de estudio lo marca la
discordancia sobre la que se sitian las rocas cretacicas y paleocenas de las Sierras

Interiores. Las unidades estratigraficas aparecen representadas en la (Fig. 3).

3.4.1. Devénico
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Las rocas devonicas aparecen principalmente en la parte mas oriental de zona de
estudio, en la zona de la estacion invernal de Formigal, en el valle de Tena. En la parte
occidental de la zona de estudio son poco abundantes y aparecen como afloramientos
aislados, siendo los mas importantes los que se sitian en el entorno del monte Tobazo,

al sur de Candanchu.

a) b)

CARBONIFERO

Tournasiense

Calizas y liditas

Pizarras y cuarcitas

Fameniense Formacion Mandilar

. Capas de Lazerque Unidad Roja Superiar
Frasniense

Thuringiense

DEVONICO SUPERIOR

Vulcanismo de Anayet

PERMICO
Saxoniense Unidad Roja Inferior
Givetiense

. Autuniense
Calizas del Tobazo Unidad de Transicién

Unidad Gris y

Estefaniense vulcanismo de Ossau

Eifeliense

DEVONICO MEDIO

Areniscas y pizarras

“Facies Culm"
Capas de Atxerito

CARBONIFERO

Emsiense

Namuriense

DEVONICO INFERIOR

Calizas de Chourique
Viseense
Formacién Pacino

Tournasiense Calizas griotte de Rioseta

SILURICO DEVONICO
100 m

Pizarras

FIGURA 3. Columnas estratigrdficas simplificadas de los materiales de la zona de estudio. En a) desde
la parte inferior del Devonico, discordante sobre el Siltirico (que no aflora en esta drea) hasta la
transicion concordante con el Carbonifero. En b) desde la base del Carbonifero, discordante sobre el
Devonico, tal y como aparece en la casi totalidad de la zona, hasta la Unidad Roja Superior, del

Pérmico. Modificado de Rodriguez-Méndez (2011).

Las rocas mas antiguas (Emsiense a Emsiense superior) de la zona de estudio
pertenecen a la Formacién Pacino (Valero, 1974), formada por potentes barras de calizas
de aspecto masivo y patina clara, con color gris oscuro en corte y a veces dolomitizadas
(Rios et al., 1987). En la zona de estudio estas rocas aparecen tnicamente en un

afloramiento aislado en la parte mas oriental.
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En continuidad con la Formaciéon Pacino y también perteneciente al Devénico
Inferior, aflora en gran parte de la zona mas oriental de la zona de estudio y, en menor
medida, en el valle del Aragén, una formacion de una alternancia de lutitas negras y
capas centimétricas o milimétricas de areniscas (Teixell y Garcia-Sansegundo, 1994a),
donde son frecuentes n6dulos arenosos y estructuras amigdalares y lenticulares (Rios et
al., 1987). Teixell y Garcia-Sansegundo (1994a, b) nombran a esta formaciéon como
Capas de Atxerito y le atribuyen una potencia de unos 200 m. Rios et al. (1987), en
cambio, les atribuyen una potencia de entre 200 y 250 m. Estas pizarras incluyen tramos
de calizas versicolores dispuestas en bancos decimétricos con separaciones margosas.
Rios et al. (1987) datan las calizas versicolores entre el Emsiense superior y el
Eifeliense.

En el Monte Tobazo afloran las “Calizas del Tobazo” (Teixell y Garcia-Sansegundo,
1994a, b) del Devonico Medio. Segin Joseph et al. (1980) constituian un aparato
arrecifal que se extendia en direccion pirenaica en el Devonico. Estas calizas también
afloran en el extremo nororiental de la zona de estudio. Teixell y Garcia-Sansegundo
(1994a) las como una unidad formada principalmente por gruesas capas (de escala
métrica) de calizas grises, a menudo masivas y con abundantes corales. Presentan
abundante fauna coralina en toda la serie. Aqui, el espesor maximo de la formaci6n es
de 250 m, pero la base no aflora y el techo se encuentra truncado por las rocas
discordantes carboniferas. En areas circundantes, donde la formacion aparece completa,
se han medido unos 350 m, en la hoja de Zuriza (Teixell y Garcia-Sansegundo, 1994b) y
400 m, en la hoja de Sallent (Rios et al., 1987). Joseph et al. (1984) le atribuyeron a esta
formacion una edad de transito Eifeliense-Givetiense.

El Devonico Superior aflora sobre todo en la parte mas nororiental de la zona de
estudio. Se compone de, en primer lugar, la formaciéon Capas de Lazerque (Teixell y
Garcia-Sansegundo, 1994a). Estas estan constituidas por lutitas negras con algunas
intercalaciones métricas de calizas con una potencia de dificil estimacion, pero que en la
hoja de Zuriza (Teixell y Garcia-Sansegundo, 1994b) tienen unos 50 m. Joseph et al.
(1980) determinaron una edad de Frasniense.

La Formacién Mandilar, situada por encima de las Capas de Lazerque, comprende un

tramo de unos 50 m de potencia de calizas de patina amarilla con clastos arrecifales y
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algunas pasadas de pizarra, con una edad de Fameniense (Rios et al., 1987), seguidas
por una alternancia de pizarras y cuarcitas de patina oscura (Rodriguez-Méndez, 2011).
El transito del Devonico al Carbonifero es gradual y estd formado por un conjunto de
calizas y liditas de unos 30 m de potencia de edad Fameniense a Tournaisiense superior
(Galera, 1987; Rios et al., 1987; Ternet et al., 2004). Estas rocas afloran solamente en la
parte mas nororiental de la zona de estudio, con contactos concordantes, entre la

Formacion Mandilar y las calizas del Carbonifero iferior descritas a continuacién.

3.4.2. Carbonifero

El Carbonifero aflora ampliamente por toda la zona de estudio, siendo predominantes
las rocas pertenecientes al basamento varisco. Se diferencia una unidad inferior calcarea
discordante sobre los materiales devonicos y con fuertes variaciones laterales de facies y
de potencia, a la que le siguen las denominadas Facies Culm.

Esta unidad inferior calcarea ha sido estudiada de manera detallada por Rios et al.,
(1987), Galera (1987) y Barnolas y Chiron (1996) en los valles del rio Escarra, del rio
Aragén y de la Canal de Izas, siendo estos dos tultimos pertenecientes a la zona de
estudio de este trabajo. Por otro lado, en las hojas de Ansé y de Zuriza, Teixell y Garcia-
Sansegundo (1994a, b), distinguen dos unidades diferentes, las Calizas griotte de
Rioseta a muro y las Calizas laminadas de Chourique a techo. Estas dos formaciones se
pueden correlacionar con los diferentes tramos descritos por los otros autores.

En resumen, se distingue (i) un tramo inferior de calizas de patina clara, griotte, con
pasadas centimétricas de liditas, de entre 40 y 70 m de espesor; (ii) entre 80 y 100 m de
calizas tableadas negras, tipo mudstone, con laminacion paralela; (iii) un tramo de
calizas masivas de 150 m de potencia, y (iv) un ultimo tramo de 50 m de espesor, de
calizas negras arcillosas, tableadas y con intercalaciones de pizarras calcareas, que
supone una transicion gradual a las Facies Culm (Rios et al., 1987). La edad de estas
calizas esta comprendida entre el Tournaisiense medio y superior (Joseph et al., 1984) y
entre el limite Viseense-Namuriense y el Namuriense A-C (Rios et al., 1987).

Las Facies Culm afloran ampliamente en la zona de estudio, siendo los materiales
mas modernos del Carbonifero pre-Estefaniense. Estan constituidas por litologias muy
variadas, pero, en esta zona, se describen como una alternancia de pizarras y grauvacas

grises, con granos de micas de gran tamafio, en bancos generalmente de uno a varios
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decimetros y con un espesor maximo de 400 m segtiin Mirouse (1966) en la parte
occidental de la zona de estudio y de 900 m (Rios et al., 1989), para la parte mas
oriental. Devolvé et al. (1993) las interpretaron como un flysch depositado en sistemas
de abanicos de aguas profundas desde facies de talud, cafion y abanico. En la zona de
Zuriza, Teixell y Garcia-Sansegundo (1994b) reconocen grandes olistolitos, alineados
en un mismo nivel estratigrafico dentro de la serie siliciclastica, de escala cartografica,
constituidos por bloques de calizas negras y laminadas, provenientes de las calizas de
Chourique, y con unos 500 m de longitud por unos 80 o 100 m de ancho. Los primeros
depositos de este flysch datan del Viseense en los Pirineos orientales (Mirouse et al.,
1983; Engel, 1984; Devolvé y Perret, 1989) y del Namuriense al Westfaliense A en la

parte mas occidental de los Pirineos (Devolvé et al., 1993).

3.4.3. Estefaniense-Pérmico

En la cuenca de Aragon-Béarn afloran rocas con edades que van desde el
Carbonifero superior (Estefaniense) y hasta el Pérmico superior, caracterizadas por
secuencias sedimentarias fluviales y lacustres con depositos piroclasticos e intrusiones
calcoalcalinas (Gisbert, 1981; Valero-Garcés, 1994; Lago et al., 2004). Debido a la falta
de fésiles con utilidad bioestratigrafica y de dataciones absolutas en las rocas pérmicas
de los Pirineos, la edad de las formaciones es imprecisa. Ademas, la diacronia de los
depositos dificulta la correlaciéon entre esta y otras cuencas pérmicas e incluso entre
diferentes partes dentro de una misma cuenca. En este trabajo se ha utilizado la
subdivision estratigrafica para los depositos continentales pérmicos propuesta para el
Oeste de Europa por Menning et al. (2003), es decir, Estefaniense, Autuniense,
Saxoniense y Thuringiense.

Siguiendo la subdivisién litoestratigrafica de Gisbert (1981), se distinguen cuatro
unidades litologicas, que pueden ser correlacionadas a lo largo de toda la Zona Axial, y
tres episodios volcanicos intercalados. Estos episodios son, segtin la divisién de Bixel y
Lucas (1983) el I, el IVyel V.

La Unidad Gris esta compuesta por rocas volcanicas y volcanoclasticas del Episodio
I, intercaladas en lutitas y conglomerados brechificados, con una potencia total de entre
50 y 120 m (Rios et al., 1987). La base de la unidad se compone de calizas que

contienen plantas de edad Estefaniense superior a Autuniense (Bixel et al., 1985; Rios
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et al., 1987) que constituyen las rocas post-variscas mas antiguas de la zona de estudio.
El Espisodio I, mejor desarrollado en el area del Midi d'Ossau, al norte, consiste en
ignimbritas peraluminosas de composicion riolitica a dacitica a muro, y basaltos
calcoalcalinos, andesitas y dacitas hacia techo. Se han obtenido edades mediante U-Pb
de 278 £+ 5 Ma y 272 + 3 Ma en las riolitas basales y las dacitas superpuestas,
respectivamente (Briqueu e Innocent, 1993).

La Unidad de Transicion consta de una alternancia de lutitas, areniscas y calizas
ooliticas de colores grises, con una potencia maxima de 50 m hacia el este de la cuenca
y que disminuye hacia el oeste (Van Der Lingen, 1960; Rios et al., 1987).

Por encima, la Unidad Roja Inferior consiste en 250 m de areniscas rojas y
conglomerados ocasionales. En la parte superior de la unidad se encuentran las rocas
volcanicas del episodio magmatico de Anayet (Episodio IV). Este incluye coladas de
lava, diques y lacolitos de composicion andesitica (Ternet et al., 2004). Se le ha
atribuido una edad Saxoniense y Thuringiense (Lago et al., 2004; Ternet et al., 2004).

Por tultimo, la Unidad Roja Supeior, formada por conglomerados, areniscas y lutitas
rojas, con intercalaciones de carbonatos lacustres (Valero Garcés, 1994) y con una
potencia total de mas de 1500 m. El tltimo episodio magmatico, el V, se emplaza dentro
de la misma y se constituye por basaltos alcalinos. Ademas, también se emplaza en
rocas del basamento, con edades de U-Pb SHRIMP de 259.2 + 3.2 Ma (Rodriguez-
Meéndez et al., 2014).

4. Resultados

En este trabajo se ha realizado la cartografia en detalle (Fig. 4) de un sector que
comprende de manera parcial diferentes unidades estructurales de la parte occidental de
la Zona Axial Pirenaica. Segtn las caracteristicas estructurales de los materiales de la
zona de estudio, esta se puede dividir en 3 sectores, 2 de ellos correspondientes al
basamento varisco (sectores septentrional y meridional), debido a su complejidad
estructural, en funcion de la orientacion y vergencia de las principales estructuras
reconocidads, y un tercero (sector central) correspondiente a materiales pérmicos,
situado entre ambos.

El sector septentrional incluye los sedimentos devonicos y carboniferos de la parte

norte del mapa (Fig. 4), con estructuras que, de manera general, tienen una vergencia
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aproximada hacia el sur. En la mitad occidental de este sector aflora una potente serie de
las Facies Culm, junto con algunos afloramientos de calizas carboniferas, plegada
condirectrices NW-SE. La mitad oriental del sector incluye los sedimentos de edad
devonica, ademas de afloramientos de calizas y Facies Culm del Carbonifero. Aqui la
estructura es mas compleja que en la parte occidental y las ya mencionadas estructuras
con direccion NW-SE y vergencia sur se superponen a estructuras previas N-S (pic de
Moustardé).

En el sector meridional se incluyen las rocas devoénicas y carboniferas, siendo estas
ultimas las predominantes, de la parte sur, incluyendo los afloramientos del valle del
Aragon, de la Canal de Izas y del entorno del Pico de Tres Hombres. Aqui las
estructuras con direccion N-S son mas abundantes y las estructuras con directrices NW-
SE y vergencia sur menos evidentes que en el sector septentrional.

Entre ambos sectores y en el centro y hacia el noroeste de la zona, ademas de en
pequefios afloramientos aislados (Monte Tobazo y la zona de los ibones de Astln),
aparecen los materiales pérmicos, pertenecientes a la subcuenca de Sallent de Gallego,
discordantes sobre el basamento varisco. Todos estos afloramientos se han agrupado
dentro del denominado sector central. A diferencia de las series devonica y carbonifera,
las rocas pérmicas no han sido afectadas por la Orogenia Varisca, con lo que han de
tratarse por separado.

Ademas, debido a las diferencias desde el punto de vista de la metodologia utilizada
para su estudio, las caracteristicas estructurales del contacto que separa las rocas del
basamento varisco de la serie de materiales pérmicos se han descrito en otro apartado.

Por ultimo, al suroeste de la zona de estudio (Fig. 4) afloran discordantes sobre el
Paleozoico los materiales carbonatados de las Sierras Interiores, con edades del
Cretacico Superior y Pale6geno. Estas unidades no son objeto de estudio en el presente

trabajo y, por tanto, su cartografia no se ha realizado con detalle.

4.1. Estructura del sector septentrional

En este sector se incluye, en su parte mas occidental, el area de la estacién invernal
de Astun y las cabeceras de los valles del Aragon y del Aspe, donde afloran las areniscas

y las pizarras de las Facies Culm bajo el Pérmico discordante del sector central. Hacia
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FIGURA 4. Mapa geoldgico en detalle de la zona de estudio.
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el este aparecen las calizas basales del Carbonifero que, al igual que las Facies Culm, se
disponen discordantes sobre las pizarras devonicas de la Formacién Capas de Atxerito.
Estas afloran en el area de la frontera del Portalet y hacia el sur, incluyendo la estacion
invernal de Formigal. En el extremo mas nororiental del sector y de la zona de estudio,
aparecen de nuevo las Facies Culm junto con las calizas carboniferas, ademas de las
Calizas del Tobazo y las Capas de Lazerque del Devonico, todo ello dispuesto sobre las

Capas de Atxerito mediante un cabalgamiento de bajo angulo con vergencia sur.

FIGURA 5. Proyeccion estereogrdfica de los polos de los planos de estratificacién (en negro) y foliacién
tecténica (en azul) de las areniscas y pizarras de las Facies Culm en el entorno de la estacion invernal de

Astiin. Proyeccion de Schmidt, hemisferio inferior.

Las capas de las areniscas y las pizarras de las Facies Culm de la parte occidental de
este sector, desde el valle del Aspe hasta la Canal Roya, se disponen con direcciones
entre N120°E y N130°E, con buzamientos altos tanto al norte como hacia el sur (Fig. 5).
Esto es consecuencia de los pliegues que afectan a toda la serie en su conjunto. Estos
pliegues, de amplitud decamétrica, consisten en monoclinales en rodilla cuyos planos
axiales buzan hacia el norte unos 20° y tienen ejes subhorizontales con una orientacion
N125°E (Fig. 6a). Estos pliegues de escala decamétrica se corresponden con los pliegues
menores de un pliegue mayor con amplitud kilométrica y que presenta la misma
orientacion. La polaridad de la serie estratigrafica es siempre hacia el sur, por lo que
este pliegue de escala kilométrica es un sinclinal. Todo esto se ve representado en la
mitad norte del corte NNE-SSW (Fig. 7). Estas rocas, sobre todo las pizarras, presentan

aqui una foliacion tectonica de direccion media N120°E, con buzamientos entre 20° y

20



FIGURA 6. a) Pliegues monoclinales en las Facies Culm del entorno de Asttin. b) Pliegues con direccion

NW-SE en la transicién Devénico-Carbonifero en el entorno de la Frontera del Portalet.

30° hacia el norte, la cual se corresponde con la foliacién de plano axial de estos
pliegues. En algunas zonas aparece una foliaciébn mas penetrativa, con unas direcciones
comprendidas entre N110°E y N120°E, buzando entre 70 y 80° hacia el norte (Fig. 5), de
manera similar a la foliacién que afecta a toda la serie pérmica. Hacia el este, las calizas
del Carbénifero aparecen por encima de las Facies Culm, encontrandose la serie, por
tanto, invertida, y en contacto discordante con las Capas de Atxerito del Devénico
Inferior. Sobre estas, se disponen mediante un cabalgamiento de bajo buzamiento hacia
el norte, las rocas del Devonico Medio y Superior, ademas de las calizas y Facies Culm
carboniferas. Todos estos materiales se encuentran afectados por dos plegamientos
diferentes. El primero se caracteriza por pliegues con orientaciones NNE-SSW a NNW-
SSE, de escala hectométrica a kilométrica, siendo el mas claro ejemplo el pliegue del

pico Moustardé y aquellos que afloran desde la frontera del Portalet hacia el este (Fig.
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6b). El otro plegamiento presenta unas directrices WSW-ENE a SW-NE y vergencia
hacia el sur, con una escala similar a la del primero, el cual se ve afectado por este
segundo plegamiento, generando una superposicion de pliegues de tipo 1 (Ramsay,

1967).

4.2. Estructura del sector meridional

Las rocas predominantes de este sector son las de edad carbonifera, siendo los
materiales devénicos mucho menos abundantes que en el sector septentrional. Estos
ultimos, que incluyen a las Calizas del Tobazo y las Capas de Atxerito, aparecen
Unicamente en el entorno del rio Aragén y el Monte Tobazo, al oeste del sector,
dispuestos entre las calizas de la base del Carbonifero, asi como en el extremo oriental
del sector, donde las Capas de Atxerito se disponen bajo una discordancia que las pone
en contacto con calizas carboniferas.

La estructura de este sector aparece reflejada en la parte sur del corte NNE-SSW
(Fig. 7) y en la totalidad del corte WNW-ESE (Fig. 8). Desde la Canal de Izas, en el
centro del sector, hasta el entorno del pico de Tres Hombres y de la estacion invernal de
Formigal, al este, las rocas carboniferas aparecen deformadas por estructuras con una
orientacion predominante N-S y con vergencia hacia el este. Sin embargo, en el valle del
Aragon, en la parte baja de la Canal Roya y en el Monte Tobazo, a las estructuras N-S se
les superponen otras con orientacion WNW-ESE vy la vergencia pasa a ser hacia el oeste
0 SW. Los datos de direcciéon y buzamiento de la estratificacién de todo el sector
aparecen representados mediante sus polos en las proyecciones estereograficas
mostradas en la Fig. 9. Debido a estas diferencias estructurales encontradas dentro del

sector meridional, este se ha dividido, a su vez, en dos subsectores diferentes.

4.2.1. Area occidental del sector meridional

Las principales estructuras de este subsector son pliegues de amplitud kilométrica
que afectan tanto a las rocas devonicas como a las carboniferas y cuyas orientaciones se
muestran variables a lo largo del mismo. Estos pliegues aparecen bien representados en

los dos cortes realizados (Fig. 7 y Fig. 8).
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FIGURA 9. Proyeccion estereogrdfica de los polos de los planos de estratificacion del sector
meridional. Proyeccion de Schmidt, hemisferio inferior. En a) se muestran aquellos del Monte Tobazo (en
verde y lila) y los de la parte baja de la Canal Roya (en negro). En b) se representan los de las calizas
devénicas en la cara sur del Monte Tobazo, deformadas por pliegues menores. Y en c) se han
representado los planos de estratificacion de la Canal de Izas (violeta), la zona del Cubilar de las
Menorias (en azul) y del entorno del pico de Tres Hombres y el valle del Escarra (en verde). Ademds,

también se han representado algunos ejes de pliegues mediante cuadrados rojos.

A partir de la cartografia (Fig. 4), donde se han representado las trazas axiales de los
principales pliegues, se observa, al sur, un sinclinal con direccion WNW-ESE, con las
Facies Culm en el nicleo, donde se sitda la localidad de Canfranc-Estacion, y las calizas
del Carbonifero inferior, seguidas por las Capas de Atxerito del Devénico, en los
flancos. El flanco sur presenta buzamientos entre 30° y 40° hacia el norte, mientras que

el flanco norte tiene buzamientos mas altos, entre los 70° y los 80° hacia el sur. Esto
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conlleva una inclinacién del plano axial del sinclinal hacia el norte y, por tanto, una
vergencia de la estructura hacia el sur.

Inmediatamente al norte, aflora un anticlinal que afecta a las calizas carboniferas y a
las Capas de Atxerito, que se sitian en su nucleo. En el corte WNW-ESE (Fig. 8)
aparece como un anticlinal con vergencia hacia el sur, mientras que en el corte NNE-
SSW (Fig. 7) aparece como un pliegue recto con direccién aproximada N-S. Esto se
debe a las variaciones en la direcciéon de la estratificaciéon que se dan en cada flanco. En
el flanco norte presentan direcciones que van desde NO90°E, en su parte sur, hasta
NO10°E en la parte norte, cerca del contacto con el Pérmico. Esta variacion es todavia
mayor en el flanco sur del anticlinal, donde los estratos de las calizas se disponen,
primero, con direcciones WNW-ESE de manera paralela al sinclinal situado justo al sur,
y pasan a direcciones NO15°E hacia el norte (Fig. 9). Entre este anticlinal y el sinclinal
ya descrito situado al sur se encuentra una falla normal en cuyo bloque superior,
hundido, se sitda el anticlinal y en el bloque inferior el sinclinal. Esta falla presenta una
direccion W-E y un alto buzamiento hacia el norte.

A este anticlinal lo sigue un sinclinal que afecta también a las Calizas del Tobazo, del
Devénico Medio. La zona de charnela de este sinclinal aparece cubierta en su practica
totalidad por los depositos cuaternarios del valle de Rioseta. En la Fig. 9a, aparecen
representados los datos correspondientes a la estratificacién de ambos flancos del
sinclinal, junto con aquellos del anticlinal situado justo al norte, con el que comparte un
flanco, el cual se encuentra invertido. Este es el Anticlinal del Tobazo, el cual representa
el mejor ejemplo de la superposicion de pliegues que aparece en las rocas del sector
meridional.

El Anticlinal del Tobazo (Fig. 10a) consiste en un pliegue apretado, volcado hacia el
sur o hacia el SW, cuyo eje presenta una orientacion N-S y una ligera inmersion hacia el
norte (16, 003). El plano axial de este pliegue presenta cierto buzamiento hacia el norte
o al NE. Los planos de estratificacién de ambos flancos aparecen representados por sus
polos en la Fig. 9. En esta figura puede observarse, en primer lugar, la presencia de gran
cantidad de planos de estratificacion con direccion media N120°E y buzamientos al
norte entre los 15 y los 60° asi como algunos con buzamientos bajos hacia el sur. En
segundo lugar, existe otra familia de planos de estratificacion con direcciones N-S y

NE-SW, con buzamientos hacia el oeste que van desde los 10° hasta los 60°. Todos estos
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estos planos se pueden corresponder con ambos flancos del anticlinal. En cuanto a la
foliacién, se pueden diferenciar dos familias diferentes de planos, ambas muy poco
desarrolladas, una con direccion aproximada N165°E y buzamientos cercanos a los 40°
hacia el este, y otra NO96°E que buza hacia el norte unos 40°. La primera familia de
planos de foliacién se encuentra donde la estratificacién presenta direcciones N-S o NE-
SW, mientras que la segunda lo hace donde los planos de estratificacién se encuentran
con direcciones WNW-ESE.

Tanto el Anticlinal del Tobazo como el sinclinal situado justamente al sur se
encuentran en el bloque superior de un cabalgamiento, de amplitud kilométrica, con
vergencia oeste, que es el responsable de que las Calizas del Tobazo devonicas
aparezcan tan al oeste. Este cabalgamiento se encuentra plegado de manera que, en el
valle del Aragoén, su superficie se encuentra buzando, aproximandamente, hacia el
noroeste (Fig. 7 y Fig. 8).

En ultimo lugar, en la parte noroccidental del Monte Tobazo, la zona de charnela del
anticlinal se ve afectada por varias fallas normales con direcciones NW-SE y N-S y

altos buzamientos hacia NE y el este, respectivamente.

4.2.2. Area centro-oriental del sector meridional

A lo largo de la Canal de Izas y hasta la estacion invernal de Formigal y el entorno
del pico de Tres Hombres, las capas carboniferas, tanto las calizas como las areniscas y
pizarras de las Facies Culm, afloran mostrando, predominantemente, una direccién N-S,
con buzamientos tanto hacia el este como al oeste (Fig. 9c). Estas rocas presentan
también una foliacién tecténica con una direcciéon media de N100°E y buzamientos
bajos tanto hacia el norte como hacia el sur. Esta foliacion es bastante difusa, sobre todo
en las calizas y en las areniscas de las Facies Culm. Sin embargo, en las rocas cercanas
al contacto con el Pérmico, se observa una foliacién tectonica mdas penetrativa, con
direccion media N120°E y buzamientos altos hacia el norte, similar a la encontrada en

los materiales pérmicos.
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serie devono-carbonifera y los pliegues WNW-ESE menores. b) Pliegues menores N-S, de escala métrica,

situados en la cara sur del Monte Tobazo, con foliacion de plano axial subhorizontal asociada.

A partir de criterios de polaridad observados en el campo (icnitas en las areniscas,
principalmente), se puede afirmar que las capas que tienen buzamientos hacia el este

tienen polaridad normal, mientras que las que buzan hacia el oeste se encuentran
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invertidas. Esto es consecuencia del plegamiento de orientaciéon N-S que afecta a todos
estos materiales. Este se caracteriza por pliegues acostados, vergentes hacia el este, con
amplitud kilométrica y cuyos ejes presentan una direccion media N-S, pudiendo
aparecer con una ligera inmersion, tanto hacia el norte como hacia el sur (Fig. 10c). En
relacién a los mismos, existen pliegues menores que, al presentar también direcciones
N-S y vergencia este, se pueden considerar compatibles con el plegamiento principal.
Como consecuencia de las grandes dimensiones de estos pliegues y de las diferentes
reologias de los materiales que deforman, se produce un plegamiento poliarmoénico
donde existen diferentes érdenes de longitudes de onda.

El mejor ejemplo de estos pliegues con orientacion N-S es un anticlinal que aflora a
lo largo de toda la Canal de Izas (Fig. 11a) y cuya traza axial se dispone paralela al valle
en ambas paredes del mismo, llegando a ocultarse bajo materiales pérmicos, al norte, y
cuaternarios, al sur, que no se ven afectados por el plegamiento N-S. La traza axial de
este anticlinal vuelve a aparecer mas al este, rodeando al pico de Tres Hombres (Fig.
11b). Aqui, aflora un potente tramo de calizas que, por su posicién superior a las Facies
Culm, se ha interpretado en este trabajo como un olistostroma calcareo depositado en la
parte superior de la unidad de las Facies Culm. En relacién a este anticlinal se observan
pliegues menores en ambos flancos del mismo (Fig. 1la), ademas de una menor
longitud de onda en las Facies Culm en comparacion con las calizas y, por tanto, una
mayor cantidad de pliegues (Fig. 11c), como consecuencia del plegamiento
poliarmoénico ya comentado.

En el extremo suroeste de la Canal de Izas, en las calizas del Carbonifero inferior, las
capas se disponen con direcciones WNW-ESE y buzamientos tanto al norte como al sur.
Aqui se observa un pliegue en cofre, de amplitud decamétrica, cuyos ejes se disponen
orientados WNW-ESE (Fig. 11d). Este pliegue presenta en su flanco norte, a su vez,
pliegues menores con orientacion similar.

En la cartografia puede observarse como, en el entorno del pico de Tres Hombres y al
sur de este mismo, la discordancia que separa las pizarras de las Capas de Atxerito con
las calizas carboniferas se desplaza cerca de un kilémetro hacia el oeste. Esto se debe a
una falla normal de direccion WNW-ESE que coloca las Capas de Atxerito por encima

de las calizas y las Facies Culm carboniferas.
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FIGURA 11. a) Pliegues y cabalgamientos con direccion N-S en la parte occidental de la Canal de

, Izas,
deformando tanto las calizas como las Facies Culm carboniferas. b) Anticlinal deformando las calizas
carboniferas discordantes sobre las Capas de Atxerito devonicas en la zona del pico de Tres Hombres y
el valle del rio Escarra. c¢) Plegamiento poliarménico en las Facies Culm de la Canal de Izas. d) Pliegue

WNW-ESE en la cara sur de la Canal de Izas deformando las calizas del Carbonifero.
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En el extremo noroccidental de este subsector, en el entorno del Cubilar de las
Menorias, las calizas del Carbonifero inferior se superponen sobre las Facies Culm
mediante un cabalgamiento de direccion N-S y vergencia oeste (Fig. 11a). Este
cabalgamiento se encuentra, a su vez, deformado por el plegamiento N-S ya comentado.
Este plegamiento puede observarse también en las rocas (tanto calizas como areniscas y
pizarras de las Facies Culm) del bloque inferior del cabalgamiento. Aqui también se
observan evidencias de un plegamiento con orientacion aproximada W-E que da lugar a
variaciones en el sentido de inmersion de los pliegues N-S previos (Fig. 9c).

Por dltimo, la parte mas oriental del sector meridional se encuentra en contacto con
las pizarras de las Capas de Atxerito del sector septentrional. Este contacto consiste en
una falla normal, con direccion aproximada W-E y buzamiento hacia el sur, que coloca
los materiales carboniferos de las Facies Culm, en el bloque superior, a la misma altura

que las Capas de Atxerito del Devonico Inferior.

4.3. Estructura del sector central

Las potentes series vulcano-sedimentarias del Pérmico se disponen de manera
discordante sobre los materiales devénicos y carboniferos pertenecientes al basamento
varisco. Su estructura se ve reflejada de manera simplificada en la mitad norte del corte
SSW-NNE de la Fig. 7.

En la Fig. 12 se muestran los dos esterogramas realizados a partir de los datos de
direcciones de los planos de estratificacion y de foliacion tectonica tomados en el campo
para estos materiales, tanto en la zona de Astun (Fig. 12a), al noroeste de la zona como
en la zona de Anayet (Fig. 12b), en el centro de la misma. Las capas se disponen con
una direccion media N110°E, orientacién tipicamente pirenaica, y con buzamientos
tanto al norte como hacia el sur, consecuencia del plegamiento que afecta a estos
materales a lo largo de toda la zona de estudio. Estos pliegues son, en general,
asimétricos, de vergencia sur, con geometrias angulares y suelen presentar un flanco
normal con buzamientos bajos y otro con buzamientos altos, cercanos a la vertical y que
pueden llegar a quedar invertidos. Los ejes de estos pliegues son subhorizontales y con
una direccion WNW-ESE. Segin sus dimensiones se pueden diferenciar pliegues

principales, con longitudes de onda de varios centenares de metros, y pliegues menores
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asociados a los primeros (Fig. 13a), de los que sélo algunos han sido representados en la

cartografia.

a) N b) N

FIGURA 12. Proyeccion estereogrdfica de los polos de los planos de estratificacién (en negro) y
foliacion tecténica (en azul) de los materiales pérmicos en a) la zona de Astun y b) la zona situada entre

la Canal de Izas y el pico Anayet. Proyeccion de Schmidt, hemisferio inferior.

Todos estos pliegues llevan asociada una foliacién de plano axial bien desarrollada.
La direccién de esta foliacion, WNW-ESE, es similar a la de la estratificaciéon, con
buzamientos hacia el norte, de manera que es paralela a los planos axiales de la mayoria
de los pliegues. Se puede observar refraccién de la foliaciéon entre las capas mas
incompetentes (lutitas), donde presenta buzamientos altos que pueden llegar a superar
los 80° y las mas competentes (areniscas y conglomerados), donde sus buzamientos
suelen ser menores, entre los 40° y los 60° (Fig. 13b).

Localmente, en un flanco inverso de las rocas de la Unidad Roja Inferior situado en
la Carretera de Asttn, se observa un pliegue de tipo kink-band indicando una cizalla
normal (Fig. 13c). Este pliegue presenta una orientacion similar a la tendencia general
de los pliegues encontrados en la serie pérmica ya descritos. Cercano a este pliegue, en
un flanco normal de areniscas rojas se observa una zona de cizalla caracterizada por la
foliacion tectonica regional (S) y una crenulacion de la laminacion sedimentaria con

fabrica tecténica S-C (Fig. 13d).
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FIGURA 13. a) Materiales pérmicos de la Unidad Roja Superior deformados por pliegues de diferentes

escalas y dispuestos sobre una discordancia que erosiona los materiales (Facies Culm) y estructuras
carboniferas. b) Refraccion de la foliacion tectonica en las areniscas y lutitas de la URI. c) Pliegue de
tipo kink-band en capas subverticales de arenisca de la URI. d) Arenisca de la URI con crenulacion de la

laminacion sedimentaria.
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Ademas de la falla principal que marca el limite sur de la cuenca, toda la serie
pérmica aparece afectada por pequefias fallas normales de menor tamafio y con una
orientacion media aproximada N-S. Estas fallas presentan altos buzamientos, tanto hacia
el este como al oeste, y se observan, en relacion a ellas, importantes diferencias de

espesor de la serie pérmica entre ambos bloques de la falla.

4.4. Contacto entre el Pérmico y los materiales infrayacentes

Las rocas pérmicas de la zona de estudio se disponen sobre materiales devonicos y
carboniferos de manera discordante en gran parte de la zona. Sin embargo, en el limite
sur de los materiales pérmicos, desde la Canal de Izas hasta la zona de Candanchu
existen evidencias tanto de movimiento tecténico inverso, como de metamorfismo
dinamico local entre los materiales pérmicos y los correspondientes al basamento
varisco infrayacente.

En la parte oriental de la Canal de Izas hacia Formigal, en la Canal Roya y en toda la
zona de Astun y hacia el oeste de la misma, el contacto aparece como una discordancia
angular erosiva con las rocas pérmicas dispuestas en onlap sobre las unidades
carboniferas y devonicas. Esta discordancia erosiona los pliegues que deforman las
rocas infrayacentes (Fig. 13a). La orientacién de esta discordancia no se mantiene
constante a lo largo de la zona de estudio, presentando buzamientos tanto hacia el norte
como hacia el sur. Esto se debe al plegamiento que afecta a la serie pérmica
suprayacente ya comentado y que, como veremos mas adelante, también afecta a las
rocas infrayacentes.

Desde la parte occidental de la Canal de Izas y hacia el oeste hasta quedar cubierto
por materiales cuaternarios en la zona de Candanchu, al oeste del rio Aragén y de la
carretera N-330a, este contacto presenta evidencias de deformacion tectonica y se le ha
denominado como Falla de Candanchu (Cantarelli et al., 2013). Los mejores
afloramientos para estudiar este contacto son el del corte de la carretera, y el del Cubilar
de las Menorias, al norte de la Canal de Izas, ver localizacién en (Fig. 4). Ambos
afloramientos han sido estudiados a escala meso y microscopica.

En el corte de la carretera N-330a, en las inmediaciones de Candanchu, las lutitas,
areniscas y conglomerados pérmicos de la Unidad Roja Inferior se superponen a las

calizas arrecifales del Tobazo del Devénico Medio. Las primeras se disponen con
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direccion N110°E, mientras que las segundas lo hacen con una direccion NO10°E. El
plano de falla tiene una direccién ligeramente variable entre los NO90°E y los N100°E,
con una estriacion en las calizas subparalela a la maxima pendiente y con una ligera
inclinaciéon hacia el este. En las rocas pérmicas se observa una foliacion tectonica
paralela a la que afecta a toda la serie pérmica, con una direccion media N110°E y
buzamientos entre los 50° y los 80° hacia el norte. Esta misma foliacién aparece en las
calizas coralinas devénicas del bloque inferior, pero no afecta a estas mismas rocas en
afloramientos alejados del contacto. Ademas, se observa una recristalizacion en las
calizas inmediatamente debajo de la superficie de falla, que forma un nivel de varios
milimetros de grosor de carbonatos recristalizados donde se observa la estriacion ya
mencionada.

Por lo que respecta al afloramiento del Cubilar de las Menorias, se observa una
intensa deformacién en las rocas proximas al contacto entre la Unidad Roja Inferior del
Pérmico de bloque superior y las calizas y areniscas (Facies Culm) carboniferas de
bloque inferior. En primer lugar, se observa una foliacién tecténica muy penetrativa,
tanto en las lutitas y areniscas pérmicas como en las calizas carboniferas. Esta tiene una
direccion media aproximada N110°E y buzamientos hacia el norte entre los 50 y los 70°.
En las calizas, alli donde la deformacién es més intensa, puede observarse una estriacién
tectonica muy marcada paralela a la maxima pendiente de la foliacién. Entre las calizas
se observan intercalaciones de cuerpos irregulares de extension métrica de areniscas
rojas del Pérmico. En estas intercalaciones y alrededor de las mismas la foliacion se
muestra menos penetrativa que en las areas circundantes. Aqui también se observa, en el
caso de las calizas, una intensa recristalizacion del material carbonatado. Sin embargo,
el grosor de la zona afectada por esta recristalizacion es considerablemente mayor en
este afloramiento, en comparacion con el de la carretera N-330a, llegando a cerca del

metro de anchura.

4.4.1. Microfdbrica tectonica

Con el objetivo de caracterizar la microfabrica tecténica de las rocas, se han
realizado varias laminas delgadas a partir de 6 muestras en el campo.
En el afloramiento de la carretera N-330a (Fig. 4) se tomé una muestra en un nivel de

areniscas de color gris oscuro (PR-1) situadas en el bloque superior de la Falla de
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Candanchu y, por tanto, de edad Pérmica. Al igual que el resto de rocas pérmicas y de
las cercanas a la falla, presentan una intensa foliacién tectonica (102, 73N). Estas rocas
(Fig. 14a) estdn compuestas por clastos de cuarzo y filosilicatos (moscovita).
Dependiendo de las proporciones de estos minerales, los clastos poseeran un
comportamiento reolégico mas ductil, si dominan los filosilicatos, o mas fragil, si
domina el cuarzo. Ademas, también se encuentran algunos clastos con abundante pirita.

En la lamina PR-1A, se pueden observar diversas microestructuras. El principal
rasgo microestructural es una microfabrica S-C formada por una familia de planos de
foliaciéon principal (S), constituida por filosilicatos con una marcada orientacion
preferente, y otra familia de planos (C), mas difusos y que tienden a corta a aquella
foliacién principal (S) y son paralelos a los planos de cizalla. Esta microfabrica lleva
asociada la presencia de agregados de filosilicatos deformados con morfologia
sigmoidal de tipo "fish" compatibles con un sentido de cizalla sinistro (Fig. 14a), lo
cual, segun la posicion de la muestra en el campo, indica un movimiento inverso. Los
cantos de cuarzo, mds resistentes a la deformacion ductil, suelen aparecer rotados
pasivamente.

Del afloramiento del Cubilar de las Menorias (Fig. 4), se tomaron cinco muestras,
cuatro de ellas en las calizas carboniferas (CM-2, CM-3, CM-4 y CM-5) y otra mas
(CM-1) de uno de los cuerpos de areniscas rojas intercalados en las calizas carboniferas.
Esta ultima es una arenisca de grano fino compuesta principalmente por cuarzo y
algunos granos de moscovita en una matriz filosilicatada, ademas de carbonatos
concentrados en ciertas zonas como cemento esparitico rodeado de micrita y minerales
opacos que se corresponden principalmente con 6xidos de hierro. La microfabrica de
esta roca se observa bien en la lamina CM-1A (Figs. 14b, c). Los granos de cuarzo
aparecen dispersos con gran variedad de tamafios por la matriz con bordes angulosos
debidos a una fracturacion de los mismos. En muchos de sus bordes, asi como alrededor
de las zonas dominadas por carbonatos, hay evidencias de procesos de presion-
disolucién. La presencia de una microfabrica tipo S-C (Fig. 14c), compuesta por dos
familias diferentes de planos de foliacién, en amplias zonas de la matriz de la roca,
indica la intervencion de un mecanismo de cizalla simple con un sentido sinistro.

Las otras cuatro muestras analizadas (CM-2, CM-3, CM-4 y CM-5) tienen una

composicion mineraldgica mas simple: el principal componente es un cemento
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carbonatado, principalmente micritico, y bioclastos carbonatados intensamente
recristalizados; ademas son frecuentes los rellenos espariticos asociados a grietas de
extension. La matriz presenta también un alto contenido de materia organica y de
minerales opacos (6xidos de hierro) en la matriz, ademas de en algunos cristales de
carbonatos dispuestos en determinados niveles que forman un bandeado en las muestras
CM-3, CM-4 y CM-5.

En la ldamina CM-2A (Fig. 14d) se observa la foliacion tecténica principal (S) en una
matriz micritica, asi como grietas de extension rellenas de esparita y juntas estiloliticas.
Existen al menos tres orientaciones diferentes de las grietas de extension. La orientacion
de las juntas estiloliticas es variable, pero siempre aparecen cortando a las tres familias
de grietas de extension.

Las rocas CM-3 y CM-4 son similares no s6lo mineral6gicamente, sino también
desde un punto de vista microestructural. Como puede observarse en las laminas CM-
3A y CM-4A (Figs. 14e, f, respectivamente), ambas rocas presentan dos familias de
planos de foliacion diferentes: una paralela a la foliacion principal S ya descrita en las
otras laminas, que aqui aparece con una ligera ondulacion, y otra mas discreta que
forma un angulo de entre 15 y 20° con la primera, definiendo una féabrica de tipo S-C',
compatible con una cizalla simple sinistra. El bajo angulo que existe entre ambas
familias de planos junto con la presencia de procesos de boudinage en los cristales de
esparita, sugiere la intervencion de un mecanismo de aplastamiento intenso. En la
lamina CM-3A (Fig. 14e) también se observan micropliegues muy asimétricos afectados
localmente por alguna junta estilolitica.

En la lamina CM-3B (Fig. 14g), la presencia de foliacion tectonica S y micropliegues
que deforman las grietas espariticas, sugieren la intervencion de un mecanismo con
cierta componente de cizalla simple sinistra, lo cual indica que esta lamina no es
completamente perpendicular a los planos de cizalla y de movimiento. El sentido
sinistro de la cizalla puede determinarse no s6lo a partir de los micropliegues fomados
en la esparita si no también, de la geometria sigmoidal de algunos cristales de carbonato
y de la geometria de micropliegues que afectan a algunas juntas estiloliticas (Fig. 14h).

En la ultima muestra (CM-5), la mineralogia es similar a la de las anteriores, pero
con una elevada cantidad de pequefios clastos de cuarzo. En la lamina CM-5A (Fig. 14i)

aparece de nuevo la foliacion principal S observada en el resto de laminas. Las grietas
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de extension espariticas aparecen plegadas y alrededor de los clastos de cuarzo hay
sombras de presion, algunas de ellas con colas asimétricas. Todos los elementos de
fabrica son indicadores del sentido sinistro de la cizalla. Por ultimo, en la lamina CM-
5B (Fig. 14j) se observan, ademas de los planos de foliacién principal S, grietas de
extension y juntas estiloliticas de manera similar a lo ya comentado para la muestra

CM-2 (Fig, 14c). Asi, aqui también coexisten tres orientaciones para las grietas de

extension y juntas estiloliticas tardias que las cortan.

e

FIGURA 14. Fotografias al microscopio de las ldminas a) PR-1A by c) CM-1A, d) CM-2A, e) CM-3A y

f) CM-4A. En todas ellas, el sentido de la cizalla es sinistro.
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FIGURA 14 (continuacién). Fotografias al microscopio de las ldminas g y h) CM-3B, i) CM-5A y j)

CM.5B. En todas ellas, el sentido de la cizalla es sinistro.
5. Interpretacion y discusion

5.1. Interpretacion estructural de la zona de estudio

A partir de las caracteristicas estructurales, a distintas escalas, expuestas en este
trabajo, en la zona de estudio se han podido identificar distintas fases de deformacion.
Las rocas de las series devonica y carbonifera estan afectadas tanto por la deformacion
varisca como por la alpina, mientras que las rocas pérmicas del sector central se
encuentran deformadas, Unicamente, por las estructuras tardi- y post- variscas y la

compresion alpina.

5.1.1. Deformacion compresiva varisca

Las rocas de edad devénica y carbonifera de la zona de estudio aparecen afectadas
por una foliacién tectonica (S;) poco desarrollada, cuya direccién predominante se

encuentra en torno a N100°E. Esta foliacion, esencialmente subhorizontal y con ligeros
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buzamientos tanto hacia el norte como hacia el sur, es la principal en las rocas de los
sectores septentrional y meridional y esta asociada a pliegues de direccién
predominante N-S, que varia hacia NW-SE. Estos pliegues (P;) pueden aparecer
acostados y presentar vergencia hacia el este (Anticlinal de Izas), hacia el oeste o SW
(Anticlinal del Tobazo) o ser rectos. Los cabalgamientos encontrados en la parte mas
occidental de la Canal de Izas, asi como el del Tobazo, presentan vergencia hacia el
oeste 0 SW y estan relacionados con los pliegues de misma vergencia. Estos
cabalgamientos se encuentran deformados por los pliegues de vergencia este. De este
modo, la deformaciéon comenzaria con una vergencia hacia el oeste y pasaria,
gradualmente y como consecuencia de alguna dificultad en la propagacion de la
deformacion hacia el antepais, es decir, hacia el oeste, o del propio engrosamiento
cortical resultante de la orogenia, a tener una vergencia al este, generandose los pliegues
de la Canal de Izas, en el sector meridional, y deformando las estructuras ya generadas,
siendo el ejemplo mas claro el de los cabalgamientos de la parte noroccidental de la
Canal de Izas. Ya que la orientacion de estos pliegues con retrovergencia hacia al este
sigue siendo N-S, al igual que la de los pliegues con vergencia oeste, cabe suponer que
ambos conjuntos de estructuras se generaron bajo un régimen de deformacion similar, es
decir, un acortamiento E-W. Asi, todas estas estructuras pertenecerian a la misma fase
de deformacién compresiva D;.

En este trabajo no se han encontrado evidencias de la segunda fase de deformacion
varisca descrita por Valero (1974), Miiller y Roger (1977), Rios et al. (1987) y Ternet et
al. (2004). Segin estos autores, depués de una primera fase de deformacion
caracterizada por los pliegues de escala kilométrica y direccion N-S, bien representados
en la zona de estudio del presente trabajo, actu6 una segunda fase, o fase principal, a la
que se asociarian pliegues con orientacion WNW-ESE, vergencia sur, isoclinales, de
amplitud decamétrica a hectométrica, que deformarian los flancos de los anticlinorios y
sinclinorios previos (Miiller y Roger, 1977). Por el contrario, segin Rodriguez-Méndez
(2011), esta segunda generacion de pliegues afecta a diques basicos intruidos en las
calizas devonicas. Estos diques fueron datados por esta autora, obteniendo una edad
Pérmico Superior (259,2 + 3.2 Ma) (U-Pb SHRIMP sobre Zr). De este modo, segun esta
autora y tal y como ya propusieron anteriormente Teixell y Garcia-Sansegundo (1994a,

b) y Matte (2002), existiria una unica fase de deformacion varisca D, caracterizada por
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pliegues kilométricos, acostados, con direccién N-S y foliacion de plano axial (S) poco
o nada desarrollada. A esta deformacion varisca (en la que habria que incluir los
pliegues N-S con las dos vergencias encontrados en este trabajo) se le superpone la
segunda fase de estructuras de origen alpino y caracterizada por pliegues de orientacion
WNW-ESE, vergentes al sur y con esquistosidad de flujo asociada bien desarrollada.
Recientemente, en un estudio estructural y magnético de la intrusion granitica de
Eaux-Chaudes, al norte de la zona de estudio, Izquierdo-Llavall et al. (2012), ademas de
la primera generacion de estructuras variscas, distinguen una segunda fase de
deformacion. Esta se caracteriza por pliegues de direcciéon E-W, subverticales y
vergentes al sur, con foliacién de plano axial asociada, la cual, en las proximidades del
granito de Eaux-Chaudes, cambia suavemente su orientacion, adaptandose a la
geometria de la intrusion. Esto ultimo es indicativo de que esta segunda fase de
deformacion es de origen varisco, previa al emplazamiento de la intrusiéon de Eaux-
Chaudes en los ultimos estadios de la Orogenia Varisca. Segun esta autora, esta
foliacion tecténica con direccién E-W es la predominante en la zona de Eaux-Chaudes.
Esto no se corresponde con lo ya comentado en el presente trabajo, donde la foliacién
tectonica con direccion WNW-ESE y altos buzamientos hacia el norte es de claro origen
alpino, apareciendo unicamente en las rocas posteriores a la Orogenia Varisca y en
determinados afloramientos de rocas pertenecientes al basamento varisco. Esto puede
tener implicaciones en un gradiente N-S de la estructura varisca o bien en el hecho de
que los cabalgamientos originados durante la compresion alpina (cabalgamientos con
desplazamiento plurikilométrico de Eaux-Chaudes y Gavarnie, por ejemplo) han puesto

en contacto dominios que inicialmente estaban mas alejados.

5.1.2 Fase extensiva tardi- y post-varisca

A lo largo de toda la zona de estudio se han reconocido estructuras de caracter
extensional consecuencia del proceso de rifting que tuvo lugar a finales del Carbonifero
(Estefaniense) y durante el Pérmico, el cual di6 lugar a la formacién de las cuencas
pérmicas intramontafiosas, como la de Aragén-Béarn. La parte mas oriental de esta
cuenca, denominada como subcuenca de Sallent de Gallego (Cantarelli et al., 2013) o
como de Anayet (Rodriguez-Mendez et al., 2016), aflora en la zona de estudio,

constituyendo el aqui denominado sector central.
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En este trabajo y de acuerdo con Rodriguez-Méndez et al. (2016), se han reconocido
tres sistemas de fallas diferentes: uno con direccion WNW-ESE, otro NO50°E y un
tercero N-S. Entre las fallas con direccion WNW-ESE vy altos buzamientos hacia el
norte 0 hacia el sur se encuentran (i) la que separa los sectores septentrional y
meridional, poniendo en contacto el Devénico del primero con el Carbonifero del
segundo, en la parte mas oriental de la zona de estudio, y (ii) la Falla de Candanchu, la
cual constituye el limite de la subcuenca de Sallent de Gallego por el sur y ha sido
reactivada como falla inversa durante la compresion alpina. Estas fallas han sido
interpretadas como fallas de desgarre profundas cuya actividad ocasioné un régimen de
pull-apart y la subsidencia que permitiria el deposito de los primeros depdsitos de la
subcuenca de Sallent de Gallego. Ademas, este sistema de fallas permiti6 el ascenso del
magma, ocasionando el alineamiento WNW-ESE de las rocas volcanicas (Rodriguez-
Mendez et al., 2016).

Las fallas con direccion NO50°E presentan un movimiento normal, con buzamiento
hacia el NW y se conectan con las de direccion WNW-ESE, compartimentando la
cuenca de pull-apart. De esta manera, estas fallas condicionan la sedimentacion de la
cuenca, de modo que sus materiales mas antiguos aparecen Unicamente en su parte mas
oriental, tal y como aparece representado en la cartografia (Fig. 4). Estas fallas han sido
interpretadas como fracturas pre-Estefanienses reactivadas durante la extensién tardi- a
post-varisca del varisco pirenaico (Rodriguez-Mendez et al., 2016).

Por ultimo, las fallas normales con direccién aproximada N-S y buzamientos
subverticales tanto al este como al oeste, cortan al resto de estructuras, al menos, a la
Falla de Candancht, ocasionando que, hacia el centro de la Canal de Izas, dicha falla
deje de poner en contacto el Pérmico con el Carbonifero, quedando desplazada hacia el
sur, entre las rocas de las Facies Culm. Esto, ademas de que se pueden encontrar mas al
sur deformando los materiales cretacicos y eocenos de las Sierras Interiores, lleva a
suponer que este sistema de fallas normales con direccion N-S esta relacionado con las
ultimas etapas de la Orogenia Alpina (Rodriguez-Mendez et al., 2016) y no con la

formacién de las cuencas pérmicas.

5.1.3. Deformacion alpina
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Todas las rocas de la zona de estudio (exceptuando los depdsitos cuaternarios) son
mas antiguas que la compresién alpina y, por tanto se encuentran deformadas por la
misma. Esta compresion generd, en primer lugar, una intensa foliacion tecténica S, con
direccion WNW-ESE vy altos buzamientos hacia el norte. Esta foliacion afecta
principalmente a las rocas de edad pérmica del sector central, pero también, en diversas
localizaciones, a las rocas devono-carboniferas de los sectores septentrional y
meridional.

En las rocas del basamento varisco, la foliacion S, afecta principalmente a las rocas
proximas a la Falla de Candanchd, alli donde esta las dispone en contacto con el
Pérmico. Ademas, también se puede observar en las calizas devonicas y carboniferas del
Monte Tobazo y en diversos afloramientos de las Facies Culm, como en la zona de
Astun y hacia la Canal Roya. En el caso del Tobazo, la foliaciéon S, se encuentra
asociada a los pliegues menores P, con orientacion WNW-ESE, que deforman el
anticlinal principal P; de origen varisco. Este pliegue presenta un plano axial
subparalelo a la S,, lo cual se interpreta, como ya hicieron Teixell y Garcia-Sansegundo
(1994a), como la reorientacion y reaplastamiento del propio Anticlinal del Tobazo
durante la D,, de manera que la nueva foliacién tecténica S, se sobreimpuso a él,
cortando la S;, con direccion N-S. Ademas, la D, también genera pliegues menores P,
que se superponen de manera oblicua al plegamiento P;. Por sus caracteristicas
geomeétricas, esta superposicion se puede clasificar como de tipo 2 de Ramsay (1967).
La S, aparece también en las rocas de las Facies Culm del entorno de la estacion
invernal de Astin. Aqui las rocas aparecen formando un sinclinal P; de amplitud
kilométrica, con orientacién N125°E, tumbado y con vergencia SW. Debido a que la
direccion de las capas de este pliegue, es cercana a la orientacion predominante WNW-
ESE de las estructuras alpinas, durante la compresion alpina D,, la foliacion S, se pudo
sobreimponer con mayor facilidad que alli donde las rocas del basamento presentan
direcciones N-S.

Ademas, la deformacién alpina D, se manifiesta en las rocas del basamento varisco
en forma de pliegues con direccion WNW-ESE. Tal es el caso del antiforme en cofre
que aparece en las calizas carboniferas del extremo suroeste de la Canal de Izas,
deformando el flanco inverso del Anticlinal de Izas, de origen varisco (P;). En la zona

del Cubilar de las Menorias, al noroeste de la Canal de Izas, el plegamiento P, provoca
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cambios de norte a sur en la inmersion de los ejes de los pliegues P; variscos, con
direccion N-S, generando una superposicion de pliegues de tipo 2 de Ramsay (1967).
Este tipo de superposicion de pliegues también se puede observar en el valle del Aragon,
donde a los pliegues variscos P; ejes N-S, como el Anticlinal del Tobazo, se les
superponen pliegues P, alpinos con direccion WNW-ESE, lo que genera los cambios de
orientacion de los ejes de los primeros. La formacién de pliegues P, con direccion
WNW-ESE, en las rocas del basamento varisco, se ve fuertemente condicionada por la
estructura varisca previa. Asi, las zonas de charnela de los pliegues P;, donde la
estratificacién se muestra subvertical y con direccion N-S, no se generan pliegues
alpinos P,, mientras que los flancos de los pliegues P;, subhorizontales, son facilmente
deformables por la compresion alpina D, y permiten la generacion de nuevos pliegues,
como el encontrado en las calizas carboniferas del flanco inverso del Anticlinal de Izas.

En definitiva, en lo que respecta a la estructura del basamento varisco y teniendo en
cuenta lo ya comentado, en las rocas del Devénico y del Carbonifero se pueden
distinguir dos fases de deformacién diferentes. La primera D;, de origen varisco, se
corresponde con la generacién de cabalgamientos con vergencia hacia el oeste y
pliegues N-S con foliacién de plano axial poco desarrollada ya descrita. Debido a que
no se han encontrado evidencias de una fase de deformacion varisca posterior, la
segunda fase de deformacion D, seria originada por la compresion alpina, estando de
acuerdo con lo propuesto en los trabajos anteriores de Teixell y Garcia-Sansegundo
(19944, b), Matte (2002) y Rodriguez-Méndez (2011).

La deformacién alpina es mas evidente y se encuentra mejor desarrollada en los
materiales pérmicos del sector central o de la subcuenca de Sallent de Gallego, ya que
estos, al ser posteriores a la deformacion varisca D;, se encontraban subhorizontales y
practicamente sin deformar al comenzar la compresion alpina D,. La foliacién tecténica
S, puede apreciarse a lo largo de todo el sector central, estando asociada a pliegues P,

con direccion WNW-ESE.

5.2. Interpretacion estructural de la Falla de Candancht

La Falla de Candanchu se dispone aproximadamente con una direccion WNW-ESE,
siguiendo la direccién de las principales estructuras alpinas de la Cordillera Pirenaica,

con un buzamiento hacia el norte variable entre 50° y 80°. Como ya se ha comentado,
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esta falla supone el limite sur de la subcuenca de Sallent de Gallego, parte oriental de la
cuenca pérmica de Aragon-Béarn. En la zona de estudio, la Falla de Candanchu pone en
contacto las rocas pérmicas del sector central con los materiales devonicos y
carboniferos del sector meridional. Las rocas cercanas a esta falla presentan evidencias
de un mecanismo de aplastamiento intenso, de manera que la foliacién S, es mas
penetrativa para las rocas pérmicas y aparece en las rocas del basamento varisco. A
partir del estudio de la microfabrica tecténica de diferentes muestras de la zona de falla,
se ha determinado que, ademas del intenso aplastamiento, existen evidencias de cizalla
simple con movimiento inverso, donde son comunes las fabricas S-C y S-C', estructuras
de peces de mica (mica fish), cristales cizallados, boudinage y sombras de presiéon con
colas asimétricas. A pesar de que el sentido de movimiento es inverso, el bloque
superior de la falla estd formado por materiales pérmicos mas recientes que los del
bloque inferior, de edad devonica y carbonifera. Esto indica que durante la compresion
alpina D, no se lleg6 a producir la inversion total de la cuenca pérmica sobre la Falla de
Candanchu (como ocurriria en el modelo clasico de inversion tectonica de Cooper et al.
(1989), sino que esta falla bloquearia los desplazamientos hacia el sur mediante un
efecto de contrafuerte o buttressing. Esto dio lugar a una acusada localizacién de la
deformacion junto a la superficie de la falla, una intensa deformacién interna y una zona
de cizalla con un espesor inusual en comparacion con otros cabalgamientos alpinos.

La alta concentracion de fracturas en las calizas devénicas y carboniferas del bloque
inferior proximas a la superficie de la Falla de Candanchd fue interpretada por
Rodriguez-Méndez (2011), para el afloramiento de la carretera N-330a, como un estadio
de deformacién previo a la formacién de una falla de atajo (shortcut fault) en el bloque
inferior (Gillcrist et al., 1987; Coward, 1994). Esta interpretacion también es coherente
con lo observado en el afloramiento del Cubilar de las Menorias, donde la generacién de
una de estas fallas de atajo daria lugar al deposito de areniscas pérmicas intercaladas
entre las calizas carboniferas del bloque inferior y a la generacién la alta concentracion
de grietas de extension observada.

A partir de los resultados obtenidos en este trabajo y de lo aqui comentado, se puede
establecer un esquema de localizacién estructural de las diferentes muestras estudiadas
con respecto a la superficie de la Falla de Candanchi, en funcion del diferente grado de

deformacion observado en cada una y teniendo en cuenta la composicion mineraldgica
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de las mismas (Fig. 15). En primer lugar, la muestra CM-1 consiste en una arenisca de
origen pérmico que, por las evidencias de microfdbrica encontradas de fracturacién
fragil y de flujo cataclastico, se puede incluir dentro del grupo de las cataclasitas. Este
flujo cataclastico es consecuencia de la cizalla simple que afecta a la roca y que, como
se deduce a partir de la geometria de la microfabrica S-C y de las sombras de presion,
presenta un sentido de movimiento inverso. Esta roca se encontraba situada en una de
las intercalaciones de areniscas pérmicas entre las calizas carboniferas de bloque
inferior. En las calizas proximas a esta intercalacion de areniscas (muestra CM-2), se
observan evidencias de la fracturacién fragil ya comentada, consecuencia de la
formacién de una falla de atajo o (shortcut fault) en el bloque inferior de la falla. Estas
rocas también se vieron afectadas, posteriormente, por la compresion alpina,
formandose las juntas estiloliticas que cortan las grietas de extension previas. Las
muestras CM-3 y CM-4 son las que presentan el mayor grado de deformacién, tanto por
aplastamiento como por cizalla simple. Ambos mecanismos de deformacion dan lugar,
conjuntamente, a una microfabrica S-C' o de crenulacién extensional en la que ambas
familias de planos forman un angulo de entre 15°y 20°. Esta microféabrica S-C'y el resto
de microestructuras encontradas en estas rocas son indicativas, de nuevo, del sentido de
movimiento inverso de la cizalla. El alto grado de deformacién observado en ambas
muestras se puede interpretar como indicativo de que estas rocas eran las mas proximas
a la superficie de falla y que, por tanto, se vieron mas afectadas por el aplastamiento y la
cizalla que el resto de las rocas analizadas. La muestra CM-5 fue recogida a partir de
unas calizas situadas entre la intercalacion de areniscas pérmicas (muestra CM-1) y la
localizacién de las muestras CM-3 y CM-4, mas préximas al plano de la falla principal.
De esta manera, presenta un grado de deformacion intermedio entre estas y la muestra
CM-2. Por un lado, en esta muestra también pueden observarse las mismas familias de
grietas de extension, pero, en este caso, aparecen formando micropliegues, debido a que
la intensidad de la cizalla ductil es mayor que en la muestra CM-2. Al igual que ocurre
en el resto de muestras, los marcadores del sentido de cizalla encontrados en la CM-5
indican un movimiento inverso. Debido a la intensa deformacién, asociada a la
intervencién de un mecanismo combinado de aplastamiento y cizalla ductil, que afecta a
las muestras CM-3, CM-4 y CM-5, estas rocas pueden clasificarse, desde un punto de

vista estructural, como milonitas. Finalmente, la muestra PR-1, recogida en el
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afloramiento de la carretera N-330a, se corresponde con una arenisca del Pérmico, de la
Unidad Roja Inferior, situada en el bloque superior de la Falla de Candanchu. En este
afloramiento la zona de falla presenta un menor espesor que en el del Cubilar de las
Menorias, pero también presenta evidencias de una intensa cizalla simple y de

movimiento inverso.

SSwW

Carbonifero - Pérmico

FIGURA 15. Esquema de la Falla de Candanchti en el que se ha situado la localizacién de cada muestra.
5.3. Evolucion tecténica

La evolucion tecténica de la region estudiada conlleva una serie de procesos, que
comienzan con la sedimentacion de los materiales de edad Devonica y Carbonifera. Los
ultimos depositos del Carbonifero y del basamento varisco se corresponden con la
alternacia de areniscas y lutitas en Facies Culm, las cuales han sido interpretadas como
un flysch depositado en sistemas de abanicos de aguas profundas desde facies de talud,
cafién y abanico (Devolvé et al., 1996). Los primeros depositos de este flysch datan del
Viseense en los Pirineos orientales y del Bashkiriense y Moscoviense en la parte mas
occidental de los Pirineos. Del mismo modo, la base de estos materiales tiene una mayor
edad hacia el norte que hacia el sur, variando desde el Namuriense en el entorno del
Midi d’Ossau, al norte de la zona de estudio, hasta el Westfaliense A, en la zona del
Anayet (Devolvé et al., 1993) y, por tanto en la zona de estudio. De este modo, la

sedimentacion de las Facies Culm ha sido interpretada en relacion con la migracion
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hacia el sur-oeste de los surcos sedimentarios sinorogénicos que se iban desarrollando
con la propagacion de la orogenia varisca (Mirouse et al., 1983; Engel, 1984; Devolvé y
Perret, 1989). Esta sedimentaciéon precede a la deformaciéon de las rocas y a los
cabalgamientos y, como consecuencia, tenia lugar delante del frente del cinturén
orogénico en avance (Sanz Lopez, 2002). Por encima de estos materiales no existe
registro hasta el Estefaniense-Pérmico, que aparece discordante. Asi, en el lapso de
tiempo comprendido entre el comienzo de la sedimentacion de las rocas en Facies Culm
y el Estefaniense-Pérmico se produce la deformacién de los materiales devono-
carboniferos. Esta deformacién se manifiesta en la zona de estudio por una primera fase
de deformacion D, caracterizada por pliegues P; N-S, acostados, con vergencia oeste o
SW, con foliaciéon de plano axial S; poco desarrollada y asociados a un sistema de
cabalgamientos con vergencia oeste. Ejemplos de estos pliegues son el Anticlinal del
Tobazo y el sinclinal que afecta a las Facies Culm en la zona de Asttin. En las etapas
finales de esta fase de deformacion Ds, se generan nuevos pliegues N-S, acostados y con
foliacién S; asociada, pero con vergencia hacia el este, consecuencia de alguna
dificultad en la propagacion de la deformacion hacia el oeste, es decir, hacia la cuenca
de antepais del orégeno. El mejor ejemplo de estos pliegues con vergencia hacia el este
es el Anticlinal de Izas, el cual deforma los cabalgamientos con vergencia oeste previos.

En las etapas finales de la Orogenia Varisca, al final del Estefaniense, comienza un
proceso transtensivo que daria lugar a la generacion de cuencas intramontafiosas de
pull-apart, que posteriormente se veria afectadas por la tecténica extensional
relacionada con la ruptura de Pangea y la apertura del Neotethys (Arthaud y Matte,
1977; Ziegler, 1988; Stampfli, 1996). Estas cuencas tienen una sedimentacion
fundamentalmente detritica y un magmatismo basico (Lago et al., 2004). Una de estas
cuencas pérmicas es la de Aragén-Béarn, cuya parte oriental, la subcuenca de Sallent de
Gallego, aflora a lo largo de toda la zona de estudio en el denominado sector central. La
Falla de Candanchu, la cual limita dicha subcuenca por el sur y presenta una direccion
WNW-ESE y un buzamiento alto hacia el norte, consistiria en la falla de borde del
sistema de pull-apart que gener6 la cuenca, teniendo un movimiento normal con una
importante componente direccional. Ademdas también se generaron fallas normales,

aproximadamente perpendiculares, tipicas de las cuencas con estructura pull-apart.
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Por ultimo, desde el Cretacico Superior hasta el Mioceno Inferior, se produce la
compresién alpina que dio lugar a la formacion de la Cordillera Pirenaica y a la
exhumacion del basamento varisco en la Zona Axial. Durante esta fase de deformacion
D, se forman pliegues P, con direccion WNW-ESE y vergencia hacia el sur, que se
superponen a las estructuras variscas previas (D;) y deforman la serie pérmica. Estos
pliegues suelen llevar asociada una foliacion de plano axial S,. La cuenca de Arago6n-
Béarn y, mas concretamente, la subcuenca de Sallent de Gallego, sufre un proceso de
inversion positiva. Este proceso se ve limitado por el alto buzamiento de la Falla de
Candancht, contra la cual se produce el aplastamiento de los materiales pérmicos
(buttressing). Este aplastamiento es el responsable, a su vez, de la intensa deformacion
observada en las cercanias de la Falla de Candanchd, tanto en materiales pérmicos,
situados en el bloque superior, como en las rocas devono-carboniferas, de bloque

inferior.

6. Conclusiones

En lo referente a la deformacion varisca, en la zona de estudio, se ha reconocido una
Unica fase de compresién D, caracterizada por cabalgamientos con vergencia oeste y
pliegues (P;) N-S a NW-SE, con foliacién (S:) de plano axial poco desarrollada. Los
pliegues pueden presentar vergencia hacia el oeste, estando asociados a los
cabalgamientos, o una retrovergencia hacia el este. Esta retrovergencia se puede deber a
la dificultad para la propagacion de la deformacién hacia el oeste, o al propio
engrosamiento cortical resultante de la orogenia.

La deformaciéon con directrices WNW-ESE (D)), que afecta a las rocas del
basamento varisco y que se superpone a las estructuras previas (D), se ha considerado
de origen alpino, debido a que no se han encontrado evidencias de su origen varisco y a
que su foliacién tecténica principal (S:) es mas intensa en rocas cercanas a la Falla de
Candanchu, reactivada como cabalgamiento durante la compresion alpina, y es similar a
la foliacion tectonica encontrada en los materiales pérmicos del sector central, la cual
solamente puede haber sido formada durante la compresion alpina. Esta deformaciéon, en
el basamento varisco, esta fuertemente controlada por la estructura varisca previa.

La subcuenca de origen pérmico de Sallent de Gallégo sufrid un proceso de inversion

positiva, durante la compresion alpina, a favor de la Falla de Candanchd, la cual supone
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el limite meridional de la cuenca. Durante este proceso, aunque no se completd la
inversion total de la cuenca, las rocas cercanas a la Falla de Candanchu se vieron
afectadas por cizalla ductil con sentido del movimiento inverso y por un intenso
aplastamiento contra la falla (efecto contrafuerte o buttressing). Segun la litologia de las
rocas y el grado de deformacién observado en las rocas de la zona de falla, estas se han
podido clasificar, desde un punto de vista estructural, como cataclasitas o como

milonitas.
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