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1. INTRODUCCION

La Hoja de Esterri d’Aneu esta ubicada en el sector noroccidental de la provincia de Lleida, e
incluye parte de las comarcas pirenaicas de Val d’Aran, Pallars Jussa, Pallars Sobira y Alta
Ribagorca.

El Val d'Aran se sitta en la vertiente atlantica de los Pirineos, siendo el rio méas importante que
le cruza el Garona, que nace y discurre inmediatamente al norte de la hoja, en la vecina Hoja
de Isil.

La mayor parte de la hoja pertenece a la cuenca hidrogréfica del Ebro, siendo los rios mas im-
portantes que la atraviesan: la Noguera Pallaresa, que discurre por su sector NE, la Noguera de
Tor, que discurre por el sector SO, y el Rio de Sant Nicolau, afluente de este ultimo.

La estructura interna de la Cadena Pirenaica se caracteriza por el desarrollo de pliegues y cabal-
gamientos a muy diversas escalas que se orientan segun la direcciéon de la cadena (E-O). Los
materiales involucrados en la deformacién alpina, estan constituidos por un zécalo paleozoico
previamente deformado y metamorfizado durante la Orogenia Varisca, sobre el que se deposita
en un ambiente extensional una cobertera fundamentalmente mesozoica y, posteriormente,
un conjunto de materiales del Cretacico superior y Terciario sincronicos con el desarrollo de las
estructuras de acortamiento alpinas.

La estructura de la cadena ha sido dividida en tres grandes zonas, que de N a S son: Zona Nor-
pirenaica, Zona Axial y Zona Surpirenaica (CHOUKROUNE y SEGURET, 1973).

La estructura general de los Pirineos Centrales y Orientales se conoce bién actualmente, gracias
a numerosos trabajos de sintesis a través de toda o parte de la cadena: CHOUKROUNE et al.
(1968), CHOUKROUNE y SEGURET (1973), ZWART (1979), WILLIAMS y FISCHER (1984), PARISH
(1984), DERAMOND et al. (1985), WILLIAMS (1985), FONTBOTE et al. (1986), ZWART (1986),
MUNOZ y SANTANACH (1987), VERGES y MARTINEZ (1988), CASAS et al. (1989), ROURE et
al. (ECORS Pyrenees Team, 1989), CHOUKROUNE et al. (1990), POBLET (1991), MUNOZ (1988a,
1992), PUIGDEFABREGAS et al. (1992), BERASTEGUI et al. (1993), CARRERAS y CAPELLA
(1994), GARCIA SANSEGUNDO (1992, 1996), CAPELLA y CARRERAS (1996) y TEIXELL (1996).

La estratigrafia de los Pirineos Centrales es también bien conocida principalmente a partir de
los trabajos de ZANDVLIET (1960), LLOPIS (1965), ZWART (1965), HARTEVELT (1970), EECKHOUT
(1986a y b) y POBLET (1991), para los materiales Cambro-Ordovicicos. El establecimiento de
la litoestratigrafia detallada del Ordovicico superior se debe a HARTEVELT (1970). Los materiales
sildricos han sido descritos, en este sector de los Pirineos por ZANDVLIET (1960), LLOPIS (1965),
ZWART (1965), MEY (1968), HARTEVELT (1970), BOURKE (1979) y POBLET (1991), entre otros.
En cuanto a los materiales del Devonico y Carbonifero inferior el trabajo méas importante es el
de MEY (1967a), en el cual distingue cuatro grandes &reas de facies para estos materiales (Area
de facies Meridional, Area de facies Central, Area de facies Septentrional y Area de facies Oc-
cidental), divididas a su vez en areas de subfacies con unas caracteristicas relativamente uni-
formes. BOERSMA (1973) agrupa en tres subfacies a las cuatro areas de subfacies del Area de
facies Meridional. Ademéas MEY (1967b), HARTEVELT (1970) y BOERSMA (1973) definen la ma-
yoria de las formaciones en que se subdividen estas areas.



La Hoja se sita dentro de la Zona Axial (Fig. 1.1y 1.2), que constituye el eje orografico de la
cadena y comprende sobre todo rocas del zécalo paleozoico. Las estructuras alpinas vergen
hacia el S, definiendo los cabalgamientos alpinos un apilamiento antiformal de ldminas que
es el responsable del resalte topografico de las partes internas de la cadena y, segin MUNOZ
(1992) de la verticalizacién de muchas de las estructuras. Desde el punto de vista estratigrafico,
para el Devénico-Carbonifero inferior, se sitla en su practica totalidad dentro de la Subfacies
de Sierra Negra s.I. (BOERSMA, 1973) del Area de facies Meridional, salvo el sector situado al
Noreste del Puerto de La Bonaigua que pertenece al Area de facies Central (PALAU, 1995, 1998).
Han sido también de interés para la realizacion de la Hoja los trabajos de KLEINSMIEDE (1960),
De SITTER y ZWART (1962), BOSCHMA (1963), HARTEVELT (1971) y SOLER HERNANDEZ (1997).
Las relaciones metamorfismo/deformacion en el &rea de la hoja y sus alrededores han sido tra-
tadas por ZWART (1959ay b, 1960, 1962, 1968, 1979), POBLET (1991) y PALAU (1995, 1998)
principalmente.

Los materiales mas ampliamente representados en la hoja son las rocas pluténicas, principal-
mente del Complejo pluténico de La Maladeta, compuesto por la yuxtaposicién las unidades plu-
ténicas de Boi y Aneto que forman el cuerpo principal, segin CHARLET (1968, 1979), y por una
serie de intrusiones menores que son las de Taull, Artiés y Tredos. Han sido estudiados también,
principalmente por GLEIZES (1992), GLEIZES et al. (1992), LEBLANC y GLEIZES (1992) y LEBLANC
et al. (1992, 1994), que realizan estudios magnéticos y por ARRANZ (1991, 1997). VITRAC-
MICHARD et al. (1980) realiza una datacién de las granodioritas mediante el método de Rb/Sr,

CUENCA DE AQUITANIA

®
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Fig. 1.1.— Esquema estructural de los Pirineos. Modificado de TEIXELL (1996) por BARNOLAS
y PUJALTE (2004).
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Fig. 1.2.— Situacion de la hoja en la Zona Axial. Tomada de POBLET (1991). 1) Cenozoico, Pér-
mico y Estefaniense, 2) Carbonifero sintecténico, Devonico y Silurico, 3) Sildrico, Ordovicico su-
perior y Cambro-Ordovicico, 4) Ortoneises, 5) paraneises parcialmente en facies de las granu-
litas, 6) granodioritas y rocas plutdnicas asociadas.

mientras que EVANS (1993) data un mediante U-Pb dique aplitico emplazado en la aureola de
contacto, y SOLE et al. (1997) data mediante K-Ar el metamorfismo de contacto de la Unidad
del Aneto.

2. ESTRATIGRAFIA

Las rocas aflorantes en la Hoja se dividen fundamentalmente en tres grandes grupos: rocas se-
dimentarias y vulcanosedimentarias paleozoicas afectadas por el metamorfismo y deformacién
variscos, rocas igneas (fundamentalmente pluténicas) tardivariscas y depositos cuaternarios.
Existe un afloramiento de rocas a las que se atribuye una edad Permo-triasica (KLEINSMIEDE,
1960, MATTAUER y SEGURET, 1966, GARCIA SANSEGUNDO, 1992), y que estarian solamente
afectadas por la deformacion Alpina, cuyo significado sera tratado mas adelante.

2.1. PALEOZOICO

Los materiales paleozoicos afloran, en la hoja, como encajante de los granitoides del Macizo
de La Maladeta, principalmente en su tercio oriental (Serra dels Estanyets, Valle de Espot, Valle
de la Noguera Pallaresa, Port dera BonaigUa), y en menor extensién orlando al citado macizo
por el N (Pales de Ruda, Estanhot d’Escunhau) y por el S (Panta de Sallente, Vall de Boi).

Las rocas de edad paleozoica se pueden dividir en dos grandes conjuntos separados por mate-
riales de edad silUrica.



El conjunto inferior es de caracter fundamentalmente siliciclastico, y en el se incluyen mate-
riales tradicionalmente atribuidos al intervalo Cambro-Ordovicico, sobre los que se apoya
una secuencia detritica con intercalaciones de carbonatos atribuida al Ordovicico superior.
Este conjunto aflora principalmente en el sector NE de la Hoja (Pic del Montanyd-Serra de
Obaga-Serrat de Sant Jaume), constituyendo el extremo SO del Domo de La Pallaresa. Exis-
ten afloramientos de menor extensién en los extremos SO, Sy SE de la Hoja (Boi-Taull, Pan-
ta de Sallente y Torrent de Caregue-Baiasca; este Ultimo perteneciente al extremo NO del
Domo de I'Orri), asi como en los extremos N y NO de la misma (afloramientos del Port dera
Bonaigua, Pales de Ruda y Pujoalbo, donde se encuentra el extremo oriental del Anticlinal
Central).

El conjunto superior esta constituido, en la mayor parte de la hoja, por una serie alternante de
pizarras y calizas que culmina en una formacién pizarrosa, de edad Devonico inferior-medio.
Este conjunto aflora principalmente en el sector SE de la hoja (Lo Teso-Valle de Espot-Serra dels
Estanyets), existiendo otros afloramientos menores en el sector SO de la misma (Vall de Boi-
Serra de Llats) y en los bordes N'y NO. En el sector NO de la hoja afloran los materiales paleo-
zoicos mas altos, de edad comprendida entre el Devonico superior y Carbonifero inferior, cons-
tituyendo el extremo E del Sinclinal de Plan d'Estan.

Estos dos conjuntos suelen estar separados por pizarras grafitosas siltricas, si bien estas pueden
desaparecer tectonicamente, llegando a ponerse en contacto ambos conjuntos, como en el
Port dera Bonaigua (al N) y en el Turé de Riuposa (al SE).

2.1.1. Pizarras, areniscas, cuarcitas y calizas. Cambro-Ordovicico (12, 13, 14y 15)

Diversos autores han subdividido los materiales Cambro-Ordovicicos del sector central del
Pirineo Axial, y en concreto en el Domo de La Pallaresa y Anticlinal de La Massana-Ribera de
Cardds (Fig. 2.1). Asi ZANDVLIET (1960) subdivide estos materiales en dos series: una inferior
(Serie de Lleret-Bayau) y otra superior (Serie de Pilas-Estats), que hace equivaler a las series de
Canavelles y de Jujols, respectivamente, definidas por CAVET (1951, 1957, 1958) en la vertien-
te francesa del Pirineo Oriental. LLOPIS (1965) en el Pirineo Andorrano, establece dos series
denominadas “serie de Comapedrosa” y “serie de Sant Julia” o de “La Massana”, equivalentes
también a las de “Canavelles” y “Jujols”, respectivamente.

ZWART (1965), en el extremo oriental del Domo de La Pallaresa, sustituye el término “serie de
Lleret-Bayau” de ZANDVLIET (1960), por el de Formacién Ransol y considera que no es equi-
parable a la “Serie de Canavelles”.

HARTEVELT (1970) agrupa todos los materiales infracaradocienses del Pirineo Central en la
Formacion Seo, y rebaja a la Formacion Ransol a la categoria de miembro intercalado en la
anterior.

EECKHOUT (1986 a y b) redefine el Miembro de Ransol, en el sector oriental del Domo de La

Pallaresa e introduce dos miembros mas denominados Pic de la Sal, el inferior, y Cap d’Entor,
el superior.
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Fig. 2.1.— Esquema de correlacidn aproximado para las unidades litoldgicas
del Cambro-Ordovicico en la Zona Axial. Tomado de ARRANZ (1997).

LAUMONIER (1988) redefine las series de Canavelles y de Jujols como Grupo de Canavelles s./.
y Grupo de Jujols, a los que atribuye unas edades Precambrico superior-Cambrico inferior y
Cambrico medio-superior a Ordovicico basal (LAUMONIER, 1988, 2004), respectivamente.

POBLET (1991) subdivide los materiales Cambro-Ordovicicos del sector central de la Zona Axial
pirenaica (entre los macizos granodioriticos de La Maladeta y Andorra, y al S de los mismos) en
tres formaciones que de muro a techo son: Formacién de Montenartrd, Formacién del barranc
dels Horts y Formacién de La Central.



BARNOLAS y CHIRON (1996) hacen equivaler los materiales del Paleozoico inferior del sector
central de la Zona Axial, bajo las Pizarras de Jujols, a la Formacién de Evol de las regiones orien-
tales, habiendo elevado ademas a sus tres miembros a la categoria de formaciones, denomi-
nadas de muro a techo: Formacion de Alés de Isil, Formacion de Lleret-Bayau y Formacion
d'Alins.

PALAU (1998) agrupa a todos los materiales Cambro-Ordovicicos situados al E del Macizo Gra-
nitoide de Marimanya en la que denomina Unidad detritica d'Isil.

En el area de la hoja se han separado dos conjuntos litoldgicos dentro del Cambro-Ordovicico,
uno inferior que aflora Unicamente en la esquina NE de la hoja (Fm Sotllo) y otro superior que
constituye la mayor parte de los afloramientos de materiales Cambro-Ordovicicos de la misma,
equiparables a las formaciones Montenartré y La Central de POBLET (1991). Finalmente en la
esquina NO de la hoja (Barranc de Bargadera), aflora un Cambro-Ordovicico indiferenciado,
constituido principalmente por pizarras, areniscas y cuarcitas.

En conjunto constituye una sucesiéon posiblemente formada en un medio de plataforma.

2.1.1.1. Alternancia samitico-pelitica con pizarras oscuras ferruginosas
y niveles arenosos ocres. Serie de Sotllo (12)

En la esquina NE de la hoja, al N del Torrent dels Corriols, existe un pequefio afloramiento cons-
tituido por pizarras siliceas negras, laminadas, con ldminas arenosas milimétricas y algun nivel
disperso de cuarcitas de espesor centimétrico (1 a 2 cm) hasta decimétrico. Dan tonos de alte-
racién marrén-rojizos.

Por correlacién con la vecina hoja de Tirvia (182, CARRERAS et al., en prensa), donde afloran
mucho mas ampliamente, se han atribuido estos materiales a la Serie de Sotllo de edad Cambro-
Ordovicica.

2.1.1.2. Pizarras laminadas, areniscas, cuarcitas microconglomeraticas,
porfiroides y calizas (13). Formaciones Montenartré y La Central (14)

Se trata de un conjunto constituido por dos sucesiones equiparables a las formaciones Monte-
nartré y La Central de POBLET (1991), si bien no ha sido posible separar con precision en la car-
tografia estas dos formaciones. No obstante, se describiran sus caracteristicas principales, asi
como su area geografica de afloramiento aproximada. Este conjunto ocupa la mayoria de los
afloramientos de Cambro-Ordovicico existentes en la hoja.

Fm Montenartro

Aflora dentro del area de la hoja, principalmente en su esquina NE, al N de la localidad de Son
en el extremo SO del Domo de La Pallaresa y NO del Anticlinal de La Massana-Ribera de Car-
doés. Aflora también, si bien con menor extension, en el sector S de la hoja, en el extremo NE
del Domo de Pallassos, y en la esquina SO de la misma (Boi-Taull) perteneciente a los domos
de Muro y Pallassos. Asi mismo podrian incluirse dentro de esta formacion los materiales

16



Cambro-Ordovicicos aflorantes en el SE de la hoja (NO del Domo de I'Orri) y al S del Port dera
Bonaigua, bajo el Ordovicico superior, y los del afloramiento de Pales de Ruda. El afloramiento
de Barranc de Bargadera-Pujoalbo (esquina NO de la hoja) situado en el ntcleo del extremo
oriental del Anticlinal Central, no ha sido posible incluirlo en ninguna de las formaciones en
gue se subdivide el Cambro-Ordovicico, debido a la escasez de afloramientos.

Esta formacién esta constituida principalmente por una alternancia ritmica, milimétrica a deci-
métrica, de pizarras grises y negras con limolitas y areniscas, que han sido denominadas tradicio-
nalmente como schistes rubanés, en la que se intercalan cuarcitas, a veces microconglomera-
ticas. Con menos frecuencia se presentan rocas carbonatadas y mas raramente conglomerados.

Las pizarras suelen tener tonos grises a negros y en ocasiones presentan laminaciones arenosas
o cuarciticas (de entre 2 mm y 1 cm) asi como intercalaciones de niveles de areniscas y cuarcitas
de espesor decimétrico. Con cierta frecuencia contienen sulfuros y muestran tonos rojizos a
amarillo-verdosos de alteracion. Al microscopio estan constituidas principalmente por mica
blanca de grano fino y clorita con proporcién variable de cuarzo de grano muy fino y algunos
niveles enriquecidos en grafito. Como mineralogia accesoria muestran principalmente mine-
rales opacos, turmalina y circén, y con menor frecuencia rutilo, apatito, asi como moscovita y
clorita detriticas. En una muestra tomada unos 500 m al SE de Esterri d’Aneu, en la carretera a
Unarre, se observo la presencia de cloritoide.

Las areniscas y cuarcitas intercaladas en las pizarras son de tonos gris claro, a menudo lamina-
das, en capas desde decimétricas hasta de 2 m de espesor. Se observan también paquetes de
cuarcitas tableadas que pueden alcanzar espesores superiores a 10 m, asf como tramos de cuar-
citas masivas. En estos tramos de cuarcitas es frecuente la intercalacién de cuarcitas de tenden-
cia microconglomeratica a microconglomerados. Las areniscas estan constituidas al microscopio
por cuarzo principalmente, con cantidades variables de mica blanca, y en algunos casos pla-
gioclasa con proporciones menores de feldespato potasico y carbonatos. Con caracter acce-
sorio contienen frecuentemente minerales opacos, circon y turmalina, y en menor proporcion
apatito. En un punto situado 1 km al NO de Esterri, se ha observado cloritoide en proporciones
accesorias.

Las cuarcitas microconglomeraticas y microconglomerados son de tonos grises y se presentan
intercalados en litosomas desde menores de 50 cm hasta 3 0 4 m de espesor. Tienen nume-
rosos cantitos de cuarzo monocristalino gris de 2-3 mm (si bien pueden llegar a alcanzar has-
ta 1 cm). En algunos cuerpos se observan también cantos policristalinos de cuarzo blanco de
hasta 5 cm. Es frecuente la presencia de sulfuros dispersos en estas litologias. Al microscopio es-
tan constituidos por una matriz de grano fino cuarzo-moscovitica, en ocasiones plagioclasica,
en la que abundan cantitos de cuarzo, principalmente monocristalino, que en algunos casos
conservan “golfos de corrosion”. También se observan algunos cantos de cuarzo policristalinos.
En un punto situado unos 500 m al SE de Sorpe, se ha observado un afloramiento de una roca
de matriz microconglomeratica con cantos dispersos de hasta 9 cm de cuarzo y cuarcita.

Intercalados en esta sucesion se han observado en varios puntos, como en el sector NE (al NO

de Esterri d’Aneu, y al O de la collada del Pas del Coro) y en el sector SO (en el encajante de
las rocas basicas de Taull), litosomas de porfiroides acidos (rioliticos a riodaciticos) de origen
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volcanico o volcanoclastico, de espesor inferior a 1 m en los que se observan a simple vista
numerosos fenoblastos de cuarzo mono y policristalinos, incoloros, rodeados por la foliacion
principal. Al microscopio muestran una matriz de grano fino, en general intensamente foliada,
constituida en la mayoria por mica blanca, clorita y cuarzo, pudiendo contener también mine-
rales opacos, asi como carbonatos y epidota/clinozoisita. En proporciones accesorias suelen
contener minerales opacos, circdn, turmalina y apatito. En esta matriz se destacan numerosos
fenoblastos de cuarzo monocristalino, a menudo idiomorfos a subidiomorfos con “golfos de
corrosion”, ademas de moscovita y clorita (posiblemente procedente de alteracién de biotita).
Se encuentran también algunos fragmentos de vidrio, asi como de areniscas y/o cuarcitas. Los
granos de cuarzo monocristalino con golfos de corrosion existentes en los microconglomerados
deben estar relacionados con este vulcanismo.

En algunos puntos, principalmente en los alrededores de Esterri d’Aneu, se observan niveles
o tramos carbonatados (13), aunque también se han observado en el sector SO de la hoja, en
la ladera S de la Serra de Llats (X: 323810, Y: 4710413) y en la carretera de Taull a la Estacion
de Esqui de Boi-Tadll (X: 324900, Y: 4708850), si bien estas Ultimas no se han representado en
cartografia. Se trata de una alternancia centimétrica de calizas grises y calcoesquistos que llega
a alcanzar unos 4m de espesor. Se observan también litosomas de calizas tableadas, en capas
de 3 a5 cm, de hasta 2 m de potencia, asi como esporadicos niveles centimétricos de calizas
grises intercalados en una alternancia pizarra/arenisca, y en algunos casos niveles mas masivos
de calizas grises bandeadas (2 m de espesor) y de calizas blanco grisaceas (80 cm). Al micros-
copio se observa que son calizas arenosas, constituidas principalmente por calcita y en menor
proporcién cuarzo, con minerales opacos y mica blanca en proporciones accesorias. En una mues-
tra tomada en la carretera de Valéncia d’Aneu a Son, se observa una brecha calcarea consti-
tuida por clastos de caliza micritica, angulosos, incluidos en una matriz areniscosa de cuarzo,
carbonatos, mica blanca y minerales opacos, rodeados por la foliacion.

La intensidad de la deformacién existente en este sector, no permite reconstruir la relacion ori-
ginal de estos niveles carbonatados con el resto de la formacion. Este hecho y la falta de aflo-
ramiento de la base y el techo de la formacién, impide el establecimiento de la potencia to-
tal de la misma, si bien POBLET (1991) estima que se puede aceptar una potencia maxima de
500 m obtenida en el sector central del Domo de I'Orri (al Sur de la hoja).

Esta formacion se podria correlacionar con la parte inferior de los Esquistos de Jujols (CAVET,
1951, 1957 y 1958), no habiendo sido posible determinar su edad debido a la falta de fosiles
con valor cronoestratigrafico.

Fm La Central

Aflora principalmente al Sur de Son, en el E de la hoja, en el extremo occidental del Anticlinal
de La Massana-Ribera de Cardés. El contacto con la Formacion Montenartrd en esta hoja es
tectoénico.

Esta formacion estd constituida principalmente por una sucesion mondétona de pizarras, filitas

plateadas y pizarras limoliticas grises que a menudo muestran una laminacién arenosa de tonos
claros milimétrica. Esporadicamente se intercalan algunos niveles de areniscas o cuarcitas de
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espesor centimétrico (3-4 cm) a decimétrico (30 cm), a veces carbonatadas con moteado de
alteracion ocre. En ocasiones estas intercalaciones son de cuarcitas laminadas (alternancias de
ldminas cuarciticas de 3 a 5 mm de espesor con ldminas pizarrosas de 1 a 2 mm).

En las pizarras con laminacion arenosa se intercalan, a veces, nivelitos dispersos de calizas de 1
a 20 cm de espesor.

Al microscopio las pizarras estan constituidas por cantidades variables de mica blanca y cuarzo,
principalmente, y en ocasiones opacos finos y clorita. En proporciones accesorias se observan
minerales opacos, circon, turmalina, rutilo, apatito y en ocasiones plagioclasa. Las areniscas in-
tercaladas estan constituidas principalmente por cuarzo, moscovita, clorita, y en ocasiones es-
tilpnomelana, asf como cantidades variables de carbonatos. Algunos niveles de areniscas estan
constituidos por cuarzo, calcita, plagioclasa opacos y clorita, principalmente. En proporciones
accesorias suelen presentar la misma mineralogia que las pizarras y limolitas.

Las intercalaciones de finos niveles calcareos suelen estar constituidas principalmente por cal-
cita y en menor proporcién cuarzo; conteniendo en proporciones accesorias plagioclasa, opa-
cos, mica blanca, turmalina, circon y rutilo.

El hecho de que sobre esta formacion se apoyen discordantemente los materiales del Ordovi-
cico superior mediante la Formacion de los Conglomerados de La Rabassa o las areniscas de
la Formacion Cava. Asi como el que no aflore la base de la formacion, hace imposible calcular
su espesor en este sector. POBLET (1991) cita en el sector oriental del Domo de Pallassos unos
150 m de potencia.

Al'igual que en la formacién anterior no se han encontrado fosiles.

2.1.1.3. Pizarras, areniscas y cuarcitas. Cambro-Ordovicico indiferenciado (15)

En el afloramiento del Barranc de Bargadera-Pujoalbo (esquina NO de la hoja) situado en el nd-
cleo del extremo oriental del Anticlinal Central, existe un afloramiento de Cambro-Ordovicico
gue no ha sido posible incluir en ninguna de las formaciones en que se subdivide este conjunto,
debido a la escasez de afloramientos. No obstante parece tener mas similitudes con alguno de
los tramos de las pizarras laminadas, areniscas, cuarcitas microconglomeréticas, porfiroides y
calizas de las Formaciones Montenartrd y La Central.

2.1.2. Conglomerados, areniscas, calizas y pizarras. Ordovicico superior (16, 17, 18, 19y 20)

Sobre los materiales Cambro-Ordovicicos anteriormente descritos, se apoya discordantemente,
en los sectores NO (afloramiento de Pujoalbo), N (Pales de Ruda y Port dera Bonaigua), E (Son-
Jou-Estais) y SE de la hoja (Turd de Riuposa), una secuencia detritico-carbonatada que ha sido
atribuida por diversos autores al Ordovicico superior (KLEINSMIEDE, 1960, HARTEVELT, 1970,
BOURKE, 1979, POBLET, 1991, PALAU, 1995, 1998 y SOLER HERNANDEZ, 1997).

HARTEVELT (1970) establecio para el sector Catalano-Andorrano del Pirineo Central la litoestrati-
grafia detallada de estos materiales, subdividiéndolos en varias formaciones (de muro a techo):
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Conglomerados de La Rabassa, Fm Cava, Fm Estana, Fm Ansobell y Cuarcita de Bar. Este cri-
terio ha sido seguido en la realizacion de esta hoja, habiendose podido identificar y cartografiar
en algunos afloramientos todas ellas, salvo la Fm Cuarcita de Bar (cuya ausencia podria deberse
a motivos tecténicos, o bien a su disminucién de espesor y desaparicion hacia el Ny el O; GIL
PENA et al., 2000, 2001), mientras que en otros solo se ha podido cartografiar un Ordovicico
superior indiferenciado.

2.1.2.1. Conglomerados de La Rabassa (16)

Constituyen el tramo basal de la sucesién del Ordovicico superior. PALAU (1995, 1998) los de-
nomind Unidad de Conglomerados de La Bonaigua. Estan presentes en varios afloramientos
en la hoja: en el sector del Port dera Bonaigua (al N de Era Petilha y O del Pic del Muntanyd),
en el sector E de la hoja (al ONO de Jou) y en el sector SE (alrededores de Baiasca).

Se trata de conglomerados poligénicos constituidos principalmente por cantos de cuarzo po-
licristalino blanco, cuarcitas y areniscas; si bien también se han encontrado cantos de pizarras
y limolitas, asi como de areniscas porfiroides y aplitoides. En general son subredondeados, de
tamafio comprendido en su mayoria entre 1y 10 cm, si bien se han observado cantos de hasta
20 cm. A menudo estos cantos tienen geometrias elipsoidales debido a un intenso estiramien-
to tecténico. En general tienen una textura matriz-soportada, si bien llegan a tener en algunos
casos una textura grano-soportada. La matriz suele variar entre pizarrosa y areniscosa de tonos
gris-verdosos, presentando en ocasiones una textura porfiroide, con numerosos fenoclastos de
cuarzo monocristalino milimétricos rodeados por la foliacion. Presentan a veces intercalaciones
areniscosas de 20 cm a 2,5 m de espesor, a veces feldespaticas.

Su potencia en el sector del Port dera Bonaigua (al N de Era Petlha), segun segiin PALAU (1995,
1998) es de unos 120 m, muy similar a la citada por POBLET (1991) para el NO del Domo de
["Orri (125 m).

A estos materiales se les ha atribuido un origen continental (conos aluviales), segin SANZ y
PALAU (en prensa) y GIL PENA et al. (2004).

En cuanto a su edad, es una formacion azoica, habiéndosele asignado una edad Caradoc in-
ferior a partir de la edad asignada a formaciones superiores con contenido paleontolégico.

2.1.2.2. Areniscas, cuarcitas, limolitas y pizarras. Fm Cava (17)

Fue definida formalmente por HARTEVELT (1970). PALAU (1995, 1998) denomina a esta for-
macion, en el sector del Port dera Bonaigua, Unidad peliticoarenosa de Matamoixons. Se apoya
concordantemente sobre los Conglomerados de La Rabassa, pasandose en algunos casos gra-
dualmente de estos a la Fm Cava mediante la disminucion del tamano de los clastos, hasta dar
lugar a un microconglomerado POBLET (1991). Se han encontrado afloramientos de la misma
en el sector del Port dera Bonaigua (al N de Era Petilha y al O del Pic del Muntanyd), al ONO
de la localidad de Jou y en el &rea Pic de Quartiules-Estais (sector E de la hoja). En el sector NO
de la hoja, en el drea de Pales de Serrahera-Pujoalbo, parte de los materiales del Ordovicico su-
perior indiferenciado podrian corresponder a la Fm Cava.
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Estad constituida por pizarras grises mas o menos arenosas, a menudo laminadas, areniscas y
cuarcitas con laminaciones milimétricas de pizarras y cuarcitas grises en bancos desde 20 cm
a 1,5 m. Se han observado también, en el afloramiento de Era Petilha (al S del Port dera Bo-
naigua), microconglomerados cuarciticos en bancos proximos a 1m de espesor, intercalados en
cuarcitas grises, que muestran porfiroclastos de cuarzo gris , monocristalinos milimétricos. Por
otra parte, en la esquina SE de la hoja, al O del Coll de Rat, se han observado alternancias mi-
limétricas de pizarras y areniscas porfiroides con porfiroclastos de cuarzo monocristalino de
1mm. Estas facies tienen un caracter vulcanoclastico, observandose al microscopio cristales de
cuarzo monocristalinos con algun “golfo de corrosién”, asi como clastos totalmente transfor-
mados a finas masas de clorita en una matriz pelitico arenosa constituida por mica blanca,
cuarzoy clorita principalmente, y en proporciones accesorias minerales opacos, rutilo y turma-
lina. Se observan algunos sulfuros.

La potencia de esta formacion, debido a motivos tecténicos y de recubrimientos, es dificil de
establecer. PALAU (1995,1998) estima un espesor en el sector situado al N de Era Petlha, de
unos 100 m, mientras que en la Serie de Pletiu de la Font (fuera de la hoja hacia el NE) se redu-
cirfa a unos 15 m.

HARTEVELT (1970) describio en la parte alta de esta formacion una fauna de braquiépodos,
tentaculites, cistoideos y briozoos que permiten atribuirla al Caradoc.

2.1.2.3. Calizas, calizas margosas y pizarras carbonatadas. Fm Estana (18)

Fue definida por HARTEVELT (1970) en la localidad de Estana situada en la vertiente S del Rio
Segre. PALAU (1995,1998) en el sector del Port dera Bonaigua y Macizo de Marimanya la de-
nomina Unidad detriticocarbonatada del barranc d'Alos. Se apoya concordantemente sobre
la formacion anterior (Fm Cava).

En el 4rea de estudio, se han observado afloramientos de esta formacion, tanto al S del Port
dera Bonaigua (al N de Era Petilha), como al E del mismo (al O del Pic del Montanyo), asi como
en el sector E de la hoja, en el &rea Pic de Quartiules-Estais-Panta de La Torrassa. En la esquina
NO de la hoja en las Pales de Serrahéra, afloran calizas y calcoesquistos oquerosos similares a
los de la Fm Estana en materiales del Ordovicico superior indiferenciado.

Esta constituida por una alternancia centimétrica de calizas oquerosas, a veces brechoides, de
tonos crema a ocres, de tonos grises en fresco, en niveles de 2 o 3 cm, con pizarras y calcoes-
quistos verdes, también oquerosos, en niveles de 0,5 a 2 cm. En algunos casos se observan ni-
veles de calizas de hasta 20 cm. Los huecos que dan el aspecto oqueroso a esta formacion,
han sido interpretados como restos de fésiles disueltos (POBLET, 1991).

No se han reconocido restos fésiles en esta Hoja; no obstante en otros sectores de la Zona Axial
del Pirineo Central, varios autores han descrito fauna en esta formacién (braquiépodos, briozoos,
crinoideos y/o cistoideos, trilobites, ostracodos, moluscos y corales) que indican una edad Caradoc
superior-Ashgill inferior (SCHMIDT, 1931, SOLE y LLOPIS, 1947, HARTEVELT, 1970, POBLET, 1991)

La potencia de esta formacion es muy variable y puede desaparecer en distancias cortas pasan-
do lateralmente a la Fm Ansobell. PALAU (1995, 1998) cita un espesor maximo para el sector
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del Port dera Bonaigua situado al N de Era Pellha (Serie de Les Ares) de unos 100 m, mientras
que en el sector Pic de Quartiules-Estais-Panta de La Torrassa, su espesor es Unicamente de
unos 3 metros, quiza debido en buena parte a la intensa deformacion existente en esa zona.

2.1.2.4. Pizarras con intercalaciones esporadicas de limolitas y areniscas finas.
Fm Ansobell (19)

Esta formacion fue definida por HARTEVELT (1970) en la localidad de este nombre en el Domo
de I'Orri. PALAU (1995, 1998) en el sector del Port dera Bonaigua situado al N de Era Pellha,
la denomina Unidad peliticoarenosa de la Pellla. En el area de la hoja se apoya concordante-
mente sobre la Fm Estana e incluso sobre la Fm Cava. En otros sectores del Pirineo Central se
llega a apoyar sobre el Conglomerado de La Rabassa, e incluso sobre el Cambro-Ordovicico,
de manera probablemente discordante (HARTEVELT, 1970, POBLET, 1991).

Aflora en el sector N de la hoja , al N de Era Pellha y en el afloramiento de Pales de Ruda. En
el sector E de la hoja aflora en una banda de direccion NO-SE desde Campolado (al pié de Lo
Teso), por la Serrat de Sant Jaume y Estais, hasta el Panta de La Torrassa.

Esta constituida por una monétona sucesion de pizarras y pizarras con laminaciones limoliticas
grises y negras, en las que ocasionalmente se intercalan algunos delgados niveles de areniscas.
Ocasionalmente contienen algun canto disperso de limolita o arenisca fina de hasta 2 cm. Tam-
bién se pueden observar agregados de sulfuros. Su aspecto es muy similar al de las pizarras del
Siltrico, y cuando no se encuentra la Cuarcita de Bar, es muy dificil separar ambas formaciones,
si bien las pizarras de la Fm Ansobell son menos deleznables que las del Siltrico y raramente
tiznan los dedos de negro. Al no encontrarse la Cuarcita de Bar, probablemente debido a mo-
tivos tectdnicos, no es posible calcular su espesor. HARTEVELT (1970) da para distintos sectores
del Pirineo Central potencias que varian entre 20 y 320 m, aumentando su potencia hacia el N
donde reemplazaria a la Fm Cava. POBLET (1991) da una potencia maxima para estos mate-
riales de 250-260 m en el sector centrooriental del Anticlinal de La Massana-Ribera de Cardos.

Su edad, teniendo en cuenta la de las formaciones infra y suprayacentes debe estar compren-
dida entre el Ashgill inferior y el Llandovery medio.

2.1.2.5. Conglomerados, areniscas, calizas y pizarras. Ordovicico superior indiferenciado (20)

En la esquina NO de la hoja, en el sector Pales de Serrahéra-Bosc deth Malh Roi, no se han podi-
do individualizar las distintas formaciones que se distinguen en el resto de la hoja en el Ordovici-
co superior. No obstante, apoyandose sobre materiales atribuidos al Cambro-Ordovicico indiferen-
ciado, afloran areniscas y pizarras gris oscuras, con calizas y calcoesquistos oquerosos similares
a los de la Fm Estana, que han sido atribuidos al Ordovicico superior (SOLER HERNANDEZ, 1997).

2.1.3. Pizarras grafitosas y calizas negras. Siltrico (21)

Afloran en los sectores NO y N de la hoja (Pales de Serrahéra-Pujoalbo y Pales de Ruda, respecti-
vamente), si bien el mayor afloramiento se encuentra en el sector E de la misma, en una banda
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de direccién NO-SE comprendida entre Campolado-Coll de Fogueruix-Panta de La Torrassa
(al O de las localidades de Son y Jou). Existen, por otra parte, una serie de afloramientos de
Siltrico orlando al Macizo granodioritico de La Maladeta, por el E y el SE (Costa dels Alls,
Pala d'Eixe, Collada de la Coma d’Esp0s), ademdas de otros observados en el sector SO (Boi-
Tadll) marcando repeticiones entre materiales devénicos o entre materiales cambro-ordovicicos
y devonicos.

Numerosos autores han estudiado estos materiales en el area de estudio y alrededores del
Pirineo Central (DALLONI, 1930, ZANDVLIET, 1960, LLOPIS, 1965, ZWART, 1965, MEY, 1968,
HARTEVELT, 1970, BOURKE, 1979, BOTTINGA y GRAS, 1983, BOTTINGA, 1984, GRAS, 1985,
POBLET, 1991, GARCIA SANSEGUNDO, 1992, PALAU, 1995, 1998).

Regionalmente se apoya concordantemente sobre la Cuarcita de Bar o sobre la Fm Ansobell
(HARTEVELT, 1970), si bien en esta Hoja no se ha observado a la citada cuarcita y los contactos
con el Ordovicico superior y con el Devénico inferior suelen estar tectonizados, habiendo ac-
tuado a menudo como horizonte de despegue.

Estad constituido mayoritariamente por pizarras ampeliticas de color negro a gris muy oscuro,
gue suelen tiznar los dedos. Es frecuente la existencia de sulfuros dispersos o en agregados es-
tirados, y cuando estan intensamente cizalladas, la presencia de numerosas venas de cuarzo.
Intercalan ocasionalmente pizarras grises, asi como areniscas y cuarcitas grises, y calizas negras,
en ocasiones con orthoceratidos, principalmente a techo de la serie. En la parte alta de la serie
se observa a veces una alternancia de niveles centimétricos de cuarcitas negras y niveles de
calizas grises de 20 a 30 cm de espesor. En el sector SO, en la pista que sube del Pont de Bof a
las Bordes d'Erill, aflora una intercalacion entre las ampelitas de un nivel de 50 a 80 cm de cali-
zas arenosas con sulfuros dispersos. Las intercalaciones de calizas negras son mas frecuentes en
los sectores SE y SO de la hoja.

Diversos autores (HARTEVELT, 1970, POBLET, 1991, entre otros) han descrito la existencia de
dos tramos en la sucesion siltrica en el Pirineo Central, siendo el inferior, fundamentalmente
de pizarras negras ampeliticas, el mas potente (unos 110 m segun POBLET, 1991), mientras que
en el superior alternan las pizarras ampeliticas con calizas negras, en las que son frecuentes los
orthoceratidos, crinoideos y lamelibranquios, y no sobrepasa los 20 a 30 m (POBLET, 1991).
En el 4rea de la hoja la intensa deformaciéon que afecta al Sildrico impide separar estos dos tra-
mos asi como calcular su potencia.

Al microscopio las pizarras ampeliticas estan constituidas fundamentalmente por mica blanca,
y materia grafitosa, con proporciones variables de cuarzo. En las proximidades del Macizo gra-
nodioritico de La Maladeta, pueden mostrar blastos de andalucita de contacto. En el Coll de Fo-
gueruix (unos 2 km al NNO de Espot) se han observado blastos de clorita de un metamorfismo
estatico posiblemente ligado a la aureola de contacto de La Maladeta.

Esta unidad representa un episodio de sedimentacion de baja energia con gran cantidad de ma-
teria organica, que hacia el techo evoluciona a una sedimentacion carbonatada correspondien-
te a un episodio de oxigenacion con acumulacion de moluscos, dentro de un contexto de sub-
sidencia lenta (SANZ, 2004).
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En cuanto a la edad de estos materiales, HARTEVELT (1970) y POBLET (1991), cita una edad
comprendida entre el Llandovery medio y el Ludlow inferior, basandose en la fauna (diversas
especies de graptolitos y trilobites) recogida por diferentes autores (ROUSSEL, 1904, DALLONI,
1930, SCHMIDT, 1931, BOISSEVAIN, 1934, LLOPIS LLADO, 1966 y OLIVER, 1967). SANZ y SAR-
MIENTO (en GARCIA LOPEZ et al., 1994) refieren la presencia de conodontos, en algunas in-
tercalaciones carbonatadas cercanas a la base de la serie, del transito Aeroniense-Rudaniense.
La abundante fauna de orthoceréatidos, crinoideos, bivalvos, trilobites, graptolitos, braquidpo-
dos, conodontos y quitinozoos, han permitido a diversos autores (HARTEVELT, 1970, BOERSMA,
1968, BUCHROITNER et al., 1974, POBLET, 1991), establecer una edad comprendida entre el
Wenlock superior y el Devénico mas bajo para el tramo superior con calizas, que segun VA-
LENZUELA-RIOS (1994) alcanzaria al Lochkoviense basal.

2.1.4. Calizas y pizarras. Devonico

MEY (1967a) divide los materiales del Devénico y el Carbonifero prevarisco del Pirineo en cua-
tro grandes areas de facies: Area de facies meridional, Area de facies central, Area de facies sep-
tentrional y Area de facies occidental. Posteriormente BOERSMA (1973) agrupa en tres las cuatro
areas de subfacies en que MEY (1967a) subdividi6 al Area de facies meridional (Subfacies de
Sierra Negra s.l., Subfacies de Comte y Subfacies de Renanue). La Subfacies de Sierra Negra s.1.,
agrupa a su vez a las dreas de subfacies de Sierra Negra s.s. y del Baliera de MEY (1967a). ZWART
(1979) modifica esta divisién, afadiendo el Area de facies Nord-Pirenaica (Fig. 2.2).

Los materiales devonicos aflorantes en la hoja pertenecen en su gran mayoria a la Subfacies
de Sierra Negra s.s. del Area de facies meridional. Unicamente los afloramientos situados en
el Port dera Bonaigua y al E del mismo, pertenecen al Area de facies central.

2.1.4.1. Devénico prevarisco del Area de facies meridional. Subfacies de Sierra Negra s.s.
(23,24, 25, 27, 28 y 29)

Afloran principalmente por el sector E y SE de la hoja, orlando al Macizo pluténico de La Ma-
ladeta por el E y el SE. En el SO de la hoja afloran en la vertiente N de la Serra de Llats (al N de
Boi'y Taull) y al NO de Erill la Vall. Finalmente en el sector NO de la hoja existen varios aflora-
mientos situados en la terminacion oriental del Sinclinorio de Pla dels Estanys asi como aflo-
ramientos dispersos pertenecientes a esta subfacies. De muro a techo se han distinguido las
siguientes formaciones devénicas: Fm Rueda, Fm Castanesa, Fm Fonchanina, Fm de Manyanet
y Fm Civis.

a. Alternancias de pizarras, pizarras carbonatadas y calizas. Fm Rueda (24). Pizarras negras.
Fm Aneto (23)

Fue definida por MEY (1967 b) en la vertiente E del Rio Esera, como la primera formacion del
Devonico, si bien la serie devénica empieza a techo del tramo carbonatado infrayacente que
contiene conodontos del Lochkoviense basal (VALENZUELA-RIOS, 1994). Se apoya concordan-
temente sobre el Siltrico, siendo su limite superior la base de la caliza o dolomia mas baja de
mas de 10 m de espesor. Se trata de una alternancia de calizas arenosas y arcillosas con pizarras
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Fig. 2.2.— Divisién en Areas de facies para los Devénicos del Pirineo Axial, seqiin ZWART (1979),
y situacion de la Hoja de Esterri d’Aneu.

calcéreas y ligeramente carbonosas. En la parte inferior de la formacién pueden encontrarse al-
gunas pizarras puras. Muestran habitualmente tonos marrén oscuro y negro.

En el drea de estudio esté constituida fundamentalmente por una alternancia decimétrica en
bancos de entre 5y 50 cm (sobre todo entre 10 y 30 cm) de calizas grises a veces con aspecto
noduloso a brechoide con rocas calcosilicatadas y pizarras gris oscuras mas o menos carbona-
tadas (ocasionalmente con laminas de carbonatos milimétricas).

Los niveles pizarrosos y /o calcosilicatados intercalados con frecuencia muestran un aspecto bre-
choide, con fracturaciéon “en dominé” y aboudinamiento debido a su comportamiento mas fra-
gil frente a la deformacion que los niveles de calizas intensamente foliados. En ocasiones se ob-
servan numerosos fragmentos de fauna (principalmente artejos de crinoideos), si bien deformados
y recristalizados.

En el sector NO de la hoja (Pales de Serrahéra), en el flanco S del Anticlinal Central, afloran en
el nucleo de un anticlinal cortado por un cabalgamiento varisco un tramo pizarroso negro ma-
sivo no grafitoso (23), por debajo de calizas del Devonico inferior (Fm Rueda), que podria ser
un tramo pizarroso intercalado en esta formacién, o bien el tramo pizarroso situado en la parte
basal de la formacién citado por MEY (1967 b). Tendria ciertas similitudes con la Fm Aneto, y
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la caliza suprayacente con la Fm Gelada definidas por el mismo autor para el rea de subfacies
del Baliera.

Al microscopio las pizarras carbonatadas estan constituidas por mica blanca, epidota/clinozoi-
sita y clorita principalmente, y en menor proporcién cuarzo. Las calizas arenosas estan consti-
tuidas por carbonatos, cuarzo y feldespato potasico, fundamentalmente. En proporciones acce-
sorias suelen contener minerales opacos, circon y turmalina.

Esta formacién representa la instauracién de una sedimentacién hemipeldgica con progresiva
oxigenacion de la cuenca, que muestra un incremento en la tasa de subsidencia durante el
Praguiense inferior (SANZ, 2004).

En cuanto a su espesor, MEY (1967 b) da un espesor de 50 a 80 m para el area situada al SO
del Macizo de La Maladeta (Sierra Negra), mientras que POBLET (1991) cita espesores de 40 a
55 m para el Sinclinal de Llavorsi, que podria aumentar hasta 100 m en la subunidad de Sierra
Negra.

En los estratos calcareos es frecuente la presencia de placas de crinoides, ademas de corales,
ortoceratidos y braquiépodos (ARRANZ, 1997). BOERSMA (1968), encontré conodontos en la
parte mas baja de esta formacién en la zona de Las Nogueras, que le proporcionaron una
edad Gediniense inferior, mientras que VALENZUELA-RIOS (1994) los identifica en el Mb Aneto,
donde dan una edad Lochkoviense inferior. POBLET (1991) atribuye a esta formacion una edad
comprendida entre el Gediniense inferior y el Siegeniense superior, e incluso el Emsiense infe-
rior, teniendo en cuenta la edad de las formaciones supra e infrayacentes. Por ultimo SANZ
(1995, 2004) atribuye la Fm Rueda en la regién de la Sierra Negra al Lochkoviense superior-
Praguiense.

b. Calizas masivas. Fm Castanesa (25)

Fue definida por MEY (1967b) en el Pico Castanesa, situado en el Area de subfacies Sierra
Negra, s.s., al SO del Macizo de La Maladeta. Se apoya concordantemente sobre la Fm Rueda
apoyandose sobre ella, con contacto neto, una serie de pizarras negruzcas que a veces con-
tienen algunas delgadas capas de calizas intercaladas (Fm Fonchanina). En el area de la hoja
afloran Unicamente en los sectores situados al E y SE del Macizo de La Maladeta, y al SO del
mismo (Boi-Tadll).

Se trata de calizas generalmente masivas, de tonos negros a gris oscuros, de grano fino, a ve-
ces intensamente foliadas. Se presenta a veces en bancos decimétricos, y en ocasiones lamina-
da e intercalando algun nivel delgado de pizarra gris a negra. Con cierta frecuencia contienen
sulfuros. A menudo contienen numerosas venas de calcita, blancas, replegadas.

Su potencia fue estimada por MEY (1967b) en el sector situado al SO del Plutdn de La Maladeta
entre 30 y 60 m. En el drea de estudio su espesor es dificil de estimar, pues esta formacion esta
fuertemente plegada e implicada en una tecténica de cabalgamientos, llegando en el flanco S
del Sinclinal de Llavorsi, en la zona préxima al valle del rio Noguera Pallaresa, a disminuir su es-
pesor a 2 m (POBLET, 1991) o incluso a desaparecer.
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En cuanto a su edad, DALLONI (1910, en MEY, 1967 b) atribuyé esta formacién al Eifeliense
en un sector situado al O de la hoja. BOERSMA (1968, en HARTEVELT, 1970) en cuentra cono-
dontos de edad Emsiense en el techo de la formacion Basibé (correlacionable con la Fm Cas-
tanesa) en la zona de las Nogueras. VALENZUELA-RIOS (1994), mediante conodontos encuen-
tra una edad Praguiense superior-Emsiense inferior para la parte superior de la Fm Basibé. SANZ
(1995) atribuye también a esta formacion una edad, para el area de subfacies Sierra Negra de
Praguiense superior a Emsiense inferior.

c. Pizarras negras. Fm de Fonchanina (27)

Fue definida por MEY (1967b) en la localidad de Fonchanina, situada en la vertiente oriental
del rio Baliera, y descrita como pizarras finamente exfoliables de color oscuro con algunas finas
intercalaciones de calizas (mudstone) y calizas margosas gris oscuro. Se apoya concordante-
mente sobre la Fm Castanesa. Es una formacién muy discontinua que desaparece hacia el sec-
tor oriental del Sinclinal de Llavorsi.

En el drea de la hoja aflora en los sectores situados al E y SE del Macizo de La Maladeta, asf
como al SO del mismo (Boi-Tadlll) y esta constituida por pizarras negras a gris oscuras, monoé-
tonas, a veces satinadas, que ocasionalmente intercalan algunos niveles decimétricos de calizas
laminadas, gris a negras,y en un caso nodulosas. Pueden contener agregados de sulfuros. Cuan-
do se encuentran préximas al contacto con el Plutdn de La Maladeta muestran un aspecto mas
grosero, con un moteado brillante (posiblemente moscovita de contacto).

Al microscopio se han observado pizarras carbonatadas constituidas principalmente por mica
blanca, carbonatos y minerales opacos muy finos, con una laminacién en bandas mas pizarrosas
y otras con mas carbonatos. Presentan una foliacién de tipo slaty cleavage que rodea a agrega-
dos de carbonatos alargados asi como, en los nivelitos mas peliticos, a blastos de cloritoide.

La potencia de esta formacion es dificil de estimar, debido a su incompetencia y a la intensa
deformacion a que ha sido sometida. No obstante su espesor parece disminuir de Este a Oeste,
dentro del area de subfacies Sierra Negra variando entre los menos de 75 m que HARTEVELT
(1970) cita para el area entre los valles del Alto Segre y Valira, los 50 m que cita POBLET (1991)
para el Sinclinal de Llavorsf en las cercanias del rio Santa Magdalena, hasta los 15 a 35 m que
cita MEY (1967b) en los valles del Alto Noguera Ribagorzana y Baliera.

La falta de fauna con valor cronoestratigrafico da una datacién relativa, teniendo en cuenta
las edades de las formaciones supra e infrayacentes, del Gediniense inferior al Siegeniense su-
perior e inclusoEmsiense inferior para POBLET (1991), mientras que SANZ (1995) da una edad
Emsiense inferior alto en las areas de subfacies Sierra Negra y Baliera.

d. Alternancia de calizas multicolores con pizarras carbonatadas verdosas a gris claro.
Fm de Manyanet (28)

Fue definida informalmente por ROBERTI (en MEY, 1967b) en el valle del rio Manyanet, donde

posteriormente MEY (1967) la define formalmente como “Formacion griotte de Manyanet”,
constutuida principalmente por calizas de colores variados, nodulares con intercalaciones de
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pizarras y calizas margosas rojas y verdes. POBLET (1991) propone denominarlas simplemente
Formacion de Manyanet, debido a que, en su opinién, sus niveles calcareos no son equivalentes
a las verdaderas calizas griotte, ni desde el punto de vista litostratigrafico, ni biostratigrafico
ni cronoestratigrafico.

Se apoya concordantemente sobre la formacion infrayacente (Fm de Fonchanina) y aflora en
el sector E y SE de la hoja, pertenecientes al sector occidental del Sinclinal de Llavorsi, asi como
en el sector SO (Boi-Taull) donde es intruida por el Pluton de La Maladeta.

En el drea de estudio esta constituida por una alternancia decimétrica, en bancos de 5 a 80 cm
(principalmente de 20 a 30 cm) de calizas multicolores, a veces laminadas, (de tonos blanco-
amarillentos, verdosos a gris claro y aveces rosados, rojizos y marrones) con pizarras carbonata-
das verdosas a gris claro, que pueden tener nivelitos centimétricos de calizas intercalados. Al-
gunos niveles tienen un aspecto noduloso y raramente superan 1 m de espesor (se observé un
solo nivel de 3 m). En algunos niveles de calizas grises se han observado cristales de pirita idio-
morfos de 1 a 2 mm. En los afloramientos afectados por la aureola de contacto del Plutén de
La Maladeta, las calizas se transforman en marmoles y las pizarras carbonatadas en niveles
calcosilicatados.

Al microscopio se han observado calizas bioclasticas, a veces arenosas, constituidas principa-
mente por calcita y en menor proporcién cuarzo y/o mica blanca, asi como minerales opacos
finos en cantidades accesorias. Contienen numerosos fragmentos de fosiles, que en ocasiones
se identifican como artejos de crinoides. Se han observado también pizarras, a veces con una
fina laminacién arenoso-limolitica, constituidas principalmente por mica blanca fengitica, y en
menor proporcién clorita y cuarzo. En proporciones accesorias contienen minerales opacos,
circon, turmalina, rutilo y apatito. Muestran una foliacion de tipo slaty cleavage, definida por
la orientacién de mica blanca, que rodea a cloritas y moscovitas detriticas, y en un caso a crista-
les de cloritoide.

Las pizarras carbonatadas al microscopio estan constituidas por carbonatos, cuarzo y mica
blanca, con minerales opacos en proporciones accesorias. Se observan finas alternancias de ni-
velitos calciticos con algo de cuarzo y otros pizarrosos con algun carbonato disperso.

Unos 350 m al NE de la localidad de Escart, en el SE de la hoja (x: 347150, y: 4712150), se corta
en la carretera que sale al valle de la Noguera Pallaresa, una intercalaciéon de un cuerpo igneo
de unos 10 m de potencia con geometria de dique o sill, cuyos bordes son paralelos a la estra-
tificacion de las calizas encajantes. Es una roca de grano fino a medio, blanco-verdosa, de ca-
racter dacitico, que al microscopio muestra texturas peperiticas, caracteristicas de intrusiones
de sills en sedimento humedo. Por otra parte, a techo de la Fm Manyanet, en el SE de la hoja,
en la pista a Caregue y Rialp (x: 345225, y: 4708775), se observa una intercalacion de 2 a 3 m
de espesor de una roca ignea, verdosa, granuda, de grano fino, paralela a la estratificacion de
las calizas, que parece un sill, de composicion diabasica. Al microscopio se observa que esta
reajustado metamorficamente en condiciones de esquistos verdes.

La potencia de esta formacién varia entre los 200 a 300 m citados por HARTEVELT (1970) para
el sector oriental del Sinclinal de Llavorsi (valles del Alto Segre y Valira) hasta los 35 a 70 m
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citados por MEY (1967b) en el sector del drea de subfacies Sierra Negra situado al SO del Plu-
tén de La Maladeta. Para el Sinclinal de Llavorsi, POBLET (1991) cita un espesor comprendido
entre 135y 145 m.

En cuanto a la edad de esta formacién, BOERSMA (1973, en ZWART, 1979) les atribuye un in-
tervalo comprendido entre el Givetiense y el Fameniense inferior, mientras que para POBLET
(1991) su edad variaria entre el Gediniense inferior y el Emsiense inferior, como mucho. GARCIA
LOPEZ et al. (1990), mediante conodontos, cita una edad para esta formacién desde el Emsiense
inferior al Eifeliense basal, mientras que para SANZ (1995), sin embargo variaria entre Emsiense
medio y Emsiense medio-superior e incluso Eifeliense inferior, debido a la existencia de un cambio
de facies entre la Fm de Manyanet y el tramo inferior de la formacion suprayacente (Fm Civis).

e. Pizarras y pizarras limoliticas grises a negras. Fm de Civis (29)

Fue definida formalmente por HARTEVELT (1970). Posteriormente, RIOS (1977) la denomina
“pizarras de Cerler” en la subunidad de Sierra Negra. Aflora ampliamente en el Sinclinal de
Llavorsi. En el area de la hoja, aflora en el sector SE de la misma, fundamentalmente en el nd-
cleo del extremo noroccidental del Sinclinal de Llavorsi, y en dos pequefios afloramientos en
el extremo NO del Domo de I'Orri.

Se apoya concordantemente sobre la Fm de Manyanet, y esta constituida, segun HARTEVELT
(1970), por pizarras gris a negras, mondtonas, en las que localmente se pueden dar delgadas
intercalaciones de niveles arenosos y calizos.

En el 4rea de estudio, estd constituida fundamentalmente por pizarras y pizarras limoliticas de
tonos grises a negros, mas bien groseras, monotonas, en las que es dificil reconocer la estra-
tificacion. Es muy caracterfstica la presencia de un punteado de micas blancas. Se puede ob-
servar localmente alguna laminacién arenosa o limolitica milimétrica (2-3 mm) a centimétrica
(3-4 cm), asf como algunos niveles intercalados decimétricos (50 cm a 1 m) de areniscas. En la
aureola de contacto del Pluton de La Maladeta, muestran un “mosqueado” de contacto, hasta
llegar a transformarse en una corneana andalucitica.

Al microscopio, se trata principalmente de pizarras groseras, ocasionalmente con laminaciones
arenosas, constituidas principalmente por mica blanca, clorita, moscovita, cloritoide, y en me-
nor proporcion, cuarzo y minerales opacos finos. En proporciones accesorias suelen presentar
minerales opacos, turmalina, circon, apatito y a veces cloritoide (si no esta entre la mineralogia
principal). Muestran una foliacion de tipo slaty cleavage grosero, que rodea a ldminas de mos-
covita y clorita detriticas, asi como a blastos prismaticos de cloritoide desorientados.

Las limolitas o pizarras limoliticas, solo se diferencian al microscopio en la diferente proporciéon
entre micas y cuarzo, habiendose observado también como mineral accesorio rutilo.

La potencia de esta formacion es dificil de establecer, debido a que su techo no aflora, asi como
a la dificultad en reconocer la estratificacion. No obstante, HARTEVELT (1970) le atribuye un es-
pesor de al menos 400 m en los valles del Alto Segre y Valira, y POBLET (1991), cita un espesor
maximo reconocido de 350 m.
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Intercalados entre las pizarras de esta formacién se observan algunos diques o sills de rocas
igneas, de tendencia similar a las descritas en la Fm Manyanet, de los cuales tres han sido carto-
grafiados al NO de Espot, en el flanco N del Sinclinal de Llavorsi. Ademas se han observado es-
tas rocas en otros puntos de la Fm Civis, tanto en el flanco N como en el S del sinclinal (coor-
denadas x: 344450, y: 4713000; x: 347800, y: 4711250; x: 342650, y: 4711625). Se trata de
digues o sills de 0,5 a 2m de potencia de caracter diabasico a cuarzo-traquitico, de tono gris
algo verdoso, grano fino, en ocasiones foliados. Muestran metamorfismo de contacto y fuerte
alteracién a sericita y carbonatos. Cartograficamente son subparalelos a las estructuras prin-
cipales. POBLET y ENRIQUE (1990) describen en el sector centro-oriental del Sinclinal de
Llavorsi, un conjunto de rocas hipabisales prehercinicas de microgranudas a porfidicas, similares
a las descritas anteriormente, tanto en relacion con la Fm Manyanet, como en esta formacion,
afectadas por la foliacién varisca y reequilibradas por el metamorfismo regional de grado bajo
a muy bajo. Les atribuyen un caracter basico a intermedio con composiciones entre basaltos
y andesitas, situdndose intercaladas en materiales devonicos de edad Eifeliense-Givetiense.

En cuanto a su edad, HARTEVELT (1970) y BOURKE (1979), entre otros autores, consideran una
edad Carbonifero (Tournaisiense-Westfaliense) para esta formacién. GROOS-UFFERNORDE et al.
(1972), atribuyen una edad a la “serie de Vilaller”, equivalente de la Fm de Civis, del Emsiense
al Frasniense, mientras que BUCHROITNER y STATTEGER (1975) y BUCHROITNER (1976, en
POBLET, 1991) identifican conodontos en el Sinclinal de Llavorsi de edad comprendida entre
el Emsiense inferior y Emsiense superior, y RIOS (1977) atribuye las pizarras de Cerler, también
equivalentes a la Fm de Civis al Devoénico. Por Ultimo SANZ (1995), atribuye una edad a esta
formacién comprendida entre el Emsiense medio y el Eifeliense superior o Givetiense inferior.

2.1.4.2. Unidades Silirico-Devénicas del Area de facies central (22, 26 y 30)

Afloran Unicamente en un sector reducido situado al N de la hoja, entre el Port dera Bonaigua
y el borde S del Macizo granitoide de Marimanya, y en un pequefio afloramiento situado en
el extremo NO de la hoja (Pales de Sarrahéra).

La sucesion estratigrafica existente en este sector fue descrita y datada mediante conodontos
por LOSANTOS et al. (1986) y posteriormente PALAU y SANZ (1989) y PALAU (1995, 1998).

Siguiendo los criterios de este Ultimo autor se han reconocido y cartografiado en este sector las
siguientes unidades, de muro a techo: Unidad de Moredo-Salau y Unidad de Lutitas de Beret.
A su vez la Unidad De Moredo-Salau se subdivide de muro a techo en las siguientes subuni-
dades: Alternancia Trenada, Calizas del Marxant, Alternancia paralela y Calizas de Campaus.
Las tres primeras subunidades se han agrupado cartograficamente debido a lo reducido de su
afloramiento asi como a su intensa tectonizacion.

a. Alternancia de calizas y calcarenitas grises y pizarras negras, marmoles con fragmentos
de crinoideos. Fms. Alternancia Trenada, Calizas del Marxant y Alternancia paralela (22)

Junto con las Calizas de Campaus, constituyen la Unidad de Moredo-Salau, que alcanza un es-
pesor maximo de 300 m, segin ARRANZ (1997) y yace mediante contacto mecénico sobre los
materiales infrayacentes.
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La Aternancia Trenada esta constituida por calcarenitas marmorizadas grises y blancas con
pasadas anastomosadas de filitas negras de espesor generalmente inferior a 2 m. Los niveles
calcareniticos presentan bases erosivas con cantos blandos, y contienen numerosos fragmentos
de crinoideos, corales y briozoos. VALENZUELA-RIOS (en ARRANZ, 1997) y PALAU (1998), en el
sector NE del Macizo de Marimanya (fuera de la hoja), identificaron restos de conodontos del
Siltrico superior, probablemente Wenlock superior-Ludlow inferior.

Las Calizas del Marxant estan constituidas por marmoles con fragmentos de crinoideos. Tie-
nen tonos grises y blancos en su base, que se van oscureciendo gradualmente hacia el techo,
hasta adquirir en los tramos superiores un tono gris oscuro a negro, sobre el que destacan al-
gunos fragmentos de fésiles, probablemente crinoideos y ortoceratidos, muy deformados
(PALAU, 1998). Se han identificado algunos restos de conodontos que indican una edad silUrica
(ARRANZ, 1997).

Estas dos subunidades son equivalentes en conjunto a las pizarras ampeliticas negras y a las
calizas negras con Orthoceras descritas por HARTEVELT (1970) en otros sectores del Pirineo, y
en concreto en el resto de la hoja, a las que atribuye una edad silurica.

La Alternancia paralela, esta constituida por una alternancia de niveles de calizas de tonos
grises con fragmentos de crinoideos y niveles de pizarras negras. Ocasionalmente se observan
granoclasificaciones positivas y laminacion paralela en niveles carbonatados (PALAU, 1998).
Hacia techo disminuye el espesor de los tramos carbonatados y aumenta el de los niveles de-
triticos, que pueden estar silicificados. Esta unidad es equivalente a la alternancia de calizas y
pizarras denominada por los autores holandeses como Fm Rueda, en el Area de facies meridio-
nal (subfacies Sierra Negra) en la que se incluyen el resto de los devénicos de la hoja. Su edad
podria ir del Siltrico superior al Praguiense.

b. Calizas grises a blancas. Calizas de Campaus (26)

Se apoya en transito gradual sobre la Alternancia paralela. Las calizas van perdiendo progresi-
vamente intercalaciones lutiticas, hasta dar lugar a calizas grises a blancas (en funcién de la in-
tensidad del metamorfismo de contacto), masivas o en bancos con bandeado centimétrico y
en ocasiones aspecto brechoide, en las que ocasionalmente se observan calcarenitas con frag-
mentos detriticos de cuarzo. El contenido pelitico de los carbonatos disminuye en su tramo cen-
tral, volviendo a incrementarse en su parte superior (PALAU, 1998).

En algunos casos se conservan fragmentos de fésiles, blancos, muy estirados. En algunos pun-
tos se observa una intensa deformacién de cizalla ductil asociada a un cabalgamiento alpino.

La intensidad de la deformacion que les afecta hace muy dificil calcular su espesor en el drea
de la hoja.

La edad de esta unidad, basada en conodontos recogidos y estudiados por diversos autores
(MORET y WEYANT, 1986, PALAU y SANZ, 1989, PALAU, 1998) se extiende desde el Pra-
guiense superior al Emsiense inferior. En el Valle de Aran estas Calizas serfan correlacionables
con la Caliza Basal (KLEINSMIEDE, 1960, GARCIA LOPEZ et al., 1988, GARCIA SANSEGUNDO,
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1992) en el sector de La Tuca, que aflora minimamente en la esquina NO de la hoja (Pales de
Sarrahéra).

c. Pizarras gris-azuladas con intercalaciones carbonatadas. Unidad Lutitas de Beret (30)

Afloran Unicamente en un sector situado al E del Port dera Bonaigua, al SO del Macizo de Ma-
rimanya. En otros sectores situados al N y al O del macizo pluténico, estan en continuidad es-
tratigrafica sobre las unidades de Moredo-Salau, si bien en el sector de la Bonaigua el contacto
con la subunidad Calizas de Campaus, es en su mayor parte tecténico.

Esta constituida principalmente por pizarras gris-azuladas, que cerca de la base presentan inter-
calaciones carbonatadas (PALAU, 1998).

En el 4rea de La Bonaigua, son fundamentalmente pizarras grises a negras con intercalaciones
centimétricas de calizas grises y calcoesquistos, con intensa deformacion y numerosas venas
calciticas replegadas. En esta sucesion lutitica se intercalan algunos niveles de calizas de varios
metros de espesor, de tonos grises a negros, aboudinados, con frecuentes nédulos espariticos
blancos, que pueden corresponder a fragmentos de fésiles (ortoceratidos) y le dan un aspecto
caracteristico.

En la reducida area en que aflora en la hoja no es posible calcular su espesor; si bien PALAU
(1998) estima para el area de Marimanya un espesor de 150 m.

En cuanto a la edad de esta unidad, PALAU (1998) ha encontrado en uno de estos niveles ca-
lizos intercalados, restos de conodontos que determinan una edad devénica supraemsiense.
En otros sectores del Pirineo Axial se han citado edades que llegan al Eifeliense.

2.1.5. Calizas tableadas. Fm Calizas de La Renclusa. Devonico superior-Carbonifero inferior
€3]

Fue definida por RIOS (1977) en el valle del rio Esera, debiendo su nombre al Refugio de La
Renclusa.

Aflora en la esquina NO de la hoja, en el flanco S de la terminacion oriental del Sinclinorio del
Plan d’Estan y en algunos afloramientos dispersos situados mas al E (Serra de Sauvadies, Bosc
des Banhs), en contacto con el macizo plutonico de La Maladeta. Se trata de una secuencia cons-
tituida por calizas tableadas en bancos decimétricos (30-40 cm) donde alternan calizas grises
laminadas y calizas blanquecinas mas masivas. Se observan intercalaciones de niveles de tonos
claros brechificados, posiblemente dolomiticos, asi como de niveles gris-verdosos pelitico-are-
nosos corneanizados. Diversos autores (RIOS, 1977, GARCIA SANSEGUNDO, 1992) citan la exis-
tencia de una intecalacién de un nivel de liditas en el cual se situa la base del Carbonifero.

Al microscopio los niveles carbonatados son marmoles calcosilicatados debido al metamorfismo
de contacto. Estan constituidos principalmente por calcita y anfibol tremolitico, y en menor
proporcion por clinopiroxeno (diopsido), minerales opacos y esfena. Muestran una importante
alteracién a minerales del grupo de la epidota/clinozoisita y a micas finas. Los niveles peliticos
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estan constituidos principalmente por mica blanca y clorita , y en proporciones accesorias por
cuarzo, minerales opacos, turmalina, circén y moscovita; mostrando placas de moscovita y
epidota/clinozoisita de contacto.

No es posible calcular su potencia en el area de la hoja, ya que no aflora el muro de la forma-
cion. POBLET (1991) cita en la proximidad de los Bafos de Benasque (NO del Sinclinorio de
Plan d’Estan) un espesor no inferior a 230 m.

La edad de estos materiales ha sido atribuida por RIOS (1977) y GARCIA SANSEGUNDO (1992)
al Devonico superior (Fameniense) y Carbonifero inferior (Tournaisiense-Viseense). Esta Ultima
edad se basa en conodontos recogidos en la parte superior de esta formaciéon por Adriechen
Boogaert (en GARCIA SANSEGUNDO, 1992) y BOUQUET y STOPPEL (1975). BOERSMA (1973),
daté mediante conodontos estas calizas al SO del area de la hoja, obteniendo una edad
Tournaisiense superior-Namuriense. SANZ (2004), divide esta formacién en dos tramos sepa-
rados por una laguna estratigrafica. El tramo inferior comenzaria, con dudas en el Givetiense
medio y llegaria, también con dudas, al Frasniense medio; mientras que el tramo superior co-
menzaria entre el limite Fameniense-Tournaisiense y el Tournaisiense-Viseense pudiedo llegar
al Bashkiriense.

2.1.6. Alternancias de areniscas feldespaticas, grauwacas y litarenitas con pizarras.
Carbonifero inferior en facies “Culm” (32)

Aflora Unicamente en el NO de la hoja, en el extremo oriental del nucleo del Sinclinal de Plan
d’Estan.

Ha sido estudiado por diversos autores, entre los que cabe destacar a KLEINSMIEDE (1960),
WATERLOT (1969), ZWART (1979) y GARCIA SANSEGUNDO (1992).

Presenta una homogeneidad litolégica en todo el Pirineo, estando constituido por una sucesion
fundamentalmente siliciclastica de alternancias decimétricas de areniscas feldespaticas, grau-
wacas y litarenitas con pizarras o lutitas oscuras. En las grauwacas y litarenitas, se encuentran
frecuentemente fragmentos de pizarras irregulares de 1 a 20 cm (KLEINSMIEDE, 1960). En esta
serie ocasionalmente se intercalan niveles de conglomerados y microconglomerados de carac-
ter lenticular, en niveles de grauwacas y areniscas. Los conglomerados presentan cantos en ge-
neral bien redondeados de cuarzo y cuarcita, mientras los microconglomerados suelen contener
clastos de cuarzo angulosos. GARCIA SANSEGUNDO (1992) cita la existencia de niveles de bre-
chas envueltos en una matriz microconglomerdatica. Esporadicamente se encuentran también
niveles de calizas intercalados. La potencia de esta formacion en el area de la hoja no es deter-
minable, al no aflorar el techo de la misma.

En cuanto a su edad WATERLOT (1969), encontré fauna de goniatitidos de edad Namuriense
y restos vegetales de edad Westfaliense, coincidiendo en esta Ultima datacion paleobotanica
con DALLONI (1910, 1913) y ARCHE (1971). SANZ (2004), le atribuye en este sector de la ca-
dena, una edad Bashkiriense inferior para su parte baja, sin que se sepa la edad del techo, si
bien en otros sectores de la cadena (Dominios Septentrional y Central) puede llegar desde el
Serpukhoviense hasta la base del Moscoviense, al menos.
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2.1.7. Brechas poligénicas (33)

En la esquina NO de la hoja (Pales de Sarrahéra), existe un pequefo afloramiento, que parece
continuarse fuera de la misma, de una brecha de tonos gris oscuros a algo rojizos, heterométri-
ca, constituida por cantos de pizarra, areniscas y litarenitas, en una matriz pizarro areniscosa,
mas o0 menos ferruginosa, con textura matriz-soportada. Los cantos son angulosos y su tamafio
varfa entre 5 mmy 40 a 50 cm. Se observan tramos areniscosos masivos con cantos, e intercalacio-
nes de niveles de pizarras negras foliados con cantos de 5 a 10 cm rodeados por la foliacion.

Su potencia en este afloramiento no supera los 3 m, si bien su contacto N es un cabalgamiento
que pone el Sildrico ampelitico aléctono sobre estos materiales, mientras que se apoyan sobre
una sucesion que de techo a muro tiene ampelitas siltricas y materiales del Ordovicico superior
del flanco N y ntcleo del Anticlinal central. El accidente que pone en contacto por el N estas
brechas con el Siltrico y calizas devonicas equivalentes a la caliza Basal del Area de facies Cen-
tral, podria ser el Manto de Gavarnie.

Estas brechas se parecen a las descritas al S de la Subunidad del Flamisell-Baliera (al S del Ma-
cizo de La Maladeta) por MEY et al. (1968), donde estos autores definieron formalmente la
Fm Aguiré. En la citada localidad describen en la base de la formacién unas brechas poligéni-
cas, mal seleccionadas con bloques angulosos de hasta 2 m de tonos grises a marrones a veces
tendiendo a purpura o rojizo hacia la base, que se apoyan sobre las formaciones prevariscas
infrayacentes.

En los tramos de conglomerados situados sobre estas brechas se intercalan lutitas carbonosas
en las que diversos autores han encontrado restos de flora fésil que situarfa esta formacion entre
el Westfaliense D hasta incluso el Estefaniense B (ROUSSEL, 1903, DALLONI, 1930, NAGTEGAAL,
1969, WATERLOT, 1967 y 1969, HARTEVELT, 1970, BROUTIN y GISBERT, 1985).

2.1.8. Lutitas, areniscas y microconglomerados rojos. Fm Peranera (34)

En el sector NO de la hoja, en los alrededores de Priedo, se observan en la pista que va de Sa-
lardd a Artiés, dos pequenos afloramientos de pizarras mas o menos arenosas y metalimolitas
de tonos morado-rojizos a verdosos y grises, afectadas por una foliacion microplegada con de-
sarrollo de una foliacion de crenulacién muy penetrativa de plano axial. Se observan en uno de
estos afloramientos (coordenadas X: 328.700, Y: 4.724.950) numerosas venas de cuarzo para-
lelas a la foliacién .

En otro de estos afloramientos (coordenadas X: 328.275, Y: 4.725.300), en parte removido bajo
depdsitos morrénicos constituidos de bloques de granitos, se observa que estas lutitas moradas
intercalan niveles de microconglomerados con cantos de cuarzo monocristalinos y policristali-
nos, asi como de biotita oxidada.

Al microscopio las pizarras arenosas contienen numerosos minerales opacos muy finos oxida-
dos asi como granos de cuarzo monocristalino dispersos que parecen tener, en algunos casos,
“golfos de corrosion”. Muestran una intensa deformacién de caracter milonitico, con desarro-
llo de pliegues intrafoliares sobre venas de cuarzo con la foliacion principal de plano axial, y
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desarrollo de ribbons en la venas de cuarzo. Los microconglomerados estan constituidos por
cantos de cuarzo (mono y policristalino), biotita, minerales opacos, moscovita, feldespato po-
tasico, turmalina, circédn y algunos posibles fragmentos de vidrio volcanico; en una matriz fo-
liada constituida fundamentalmente por mica blanca y éxidos de Fe. En algunos cuarzos mo-
nocristalinos se observan “golfos de corrosion”.

Estos afloramientos han sido atribuidos por diversos autores (KLEINSMIEDE, 1960, MATTAUER
y SEGURET, 1966, GARCIA SANSEGUNDO, 1992, SOLER HERNANDEZ, 1997) al Triasico o al
Permotriasico del autdctono del Manto de Gavarnie, baséndose en su correlacién con la For-
macion Peranera, definida por MEY et al. (1968) mas al Sy a su similar posicion en el blogue de
muro del Manto de Gavarnie. No obstante la falta de datos paleontolégicos, la escasez de aflo-
ramiento, y la intensa deformacion sufrida por estos materiales, hace dificil atribuirles una edad
con ciertas garantias.

2.2. CUATERNARIO

Los depositos cuaternarios en la Hoja alcanzan un buen desarrollo superficial, con una edad
comprendida entre el Pleistoceno y el Holoceno, siendo en su mayoria depésitos relacionados
con los eventos glaciares, periglaciares y gravitacionales ocurridos en esta zona del Pirineo. En
el Mapa Geoldgico se han diferenciado las formaciones superficiales que se describen a con-
tinuacion.

2.2.1. Bloques, arenas con clastos, masivos, gravas, arenas, limos y lutitas.
Depositos glaciares y till (35). Pleistoceno

En la Hoja de Esterri d’Aneu predominan los depésitos glaciares, y dentro de estos, los que he-
mos denominado till o deposito glaciar indiferenciado que se extienden por toda la Hoja.

Estas formaciones superficiales de origen glaciar incluyen: till o depdsito glaciar indiferenciado,
depdsito glaciar con bloques subglaciares, conos proglaciares, terrazas kame, depdsitos por aguas
de fusion glaciar y rellenos de cubetas de sobreexcavacion glaciar.

Sus espesores varfan desde menos de 1 metro a mas de 200-450 metros de potencia, como
se puede observar en el corte del Valle del Riu Escrita en el sector de la localidad de Estahis
(VENTURA, 1983), también en el corte de Esterri d’Aneu a Son del Pi y en el valle de Boi-Tadll
(VILAPLANA, 1983a). Dado que se ha agrupado un amplio abanico de depdsitos, muchos de
ellos no presentan morfologia bien definida, bien porque la han perdido por procesos poste-
riores o bien porque los afloramientos no la expresan, y se extienden a diferentes cotas de al-
tura, desde los 900 m hasta por encima de los 2.500 m.

La litologia y granulometria dependen del deposito especifico del que se trate. Asi podemos
ver a nivel de afloramiento los till indiferenciados con clastos muy heterométricos, desde gran-
des bloques a gravas (menor de 10 cm hasta méas de 2 m), la mayoria de granodiorita y algu-
nos de rocas metamorficas, en una matriz arenosa, a veces con una cierta orientaciéon y, con
capas o zonas donde predominan las gravas y arenas con estratificacién, como se puede ob-
servar en el corte de la carretera del depoésito del Valle del Riu Escrita. Hay niveles que se podrian
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clasificar como un diamicton con una fabrica del tipo clasto-soportada y en algunos puntos
matriz-soportada. En muchos afloramientos se observan surcos erosivos donde se disponen
los grandes bloques con direcciones determinadas, indicando el sentido del movimiento del
hielo de un glaciar de valle al avanzar.

Los depdsitos glaciares con blogues de transporte subglaciar, como el situado en La Collada del
Pas del Coro, presentan una granulometria que varia desde bloques con mas de 1-2 m hasta
menor a 5 cm, en general de granodiorita, con morfologfas en bala y en plancha, en una ma-
triz arenosa, constituyendo también un diamicton. Para los dep6sitos de aguas de fusion glaciar,
los conos proglaciares y las terrazas kame el tamafio del sedimento es mixto, desde gravas po-
limicticas a arenas y limos, con o sin estratificacion cruzada y algun canto y bloque disperso,
las terrazas kame presentan estratificaciones cruzadas.

Ademas, en la Hoja aparecen dos complejos sedimentarios proglaciares ligados a cubetas de
sobreexcavacion, estudiadas en detalle por BORDONAU (1992), aunque en el mapa se encuen-
tran actualmente representados y rellenos por depdsitos de origen fluvial. En la parte Nororien-
tal de la Hoja la cubeta de sobreexcavacién de Esterri d’Aneu, situada en las inmediaciones de
dicha localidad, en el valle del Noguera Pallaresa, tiene un relleno de sedimentos de 400 m de
potencia, y en la esquina suroccidental se halla la cubeta de Barruera con 160 m de profundi-
dad (VILAPLANA, 1983a; VILAPLANA y CASAS, 1983; BORDONAU, 1992) en el valle del No-
guera de Tor. En ellas los sedimentos varfan desde depositos glaciolacustres (alternancia de ni-
veles lutiticos y arenosos), a fluviales, fluvio-deltaicos (arenas y gravas) y en la parte superior
depositos aluviales subactuales y actuales con conos de deyeccion fluvio-torrenciales (bloques,
cantos, gravas y arenas con niveles de limos).

A estos depositos se les ha atribuido una edad Pleistoceno en general, por la amplia gama de
depdsitos que aqui se han agrupado.

2.2.2. Bloques, clastos con arenas y limos. Morrenas glaciares y morrenas de nevero (36).
Pleistoceno-Holoceno

Las morrenas son depositos glaciares que se encuentran separados en la cartografia geolégica
y geomorfoldgica de la Hoja, con una morfologia caracteristica en “vallum” y una cresta bien
definida. En este conjunto, para el mapa geoldgico, se han agrupado por su morfologia, tanto
las morrenas del maximo glaciar como otras originadas por los glaciares de valle, asi como las
de circo y las morrenas de nevero o protalus rampart. Se encuentran a diferentes altitudes y po-
siciones respecto a cada valle o circo glaciar, con dimensiones muy variadas; algunas de ellas
presentan varios cordones laterales o frontales y otras formando arcos bien definidos siendo
éstas las mas recientes.

Su litologia es variada, en general se puede decir que se trata de sedimentos de till subglaciar
y supraglaciar, es decir son un diamicton. Se trata de arenas, limos y gravas, a veces con estra-
tificaciones muy marcadas, otras presentan pliegues, slumps, y fracturas (como se observan en
al morrena de la Estacién de esqui de Super-Espot, interpretadas como estructuras sinsedimen-
tarias) y, con clastos y bloques heterométricos, de tamafos centimétricos a métricos y de sub-
angulosos a redondeados. Hay niveles de gravas, de arenas y otros de grano mas fino con limos
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y lutitas que presentan laminaciones paralelas, de colores gris-azulado y otros de color pardo
a veces formando pequefios canales.

En otros puntos podemos describir los depdsitos como diamicton (granulometria variada), con
cantos y bloques subredondeados, algunos de origen metamorfico con morfologias planas y
muchos de ellos, tantos los pluténicos como los metamorficos muy alterados.

Dependiendo de cada morrena y su origen, predominan las secciones con muchos cantos y blo-
gues en una matriz arenosa (protalus rampart o morrenas de nevero) o bien con niveles de ma-
teriales mas finos como gravas, arenas y limos con clastos heterométricos.

A estos depdsitos se les atribuye una edad entre el Pleistoceno-Holoceno.

2.2.3. Limos, lutitas y arenas. Depo6sitos glaciolacustres (37). Pleistoceno Superior

Se han diferenciado este tipo de dep6sitos glaciolacustres al este de la Hoja en Estahis, en La
Plana del Son del Pi, y otros dos depdsitos de este tipo en el Valle de Boi. Esto no quiere decir
gue no existan otros dep6sitos glaciolacustres que no han sido cartografiados bien por sus di-
mensiones, bien porque en la actualidad no afloran en superficie. Aunque la calidad de los
afloramientos es minima, se deduce que se trata de sedimentos finos es decir alternancias de
limos lutitas y arenas de tonos grises, negros y rojizos, con espesores variables entre 10y 30 m.
Estos sedimentos se suelen formar en ambientes glaciolacustres cuando la depresién sobre la
gue se encuentran queda parcialmente descubierta de hielo. Su edad se considera Pleistoceno
Superior.

2.2.4. Blogues angulosos en cordones. Glaciares rocosos (38). Pleistoceno Superior-Holoceno

Son depdsitos originados en un ambiente periglaciar, muy abundantes en el contexto de la Hoja.
En general se trata de una masa de derrubios gruesos y finos, cuyo origen puede ser glaciar (till)
o periglaciar (crioclastismo), situados en laderas y que contienen o contuvieron hielo intersticial
o nucleos de hielo y que muestran signos de movimiento actual o pasado.

Se suelen encontrar ocupando el fondo de antiguos circos glaciares, cabeceras de valle y tramos
altos de laderas. Estan formados por grandes bloques y clastos de diferentes litologias, reparti-
dos por toda la zona, y originados a partir de pizarras, areniscas y otros procedentes de las rocas
pluténicas del Complejo de La Maladeta. Al sur-sureste de la Hoja aunque existen bloques de
grandes dimensiones predominan los de menor tamafo por el tipo de roca que los origina (pi-
zarras y calizas grises metamorfizadas de la Formacién Rueda). Presentan morfologias y dimen-
siones variables, pero casi siempre con un frente escarpado, margenes laterales abruptos y re-
lieves superficiales en su interior de cordones o crestas y surcos arqueados.

En esta Hoja hasta hace pocos afios han existido glaciares rocosos activos (zona de Los Besibe-
rris) (CHUECA y JULIAN, 2005), y en general se han localizado entre 2.600-2.095 m en el Pirineo
central-oriental, con desplazamientos de 22 cm/ano (SERRANO y AGUDO, 1998).

A estos depdsitos se les atribuye una edad Pleistoceno Superior-Holoceno.
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2.2.5. Arenas, gravas y limos. Abanicos fluvio-deltaicos. Abanicos torrenciales.
Conos de deyeccion. (39). Pleistoceno Superior-Holoceno

Estos depdsitos se diferencian por la morfologia que presentan. Los abanicos torrenciales y/o
conos de deyeccion son de dimensiones pequefas y generalmente con bastante pendiente.
Aparecen localizados preferentemente en la salida de barrancos a un valle de orden superior.
Existen buenos ejemplos en las margenes de la totalidad de los rios que surcan la Hoja, siendo
los de mayor tamario y extension los situados en la Cubeta de Esterri d’Aneu, el abanico to-
rrencial de Erill la Vall que llega hasta la Cubeta de Barruera, y al norte en los valles del Riu Va-
larties y del Riu Aiguamotx en la zona de Los Bafos de Tredés. El espesor de los depdsitos que
forman los conos o abanicos torrenciales es variable, pero por lo general de orden métrico, y
la composicioén litologica muy heterogénea con gran porcentaje de finos y clastos de naturaleza
muy diversa, aungque basicamente silicea. Un buen ejemplo de abanico torrencial se observa en
la localidad de Eric La Vall , en la esquina suroeste del la Hoja.

Los abanicos fluvio-deltaicos se han representado en la Cubeta sobreexcavacion de Esterri
d'Aneu en la ribera del Noguera Pallaresa, y también han sido descritos a través de sondeos
en la Cubeta sobreexcavacion de Barruera en el valle del Noguera de Tor BORDONAU, 1992);
son abanicos mas amplios, aplanados y con una pendiente mas baja que los conos, sobre ellos
se han depositado otras morfologfas aluviales subactuales como se puede observar en la carto-
grafia de la Cubeta de sobreexcavacion de Esterri, en las proximidades de la localidad de Esca-
larre en la zona oriental, donde existen dos abanicos torrenciales superpuestos a los sedimentos
de un abanico fluvio-deltaico y también en la salida del rio de Son del Pi a dicha cubeta. Si en-
tendemos esta denominacion de abanicos fluvio-deltaicos de acuerdo con estudios previos rea-
lizados en la zona, se desarrollan sobre la depresion de la cubeta proglaciar en un ambiente gla-
ciolacustre, que segin BORDONAU (1992) se produce con posterioridad a la Fase de glaciares
de valle. Este autor describe un espesor de dichos sedimentos en la Cubeta de Esterri entre 80
y 40 metros y en la de Barruera entre 20-50 metros, compuestos por arenas, gravas y limos.

A estos depositos se les atribuye una edad Pleistoceno Superior-Holoceno.

2.2.6. Bloques, clastos con arenas, masivos. Conos de avalancha o aludes y otros depdsitos
de ladera: canchales y conos de derrubios (40). Pleistoceno Superior-Holoceno

Dentro de este conjunto de formaciones superficiales se incluyen los relacionados con ambiente
y procesos periglaciares y nivales, ya sean gravitacionales como son los canchales y conos de derru-
bios originados por crioclastia-gravedad, o bien los conos de avalanchas o aludes originados por
la accion de la nieve. Estos Ultimos se sittan siempre en laderas con pendientes entre 25°-50°.

Estos depositos tienen una amplia representacion y se localizan en casi todas las laderas de los
valles importantes de la Hoja, asi destacan en los valles del Rio Escrita-Espot, del San Nicolau,
del Noguera de Tor, del Valartiés, del Aiguamoxt, del Garona de Ruda, y de la Bonaigua. Ade-
mas muchos de los canchales o pedreras se han incluido (en la parte trasera) como parte de los
abundantes glaciares rocosos de la Hoja.

Los conos de avalanchas o de aludes suelen estar constituidos por elementos finos, limos y are-
nas, en los que se incluyen un conjunto de gravas y bloques angulosos de diferentes litologias
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en razon de la naturaleza de la roca madre. La morfologia de estos depositos es alargada, con
tendencia linguoide, aunque en muchos de los valles de la Hoja su morfologia se parece bas-
tante a un cono o abanico, pudiendo alcanzar una longitud de mas de 2 km. La potencia pue-
de oscilar entre 2 y 5 m. Se les atribuye una edad Holoceno.

Por su parte los canchales o pedreras, las vertientes de blogues, los conos de derrubios o los
taludes, presentan morfologias variadas, y en general recubren las laderas en sus partes me-
dias y bajas. Su composicion es variable. Aunque predomina los clastos angulosos o gelifractos
procedentes de las dreas escarpadas superiores a ellos. Asi se puede decir que estan constituidos
por bloques, gravas y cantos. En los blogues no es raro que sobrepasen dimensiones métricas,
hasta 3 y 4 m segun el eje mayor. Las gravas y cantos son heterométricos y angulosos y con
una litologia que varia de unas zonas a otras, segun la naturaleza del sustrato pudiendo ser de
rocas fgneas, cuarcitas, pizarras, esquistos, calizas o una mezcla de varias de ellas. La potencia
suele estar entre 1y mas de 10 m, a excepcion de las laderas de derrubios que oscila entre una
ligera pelicula de cantos y los 2-3 m. Su edad estaria entre el Pleistoceno Superior y el Holoceno.

2.2.7. Bloques de litologfa variada, arenas y limos. Deslizamientos mixtos o complejos (41).
Holoceno

Una de las caracteristicas de muchos valles del Pirineo (valles alpinos) donde anteriormente exis-
tieron glaciares de valle, es la formacion de procesos gravitacionales en las laderas de los anti-
guos valles glaciares en “U” o en artesa. Es el caso de algunas zonas de la Hoja de Esterri, don-
de por la inestabilidad que se crea en las laderas muy verticalizadas de un valle glaciar, al retirarse
los hielos, se producen movimientos en masa, hasta conseguir un equilibrio con las nuevas con-
diciones. Idea ya descrita por muchos autores anteriores, como PENA MONNE, (1994) que co-
menta que la fusién de las masas de hielo ha favorecido los procesos de descompresién en las
laderas, dando lugar a deslizamientos y desprendimientos masivos, como en el valle de Bof.

Los movimientos en masa, cartografiados como deslizamientos mixtos se localizan sobre todo
en el sector oriental de la Hoja, en la cuenca del Noguera Pallaresa hasta las proximidades del
Puerto de la Bonaigua, también en los valles al norte de la Hoja como el de Aiguamoxt y Ren-
cules, destacando entre todos los deslizamientos cartografiados el situado en el valle del Rio
San Nicolau, que al cerrar el valle ha originado la formacion del Estany Llebreta (el Unico lago
de la Hoja que no tiene un origen glaciar).

Algunos movimientos en masa tienen longitud kilométrica, pero en general sus tamafos sue-
len tener dimensiones decamétricas y estan constituidos por bloques y clastos del sustrato, o
bien con un aspecto desordenado de arenas y/o limos que engloban cantos y bloques derivados
de las formaciones o rocas del sustrato, movilizados gravitacionalmente desde las superficies
de deslizamiento. Algunos de ellos estan constituidos por materiales de origen glaciar. Debido
a la propia naturaleza del depésito, su espesor puede variar segun las zonas, llegando a alcan-
zar mas de 20 m en algunos de ellos.

La génesis de estos deslizamientos esta relacionada con la inestabilidad de pendientes elevadas
y abundancia de agua; otros factores condicionantes y desencadenantes de estos movimientos
son la vegetacion, las propiedades mecanicas de las rocas, la sismicidad o la accién antropica.

Por su relacién con el relieve actual se asignan al Holoceno.
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2.2.8. Arenas, limos, gravas y bloques. Fondos de valle y llanuras de inundacién fluvial (42).
Holoceno-actualidad

En este apartado se incluyen los depdsitos de la llanura aluvial sobre los que se encuentra enca-
jada la red actual. Los mas significativos son los que constituyen las riberas del Garona de Ruda,
la Noguera Pallaresa, la Noguera de Tor, y la del Sant Nicolau, afluente de este ultimo, con anchu-
ras menoresa 1 Kmy a 1-2 m sobre el cauce actual.

La litologia de estos depdsitos es similar a la que presentan los niveles de terrazas aunque tex-
turalmente suelen presentar un mayor contenido de finos. A techo aparecen los limos y arcillas
de inundacién, sobre los que se desarrollan los fértiles suelos pardos de vega (Entisoles).

Los depdsitos de fondos de valle se consideran actuales y subactuales (actividad holocena).
Son todos aquellos depositos asociados a los arroyos y cursos fluviales secundarios, en valles de
fondo plano y barrancos de funcionamiento estacional, formados por materiales de caracter
aluvial o por la combinaciéon de estos con los aportes de las laderas (aluvial-coluvial). Aunque
se debe destacar que en casi todos ellos existen depdsitos de origen glaciar retrabajados por
el sistema fluvial.

En general presentan una morfologia de valles de fondo plano, con perfil en artesa, heredados
de otra época anterior con un clima mas frio que el actual, aunque en muchos puntos se obser-
va la incision fluvial y por lo tanto la morfologia en “v” de los valles.

Los depdsitos de fondo de valle son depositos de caracter fluvio-torrencial, observandose gran-
des bloques en dichos materiales. Tienen un espesor variable, en general menor a 2-3 m. y sue-
len ser de gravas y blogues de caracter siliceo, aunque dependiendo de las rocas que existen en
sus cabecerasy a lo largo de su recorrido, con arenas de tonos amarillo-anaranjado y limos grises.

La edad atribuida es Holoceno-actualidad.

3. TECTONICA
3.1. INTRODUCCION

La Cadena Pirenaica constituye un orégeno de doble vergencia, asimétrico, orientado Este-Oeste,
ubicado entre la Peninsula Ibérica y el resto del continente europeo, originado como resultado
de la colision entre las placas Ibérica y Europea, durante el intervalo de tiempo Cretécico su-
perior-Mioceno inferior. Durante esta colisién se habria producido una subduccién continental
parcial de la placa Ibérica bajo la Europea (ROURE et al., 1989, MUNOZ, 1992) o una indenta-
cién tectdnica a nivel de la corteza inferior (MARTINEZ-TORRES et al., 1994; TEIXELL, 1998).

La estructura interna de la cadena se caracteriza por el desarrollo de pliegues y cabalgamientos,
orientados Este-Oeste.

La deformacion alpina afecta a un zécalo, previamente deformado y metamorfizado durante la
Orogenia Varisca, con granitoides generados en esta misma orogenia; a una cobertera mesozoica
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depositada en un marco extensional previo a la compresion alpina y a un conjunto de mate-
riales formados entre el Cretécico superior y Terciario, sincrénicos con el desarrollo de las es-
tructuras alpinas.

La cadena ha sido dividida en tres grandes zonas, dispuestas Este-Oeste (Fig. 1.1), denomina-
das de Norte a Sur: Zona Norpirenaica, Zona Axial y Zona Surpirenaica (MATTAUER, 1968;
CHOUKROUNE y SEGURET, 1973). La Zona Norpirenaica limita con la Cuenca de Aquitania al
Norte y con la Falla Norpirenaica al Sur, vergiendo las estructuras alpinas en ella al Norte. La Zona
Axial se sitUa en el eje orografico de la cadena y esta constituida principalmente por rocas del
z6calo paleozoico, vergiendo las estructuras alpinas principalmente al Sur. Segun MUNOZ (1992),
los cabalgamientos alpinos definen un apilamiento antiformal que serfa el responsable del resalte
topogréfico de esta zona. Finalmente, en la Zona Surpirenaica se desarrollan importantes man-
tos cabalgantes en la cobertera postvarisca, con niveles de despegue regional subhorizontales que
cortan a la sucesion estratigrafica hacia arriba, mediante rampas que se levantan hacia el Sur.

La magnitud del acortamiento alpino varia segun el sector de la cadena, entre 70 a 80 km al
Oeste (TEIXELL, 1996)y 110 km (ROURE et al., 1989) a 147 km (MUNOZ, 1992) en la transver-
sal del Perfil Sismico ECORS.

El drea de la hoja se sitla aproximadamente en el sector centro-meridional de la Zona Axial
(Fig. 1.2).

3.2. PRINCIPALES UNIDADES ESTRUCTURALES Y ESTRUCTURAS CARTOGRAFICAS

En el drea de la hoja se encuentran representadas las siguientes unidades estructurales principa-
les (POBLET, 1991; PALAU, 1998), como se puede ver en la Figura 3.1: Anticlinal Central (ex-
tremo NO de la hoja), Domo de La Pallaresa y Anticlinal de la Massana-Ribera de Cardés (sector
nororiental), Unidad del Esera-Valira (Sinclinal de Llavorsi, en el sector suroriental, Sinclinal de
Pla dels Estanys, en el sector NO, y Subunidad de Sierra Negra en el SO de la hoja), Domo de
Muro (en el Extremo SO de la hoja), Domo de Pallassos (SO y S de la hoja) y Domo de I'Orri
(extremo SE de la hoja).

En el centro y oeste de la hoja, y con contactos basicamente intrusivos sobre la Unidad del Esera-
Valira se situa el Pluton de La Maladeta (Fig. 1.2).

El nuicleo de los anticlinales de la Massana-Ribera de Cardds y Pla dels Estanys, asi como el de los
domos de La Pallaresa, Muro, Pallassos y I'Orri, esta constituido por una secuencia de materiales
Cambro-Ordovicicos, sobre los cuales, en el drea de la hoja, en los anticlinales de la Massana-
Ribera de Cardds y Pla dels Estanys, asi como en los domos de La Pallaresa y de I'Orri, se apoyan
materiales del Ordovicico superior, recubiertos por el Sildrico. En el Domo de Pallassos, dentro
de la hoja, el Siltrico se apoya sobre el Cambro-Ordovicico, mientras que fuera de la misma se
apoya sobre un Ordovicico superior (POBLET, 1991). Sin embargo en el Domo de Muro, no se
han encontrado materiales del Ordovicico superior.

La Unidad del Esera-Valira, es basicamente un sinclinorio vergente al S, intruido por el Plu-
ton de la Maladeta, y en el estan representados materiales siltricos, asi como la mayoria de los
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materiales devonicos de naturaleza calcareo-pizarrosa, de la subfacies de Sierra Negra, y ma-
teriales carboniferos en facies Culm.

3.3. DEFORMACION PRE-VARISCA

La Unica evidencia de deformaciones pre-variscas existentes en la Zona Axial pirenaica, y en con-
creto en el drea de la hoja, es la discordancia séardica, que separa al Ordovicico superior de una
serie mas antigua, azoica, predominantemente arenoso-pelitica, denominada Paleozoico infe-
rior en los Pirineos orientales (CAVET, 1957), Fm La Seo en los Pirineos centrales (ZWART, 1979)
o simplemente Cambro-Ordovicico (es el caso de esta hoja).

La base del Ordovicico superior suele ser conglomeratica (Conglomerado de Rabassa) y, si bien
es azoica, es atribuida al Caradoc inferior a partir de la edad asignada a formaciones superiores
con contenido paleontoldgico.

Esta discontinuidad ha sido interpretada como una discordancia cartografica (LAUMONIER, 1988,
2004; GARCIA SANSEGUNDO y ALONSO, 1989), aunque otros autores la describen en distintos
puntos como una discordancia angular que fosiliza basculamientos anteriores (SANTANACH,
1974; MUNOZ, 1985; PALAU, 1998: GARCIA SANSEGUNDO et al., 2004, SANZ y PALAU, en
prensa).

3.4. DEFORMACION VARISCA

La Zona Axial pirenaica fue dividida por ZWART (1963, 1979) en dos dominios estructurales de-
nominados infraestructura y supraestructura. La infraestructura se caracteriza por un buen de-
sarrollo de estructuras subhorizontales, de trazado Este-Oeste, algunas de las cuales son coeta-
neas con el climax del metamorfismo varisco, que en determinadas zonas alcanza condiciones
de alto grado. La supraestructura se caracteriza por el desarrollo de pliegues y foliaciones tec-
ténicas asociadas, dispuestas desde subverticales a fuertemente vergentes al Sur.

El area de la hoja, dentro de esta division estaria incluida en su totalidad en la supraestructura.

GARCIA SANSEGUNDO (2004), propone un modelo tecténico esquemético que agrupa las es-
tructuras variscas de la Zona Axial en tres fases de deformacion:

La Primera Fase se observa en las zonas profundas del orégeno (infraestructura), donde se for-
man pliegues acostados, vergentes al Sur, a los que se asocia un clivaje primario (S;).

La Segunda Fase da lugar a la formacién de pliegues vergentes hacia el Norte, muy apretados
y acostados en la infraestructura y, de menor tamafno y mas bajo angulo entre flancos en la su-
praestructura. A estos pliegues se asocia una foliacién tecténica (S,) que es un clivaje primario
en la supraestructura, mientras que en la infraestructura es una foliacion de crenulacion coeta-
nea con el climax metamorfico varisco.

La Tercera Fase de deformacion da lugar al desarrollo de cabalgamientos dirigidos hacia el Sur
con pliegues verticales relacionados, en la supraestructura. Estos pliegues llevan asociado un cli-
vaje de crenulacion de plano axial, subvertical, que es la foliacion dominante en estos sectores.
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Por su parte GIL PENA y BARNOLAS (2001) observan en el Domo de Pallassos la superposicion
de dos sistemas de pliegues variscos no coaxiales con cabalgamientos asociados, que a su vez
son deformados por estructuras tardias tardivariscas y/o alpinas.

En el rea de la hoja, se observan dos etapas deformativas principales y una serie de deforma-
ciones tardias que las afectan en distinta medida, sin que pueda descartarse que algunas de
ellas puedan estar relacionadas con la Orogenia Alpina.

3.4.1. Primera Etapa de deformacién (D1)

Se caracteriza por la existencia de un clivaje primario (S1) de tipo “slaty cleavaje” subparalelo
a ligeramente oblicuo a la estratificacion, bien desarrollado en los niveles peliticos. Este clivaje se
desarrolla en condiciones de muy bajo grado de metamorfismo y esté definido por la orientacién
de micas blancas sericiticas y clorita (sobre todo en materiales cambro-ordovicicos, donde solo
en un caso se ha observado también la presencia de cloritoide), acompafnados en ocasiones de
minerales opacos de tamafio muy fino. En el Sinclinal de Llavorsi, las formaciones pizarrosas del
Ordovicico superior (Ansobell), Siltrico y Devénico (principalmente la Fm Civis), muestran un cli-
vaje principal que parece primario definido por la orientacién de micas blancas sericiticas, a ve-
ces opacos finos y clorita. En estas formaciones es frecuente la existencia de cloritoide con un
caracter de sin a tardicinematico respecto a la S; que se reaplasta sobre el mismo. Puntualmen-
te se ha detectado la presencia de biotita regional incipiente en relacién con esta foliacion.

En general no se observan pliegues mayores asociados, si bien, ocasionalmente se observan
pliegues menores muy apretados (hasta 15° de angulo entre flancos) asociados, de los que este
clivaje es plano axial, haciéndose también patentes en las charnelas de los pliegues posterio-
res, donde el clivaje S, es crenulado. Con frecuencia, se observa también la existencia de venas
de cuarzo subparalelas a la S, plegadas posteriormente.

El caracter subparalelo a ligeramente oblicuo del clivaje respecto a la estratificacion y sus rela-
ciones con las estructuras de la siguiente etapa deformativa lleva a pensar que los pliegues de
esta etapa eran probablemente pliegues tumbados con superficies axiales subhorizontales
(PALAU, 1995, 1998). En el Anticlinal de Massana-Ribera de Cardds, POBLET (1991) encuentra
vergencia al norte de estas estructuras, al igual que CLARIANA (2001), CLARIANA et al. (2004)
y CLARIANA y GARCIA SANSEGUNDO (en prensa) mas al E, al N de Andorra. Por su parte, GIL
PENA y BARNOLAS (2004) describen en el Domo de I'Orri, un pliegue-manto vergente al sur,
anterior al clivaje regional varisco que seria atribuible a esta primera etapa deformativa. La ver-
gencia de estas estructuras no ha podido ser corroborada en el 4rea de esta hoja.

La disposicion de los planos de foliacién, asi como de las lineaciones de interseccién de la S; con
la Sy y de los ejes de pliegues menores de esta etapa deformativa muestra una fuerte dispersion
en proyeccién estereografica (Figs 3.2a a 3.2f), debido a que estan plegadas por etapas poste-
riores de deformacion.

Estas estructuras serian correlacionables con las estructuras de D2 descritas por GARCIA SAN-
SEGUNDO (1992, 2004) en el Domo del Garona, asi como con la Fase previa de plegamiento
DP2 de PALAU (1995, 1998) y con los “pliegues pre-clivaje principal” de POBLET y CASAS
(1993). También serian correlacionables, por otra parte, con la primera generacién de pliegues
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descrita en el borde occidental del Domo de Pallassos por GIL PENA y BARNOLAS (2001), que
al estar fuertemente deformados por estructuras posteriores no coaxiales, da lugar a una fuerte
inmersion de los ejes y a su aplastamiento. Estos autores citan pliegues de caracteristicas si-
milares desarrollados en los materiales siltricos de la Unidad de Durro-Llessui asi como en los
devonicos de la Unidad de Flamisell-Baliera, en las cuales estos pliegues llevan direcciones nor-
teadas (NNE-SSO a NE-SO) y estan plegados por pliegues posteriores de direccion ONO-ESE.

Fig. 3.2a.— Planos de S1. Sector Domo de La  Fig. 3.2b.— Planos de S1. Sector Sinclinal de
Pallaresa-Anticlinal de Massana-Port dera Bo- Llavorsi.
naigua.
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Fig. 3.2c.— Contornos de densidad de polos  Fig. 3.2d.— Contornos de densidad de polos
de planos de S1. Sector Domo de La Pallaresa- de planos de S1. Sector Sinclinal de Llavorsi.
Anticlinal de Massana-Port dera Bonaigua.
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Fig. 3.2e.— Contornos de densidad de L1. Sec-  Fig.3.2f.— Contornos de densidad de L1. Sec-
tor D. La Pallaresa-A. de Massana-Port dera tor Sinclinal de Llavorsi.
Bonaigua.

3.4.2. Segunda Etapa de deformacién (D2)
3.4.2.1. Pliegues y estructuras menores asociadas

Es la fase deformativa principal en el drea de la hoja. Se caracteriza por el desarrollo generaliza-
do de pliegues y, sobre todo, de un clivaje de crenulacion (S,) de plano axial que llega a ser muy
penetrativo, llegando a ser la foliacién visible en campo sobre todo en el sector del Domo de La
Pallaresa/Anticlinal de Massana-Ribera de Cardds, asi como en los sectores de los Domos de
I'Orri'y Pallassos. Este clivaje lleva una direccion media ONO-ESE y raramente transpone total-
mente a la estratificacion, mostrando refraccién al atravesar niveles de distinta competencia.

La orientacion de los planos de clivaje y superficies axiales de D, (S,) y de las lineaciones de in-
terseccion y ejes de pliegues de D, (L,), muestran una dispersion debido a la accion de las fases
deformativas tardias (Figs. 3.3a a 3.3¢). Las lineaciones de estiramiento y estrias llevan una di-
reccion NNE-SSO a N-S y una inclinacion variable hacia el N (Fig. 3.3d).

Las variaciones en la orientacion e inclinacion de estos ejes se debe, segiin PALAU (1995, 1998),
no solo a la accién de las fases deformativas tardias, sino también a la existencia de una fase pre-
via de plegamiento (D,), siendo a menudo dificil distinguir las lineaciones de interseccién con
laS,delasS;ysS, acausa de la fuerte transposicion que suele sufrir la S, por el clivaje S, y en
ocasiones del caracter coaxial de las mismas (se pueden producir reaplastamientos de la S;).

En el sector Domo de La Pallaresa/Anticlinal de Massana-Ribera de Cardds, es donde existe un
mejor desarrollo de estructuras de esta etapa, observandose el desarrollo de pliegues a todas
las escalas con vergencia hacia el sur (POBLET, 1991), siendo frecuentes los pliegues apretados
con angulos entre flancos comprendidos entre 20° y 40° y charnelas relativamente engrosa-
das, que a veces pliegan a venas de cuarzo subparalelas al clivaje previo. Estos pliegues llevan
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Fig. 3.3a.— Planos de S2. Sector Domo de La
Pallaresa-Anticlinal de Massana.

Fig. 3.3b.— Contornos de densidad de polos
de planos de S2. Sector Domo de La Pallaresa-
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Fig. 3.3c.— Contornos de densidad de la linea-
cién L2. Sector Domo de La Pallaresa-Anticli-
nal de Massana.

Fig. 3.3d.— Contornos de densidad de la linea-
cion de estiramiento L2e. Sector Domo de La
Pallaresa-Anticlinal de Massana.

asociado un clivaje de plano axial (S,) de crenulacién del clivaje previo (S,), a menudo de espa-
ciado milimétrico o menor, definido por la orientacion de micas blancas sericiticas y planos de
concentracion de minerales opacos. En ocasiones se desarrolla un bandeado tecténico.

La orientacion media del clivaje S,, en este sector es ONO-ESE con un buzamiento comprendi-
do, principalmente, entre 40°y 75° hacia el N, si bien pueden mostrar, en algunos casos, desde
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una disposicién subhorizontal a subvertical, debido a las etapas de plegamiento tardias (Figs.
3.3ay 3.3b).

Con frecuencia se observan foliaciones filoniticas o miloniticas, con geometria sigmoidal y de-
sarrollo de estructuras S/C en la proximidad de superficies de cabalgamiento relacionadas con
esta etapa deformativa. En estos casos se pueden ver al microscopio colas de presiéon asimétri-
cas, pliegues intrafoliares y ribbons de cuarzo.

Los ejes de los pliegues, asi como las lineaciones de interseccion, de D,, muestran una relativa
dispersion sobre los planos de clivaje, inclindndose tanto al E como al O, si bien predominan los
de direccion comprendida entre N175°E, inclinados 56°N y N143E, inclinados 43°NO (Fig. 3.3¢).

En algunos casos, normalmente en la vecindad de superficies de cabalgamiento, se observan
lineaciones de estiramiento en los planos de S,, cuya direccion varia entre NO-SE y NE-SO, con
inclinaciones comprendidas entre 30°y 53° al N (Fig. 3.3d). Estas lineaciones junto con la ge-
ometria sigmoidal de la foliacion y estructuras S/C antes descritas, dan criterios cinematicos
de movimiento inverso, con desplazamiento de bloque de techo hacia el sur.

En el Domo de Pallassos se han observado también la existencia de pliegues de D, vergentes
al S, que pliegan a la estratificacion (Sy) y a un clivaje previo (S,) subparalelo a S, desarrollando
un clivaje de crenulacién de plano axial. En ocasiones se observan venas de cuarzo subparalelas
al primer clivaje (S,), replegadas y abudinadas con un clivaje de crenulaciéon de plano axial. Al-
gunos de estos pliegues tienen charnelas curvadas.

Al igual que antes, en la proximidad de superficies de cabalgamiento relacionadas con esta
etapa deformativa, se observan foliaciones filoniticas o miloniticas, con venas de cuarzo abu-
dinadas y replegadas, a veces con desarrollo de pliegues intrafoliares con la foliacion principal,
gue en ocasiones es de crenulacién, de plano axial. En estos lugares se observan también al-
mendrones de cizalla con geometria sigmoidal y desarrollo de estructuras S/C con criterios de
movimiento de bloque de techo inverso hacia el S.

En el Domo de I'Orri también se observan en algunos puntos en materiales del Cambro-Ordo-
vicico y Ordovicico superior pliegues apretados con 30° a 50° de angulo entre flancos que tie-
nen una foliacién de crenulacion de plano axial.

En el Sinclinal de Llavorsi, las formaciones pizarrosas del Ordovicico superior (Ansobell), Siltrico
y Devonico (principalmente la Fm Civis), muestran un clivaje principal de tipo “slaty cleavage”
a “rough slaty cleavage”, buzando moderadamente al NE, que parece primario definido por
la orientacién de micas blancas sericiticas, a veces opacos finos y clorita. No obstante, es fre-
cuente encontrar, al microscopio cristales de cloritoide con un caracter de sin a tardicinematico
respecto al clivaje principal que se reaplasta sobre el mismo, de modo que no se puede des-
cartar que el clivaje principal sea S,,, y la estructura principal del sinclinal sea de D, ,,, debido
a la interferencia de pliegues de primera etapa vergentes al N y de segunda etapa vergentes
al S, como muestra el corte interpretativo del Perfil ECORS realizado por BERASTEGUI et al.
(1993). Las lineaciones de interseccién y ejes de pliegues de esta etapa llevan una direccién N-S
inclindndose suavemente al N.
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En el sector NO de la hoja se encuentra un prolongacién muy estrechada, debido a motivos
tecténicos, del Anticlinal Central, en cuyo nucleo afloran materiales Cambro-Ordovicicos y del
Ordovicico superior, limitado por el N por el Cabalgamiento alpino de Gavarnie y por el S, por
el cabalgamiento varisco de La Picada-Valarties (GARCIA SANSEGUNDO, 1992). Al S de este
ultimo se encuentra el Sinclinorio de Plan d’Estan, en cuyo nucleo se encuentran materiales
del Carbonifero en facies Culm. En el Anticlinal Central, la foliacién principal es de crenulacién
(S; de GARCIA SANSEGUNDO, 1992).

Estas estructuras serfan correlacionables con las estructuras de D3 descritas por GARCIA SAN-
SEGUNDO (1992, 2004) en el Domo del Garona, asi como con la Fase principal de plegamien-
to, DR, de PALAU (1995, 1998) y con el “Episodio sin-clivaje principal”, DH3, de POBLET (1991).
También serian correlacionables, por otra parte, con la Segunda generacion de pliegues descrita
en el borde occidental del Domo de Pallassos por GIL PENA y BARNOLAS (2001), y con la Cuar-
ta Fase D4 que SANZ y PALAU (en prensa) describen en la vecina hoja de Isil.

3.4.2.2. Estructuras mayores. Plieques, fallas y cabalgamientos

El pliegue méas importante que se observa en la hoja es el Sinclinal de Llavorsi. Se trata de un sin-
clinal de orientacion ESE-ONO, vergente al sur que se extiende por el sector E y SE de la hoja,
al E del Plutéon de La Maladeta, que le intruye, y en cuyo nucleo afloran materiales del Sildrico
al Devonico. Algunos autores han considerado que se trata de un pliegue resultado de una
superposicion de pliegues desarrollados durante una primera fase de plegamiento anterior a
la fase principal (D1) y de los pliegues y cabalgamientos asociados a la fase principal (D2), que
habria sido la principal responsable de la compresion de las estructuras iniciales (HARTEVELT,
1970, BOURKE, 1979, GRAS, 1985, CAPELLA, 1988, POBLET, 1991).

Asociados a los pliegues y estructuras menores de la Segunda Etapa de Deformacién D2, apare-
cen numerosos cabalgamientos de vergencia S que se desarrollan de simultanea a tardiamente
con relacién a los mismos (POBLET, 1991; GIL PENA y BARNOLAS, 2001).

A menudo, la falta de marcadores hace dificil distinguir el caracter varisco o alpino de estos ca-
balgamientos. No obstante, por su relacion con los plutones de La Maladeta (principalmente)
y de Marimanya, asi como con sus respectivas aureolas de contacto, algunos cabalgamientos
pueden relacionarse con la Orogenia Varisca o Alpina.

En el area de la hoja existen varios cabalgamientos o conjuntos de cabalgamientos que se pue-
den considerar variscos, ya que son cortados por el Plutén de La Maladeta y sus rocas de de-
formacién asociadas estan recristalizadas por su aureola de contacto.

a. Cabalgamientos del sector NE

En el sector NE de la hoja, Domo de La Pallaresa/Anticlinal de Massana-Ribera de Cardés (Fig.
3.1), se observan cabalgamientos de direccion comprendida entre NO-SE y E-O, que buzan de
moderada a fuertemente al Ny cortan a las estructuras de la Primera Etapa de deformacién (D1)
asi como a las de Segunda Etapa o fase principal (POBLET, 1991). Llevan asociadas estructuras
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S/C y almendrones en venas de cuarzo, de cizalla inversa con algunas lineaciones de estiramien-
to de direccién media N-S, que dan criterio de movimiento de bloque de techo hacia el S, ademas
de foliacion filonitica o milonitica, en algunos casos, con desarrollo de ribbons de cuarzo, colas de
presion asimétricas y pliegues intrafoliares. En la proximidad de estos cabalgamientos se observa
también una foliacion filonitica y de crenulacion de plano axial de pliegues apretados que pliegan
a la foliacion de primera etapa (S,) y a venas de cuarzo. Producen repeticiones de la sucesion
Cambro-Ordovicica, asfi como superposiciones de esta sobre el Ordovicico superior y el Silurico.

b. Cabalgamientos del sector de Pla de la Font

En el sector de Pla de la Font, entre el Coll de Fogueruix y el pico de Lo Teso, existe un imbricado
de cabalgamientos de buzamientos moderados a altos hacia el N, cuya direccion gira desde
N-S (Lo Teso) a E-O en el Coll de Fogueruix. Estan cortados por el Pluton de La Maladeta y afec-
tados por su aureola de contacto. Producen repeticiones entre las Fm Fonchanina y Castanesa
del Devénico inferior. Llevan asociados también una foliacion de cizalla con almendrones de ci-
zalla inversa y pliegues intrafoliares. Muestran en ocasiones una lineacion de estiramiento de
direccion N-S a NE-SO, que junto a las estructuras anteriores proporciona un criterio de movi-
miento de bloque de techo hacia el S. En dos muestras tomadas en pizarras de la Fm Foncha-
nina en este sector (MP-9415 y 9416), se ha observado la presencia de seudomorfos de posible
granate retrogradado a mica blanca = clorita + epidota/clinozoisita rodeados por la foliacion
principal, desarrollando colas de presién asimétricas.

c. Cabalgamientos del flanco S del Sinclinal de Llavorsi

En el flanco S del Sinclinal de Llavorsi (sector SE de la hoja), existe otro conjunto imbricado de
cabalgamientos, de direccién NO-SE a E-O, buzando al N, que dan lugar a repeticiones en la su-
cesion del Devonico inferior y cortan a pliegues previos, de modo que el contacto tectonico a
veces aparentemente es de caracter sustractivo. Se observan calizas milonitizadas y pizarras fi-
loniticas con almendrones en venas de calcita o de cuarzo, con colas de presion asimétricas asf
como venas de calcita intensamente replegadas, a veces con pliegues intrafoliares, con la foliacion
principal de plano axial y lineaciéon de estiramiento de direccion N-S a NNE-SSO buzando suave-
mente al N, indicando movimiento inverso con movimiento de blogue de techo hacia el S.

d. Cabalgamiento de Llavorsi-Senet

En el extremo SE de la hoja, el Cabalgamiento de Llavorsi-Senet (POBLET, 1991) superpone los
materiales del Devonico inferior del Sinclinal de Llavorsi sobre materiales del Silurico, Ordovicico
superior y principalmente del Cambro-Ordovicico del Domo de I'Orri.

En general se observan asociados pliegues muy apretados con angulo entre flancos entre 30°
y 50°, que afectan a veces a venas de cuarzo abudinadas, con foliacién de crenulacién de plano
axial, definida por la orientacién de mica blanca = clorita + opacos finos.

Asociados a este accidente se ven criterios cinematicos contradictorios, tanto de movimiento
inverso dirigido hacia el S, como de movimiento extensional dirigido hacia el N. Asi, en un punto
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se observan venas de cuarzo abudinadas dibujando sigmoides con criterio de movimiento in-
verso dirigido hacia el Sy estructuras de tipo ECC con movimiento extensional hacia el N (pista
a unos 2 km al O de Baiasca). Por otra parte se observan también desarrollo de estructuras S/C
y colas de presion asimétricas, con lineacion de estiramiento N-S, inclinada moderadamente al
N, con criterios de movimiento extensional hacia el N (1,5 km al ENE del Coll de la Portella o
en el Turd de Riuposa). En estos casos se ve al microscopio una foliaciéon muy penetrativa (mica
blanca y opacos finos) plano axial de venas de cuarzo replegadas que rodea a grandes opacos
con desarrollo de colas de presion asimétricas.

El Cabalgamiento de Llavorsi-Senet es interrumpido por el Macizo pluténico de La Maladeta
y continua al O del mismo por el sector SO de la hoja, donde separa los materiales Siluricos y
Devonicos de la subunidad de la Sierra Negra en el blogue de techo, al N, de los Cambro-Or-
dovicicos de los domos de Pallassos y Muro, en el bloque de muro, al S. En la base del cabalga-
iento, las pizarras grafitosas del Silurico estan intensamente deformadas, observandose al mi-
croscopio una foliacion filonitica con algunos pliegues intrafoliares. Este cabalgamiento ha sido
interpretado de diversas maneras: como cabalgamiento alpino (MEY, 1967b y 1968; SEGURET,
1970y 1972; CASAS, 1986; LOSANTOS y PALAU, 1986; SPEKSNIJDER, 1986y 1987a; BATES,
1987 y 1989; POBLET, 1987, McCLELLAND y McCAIG, 1988-89 y McCAIG y McCLELLAND,
1992, RIOS et al., 2002) o como cabalgamiento varisco (BOTTINGA, 1984; GRAS, 1985; CASAS
y POBLET, 1989; CASAS et al., 1989; POBLET, 1991). El hecho de que es interrumpido por el
Macizo pluténico de La Maladeta, asi como el de que no desplace a su aureola de contacto,
nos lleva, al igual que a POBLET (1991) a incluirle entre los cabalgamientos variscos. GIL PENA
y BARNOLAS (2001), atribuyen a este cabalgamiento, al menos en el sector de la Noguera de
Tor (SO de la hoja), una edad varisca y un caracter sustractivo, debido a que corta a estructuras
previas de la primera etapa de deformacién varisca, siendo posteriormente plegado por anti-
clinales y sinclinales de direccién E-O y vergencia S, que atribuyen a la segunda etapa de de-
formacion varisca. La relaciéon actual entre el Domo de Pallassos, y el Domo de Muro se produce
segun GIL PENA y BARNOLAS (2001) mediante un sistema de cabalgamientos imbricados de
alto angulo de vergencia S, de modo que el Cambro-Ordovicico del Domo de Pallassos cabalga
sobre el Silurico de Durro y sobre el Domo de Muro. Asociado a estos cabalgamientos se de-
sarrollan venas de cuarzo replegadas y abudinadas con una foliacion de crenulacion de plano
axial, asf como almendrones de cizalla y estructuras S/C con criterios cinematicos de cabalga-
miento con movimiento de bloque de techo hacia el S. Segun estos autores, estos cabalga-
mientos se contindan por el borde occidental del Domo de Pallassos hacia el NO hasta conectar
con el Cabalgamiento de Senet. Al O de la Noguera de Tor, se desarrolla un imbricado de es-
camas con despegue en el Siltrico que repiten los devénicos inferiores, confluyendo hacia el
E en una estructura lateral existente en el Rio Noguera de Tor. Los mas meridionales de estos
cabalgamientos pueden estar relacionados con el sistema de cabalgamientos imbricados antes
citado. Asociados a este imbricado se observa en el Siltrico, venas de cuarzo abudinadas y ple-
gadas por pliegues, a veces de eje curvado, con un clivaje de crenulaciéon de plano axial, asi como
filonitizacion con almendrones de cizalla y estructuras S/C asociadas con criterios cinemaéticos
de cabalgamiento con movimiento de bloque de techo hacia el S. En cuanto a la edad de este
sistema tardio de cabalgamientos, es incierta, ya que constituyen la prolongacién lateral de
de los cabalgamientos imbricados de la zona de la Noguera Ribagorzana, al O del drea de esta
hoja (GIL PENA y BARNOLAS, 2001), algunos de cuales son variscos, como demuestra el que
sean cortados por el Macizo tardivarisco de La Maladeta (MEY, 1967b, 1968, POBLET, 1991)
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pero otros sin embargo involucran a sedimentos post variscos (Cabalgamiento de Bono, MEY,
1967b, 1968; Cabalgamiento de Senet, RIOS et al., 2002) lo que implicarfa al menos su rejuego
alpino.

Por otra parte GIL PENA y BARNOLAS (2004) interpretan la estructura varisca al S del Sinclinal
de Llavorsi (Domo de I'Orri) como un gran pliegue-manto de tipo helvético vergente al S desa-
rrollado anteriormente al clivaje regional varisco (S, de crenulacién en el flanco N), que habria
sido deformado por los pliegues y cabalgamientos asociados a este clivaje regional y por de-
formaciones posteriores tardivariscas y alpinas. Como se vera en el siguiente capitulo estas es-
tructuras han desempefiado un importante papel en la deformacion alpina.

e. Cabalgamientos del sector del Port dera Bonaigua

Al E del Port dera Bonaigua, entre La Mare de Déu de les Ares y la Bassa de Boscas se observan
dos cabalgamientos de direccién NNO-SSE, que superponen, los conglomerados del Ordovici-
co superior (Fm Rabassa) sobre las pizarras con intercalaciones de calizas de la Unidad Lutitas
de Beret del Devonico inferior-medio, el més oriental, denominado Falla de Ticolet (PALAU, 1995,
1998), y las Calizas de Campaus (Devoénico inferior, Emsiense) sobre las Lutitas de Beret (Em-
siense-Eifeliense). Estos dos cabalgamientos estan plegados por pliegues pertenecientes a la
Segunda Etapa de deformacién, D2, también denominada Fase principal de plegamiento, DR,
por PALAU (1995, 1998) y cortados por dos cabalgamientos posiblemente alpinos de direccion
NO-SE: el del Port dera Bonaigua, por el O, y otro que irfa desde Canals de Rialba al Clot d'Arts,
por el E.

El sector situado a O del Port dera Bonaigua, entre Era Petlha y las Pales de Ruda, por un lado,
y entre el Cabalgamiento del Port dera Bonaigua y el Macizo de la Maladeta por otro, es inclui-
do por PALAU (1995, 1998) dentro de la Unidad estructural de La Pallaresa. Se observan en el
mapa dos cabalgamientos de direccion E-O a NO-SE, que son cortados por el Cabalgamiento
del Port dera Bonaigua. Parte del trazado, al menos, de este cabalgamiento ha sido atribuido
al Cabalgamiento de Gavarnie, alpino, por SOLER HERNANDEZ (1997), como se vera més ade-
lante. El mas importante de ellos hace cabalgar materiales Cambro-Ordovicicos sobre materia-
les del Ordovicico superior, que de E a O, pasan de los Conglomerados de la Fm Rabassa, a la
Fm Cava, y Fm Ansobell, desapareciendo hacia el O la Fm Estana, aflorante al N de Era Petlha.
Asociado a estos cabalgamientos se observa el desarrollo de una foliacién milonitica o filonitica,
a veces plano axial de pliegues intrafoliares, inclinada en general al N, con desarrollo de estruc-
turas S/C y lineacion de estiramiento de direcciéon NO-SE, inclinada también al N, que muestra
criterios de movimiento inverso con movimiento de bloque de techo hacia el S. Son frecuentes
las venas de cuarzo plegadas con la foliacion principal de plano axial. Esta foliacion principal
en ocasiones es de crenulacion.

Se observan algunas evidencias de que estos cabalgamientos son originalmente variscos, como
es el hecho de que en el sector de Era Calaumada no interrumpan a la aureola de metamorfis-
mo de contacto. Sin embargo, en el sector de Era Pelilha, existen también algunas evidencias de
que estos cabalgamientos pueden haber rejugado en tiempos alpinos, como es el hecho de
coexistir rocas miloniticas con estructura S/C, en la cual los planos de foliacion estan definidos
por la orientacién de mica blanca y acumulacién de minerales opacos finos, sin recristalizacion

52



posterior y rocas afectadas por metamorfismo de contacto que muestran algunos cristales de
andalucita retrogradados total o parcialmente a moscovita (corona de alteracién) poco defor-
mados (ldmina MP-9321).

f. Cabalgamiento del Puerto de La Picada-Valarties

En el sector NO de la hoja se encuentra el cabalgamiento varisco del Puerto de La Picada-Valarties
(GARCIA SANSEGUNDO, 1992), anteriormente denominado Falla del sur de Joeu (KLEINSMIEDE,
1960), de direccion aproximada E-O, que separa en Anticlinal Central, al N, del Sinclinorio de
Plan d’Estan, al S (Fig. 3.1). Este cabalgamiento varisco se encuentra plegado por el efecto de
dos estructuras alpinas, el Cabalgamiento de Gavarnie, al N, y un cabalgamiento que limita por
el S el Sinclinal de Plan d’Estan, al S del Estanhot de Escunhau, debido a lo cual buza, tanto al
N como al S, siendo vergente al S.

3.4.3. Deformaciones tardivariscas
3.4.3.1. Plieques y crenulaciones tardias

Bajo este epigrafe se engloban parte de las deformaciones (pliegues y crenulaciones) posterio-
res al clivaje principal (S,).

PALAU (1995, 1998) y SANZ y PALAU (en prensa), citan y describen para un sector que incluye
el NE de la hoja y la vecina Hoja de Isil, al norte, la existencia de varios sistemas de pliegues y
crenulaciones posteriores al clivaje principal, que agrupan en fases tardias con planos axiales
verticales y fases tardias con planos axiales de buzamiento moderado.

En el drea de la hoja, sobre el clivaje principal (S,) y sobre el clivaje previo (S,), se observa, prin-
cipalmente en el Sinclinal de Llavorsi, un conjunto de pliegues centimétricos a decimétricos,
abiertos, con una crenulacion poco penetrativa de longitud de onda milimétrica, que a veces
desarrolla un clivaje de crenulacion de fractura de espaciado centimétrico.

La orientacion de los planos axiales de estas estructuras es predominantemente NE-SO, buzan-
do entre 25°y 64° al NO, mientras que los ejes llevan una direccidon comprendida entre NNE-
SSO y NE-SO con una inclinacion variable, comprendida entre 16°y 70° al norte.

La disposiciéon de los escasos datos de que se dispone en esta hoja, muestra cierta semejanza
con el conjunto de fases tardias con planos axiales de buzamiento moderado de PALAU (1995,
1998) y con el episodio DH4 (Pliegues y kink bands N-S postclivaje principal) de POBLET (1991).

Estas estructuras parecen ser posteriores al metamorfismo de contacto de los macizos graniti-
cos existentes en la hoja. Sin embargo la falta de marcadores no permite establecer con segu-
ridad el caracter varisco o alpino de las mismas. GARCIA SANSEGUNDO (1992) relacioné con
el cabalgamiento alpino de Gavarnie a pliegues con un plano axial subhorizontal. Estos pliegues
parecen tener asociado un clivaje de crenulacién poco penetrativo, espaciado e irregular, y sub-
horizontal a inclinado al noreste que aparece como un plegamiento de los clivajes anteriores o
por una acumulacién de minerales opacos.
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Por otra parte, hay que destacar también la existencia de un replegamiento de escala carto-
gréafica, que se ha observado principalmente en el sector oriental de la hoja, entre las localida-
des de Son y Estais. Se trata de pliegues de gran amplitud, con direccién aproximada E-O, y
plano axial subvertical, que afecta a S,y S,, a las que horizontaliza en las zonas de charnelay
hace buzar al sur en el flanco sur de los antiformes de estos repliegues tardios. Un buen ejem-
plo se puede observar en el punto de coordenadas X: 344100 e Y: 4719525, donde, en el ca-
mino, se ve la charnela de un pliegue apretado de D2, tumbado con el clivaje principal de cre-
nulacion (S,) de plano axial. Este replegamiento parece correlacionable con el episodio DH5
(Pliegues E-O postclivaje principal) de POBLET (1991).

3.4.3.2. Sistemas de fracturas asociados a inyeccion filoniana

Uno de los sistemas filonianos basicos intragraniticos mas importante es el que se localiza
en la zona SE del Macizo de la Maladeta, en las inmediaciones del Estany Gento y del Estany
Tort. El emplazamiento de estos diques basicos esta asociado a un sistema de fracturas que
tiene direcciones comprendidas entre N130°-135°E y buzamientos que varian entre 40°y 65°
NE. Algunos de estos diques, como el que se encuentra proximo a la estacién del funicular del
Estany Gento esta afectado por esquistosamiento con directriz N130°E, 40°NE. También junto
al barranco de Murrano, se encuentra un dique cuarzodioritico de unos 5 m de potencia que
tiene una direccién promediable en N130°E.

Otras direcciones de fractura asociadas a inyeccion de filones basicos oscilan principalmente
entre N30°-50°E y N90°-N110°E.

En el caso de los diques de lampréfido, ARRANZ (1997), indica que las direcciones preferen-
tes oscilan entre N50° a 60°E con buzamientos mayores que 70°, encontrandose también fi-
lones de esta naturaleza con direcciones N10° a 30°E y N110° a 120°E.

El emplazamiento del sistema de filones basicos se ha producido principalmente en estadios
en los que los granitoides estaban completamente rigidos. No obstante, se encuentran algunos
sistemas filonianos en los que se ha producido mezcla de fundidos basicos con leucogranitos
gue posiblemente corresponden a residuos de cristalizacion de los granitoides mas evoluciona-
dos de la Unidad de Bof (granitos de Travessani). Un buen ejemplo de estos sistemas de mezcla
filoniana se encuentra junto a la cerrada del Estany de Cavallers.

Los sistemas filonianos acidos mas importantes se localizan en zonas préximas a los Estanys
de Gemena y Cavallers y tienen direcciones comprendidas entre N30°E y N70°E. También se ob-
serva inyeccion de filones leucograniticos seguin direcciones E-O a N120°E y N-S a N160°E.

Los buzamientos mas comunes de estos filones oscilan entre 90° y 60°, aunque no son raros los
filones con buzamientos inferiores, comprendidos entre 15°y 40°.

ARRANZ (1997) senala que las direcciones mas comunes de los diques apliticos y pegmatiticos
corresponden a sistemas N50° a 60°E y N120° a 130°E subverticales, encontrandose también
una proporcién menor de filones con direccion N28°E, también subverticales que son los mas
tempranos.
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3.5. DEFORMACION ALPINA

La ausencia de marcadores no permite a menudo discriminar entre estructuras variscas y alpi-
nas, puesto que ademas las condiciones de desarrollo de las mismas en este sector de la cadena
son similares. No obstante existen algunos datos que permiten atribuir ciertos accidentes a la
Orogenia Alpina (Fig. 3.1), bien directamente o bien como rejuego de accidentes previos va-
riscos, como son las relaciones de corte de estas estructuras con el Plutén de La Maladeta o su
aureola de contacto, asi como con dos pequenos afloramientos de materiales atribuidos al Es-
tefaniense y al Pérmico.

3.5.1. Cabalgamientos y pliegues asociados

En la esquina NO de la hoja aflora el Cabalgamiento de Gavarnie (BRESSON, 1903). Esta es-
tructura fue cartografiada desde la zona de Gavarnie hasta este sector por MAJESTE-MENJOU-
LAS (1979a) y corresponde a su traza norte. A lo largo de su trazado se puede observar que ca-
balga tanto a rocas paleozoicas como a materiales postvariscos (GARCIA SANSEGUNDO, 1992).
Este cabalgamiento superpone al O del Barranc de Bargadera a las Calizas de Campaus (Em-
siense) pertenecientes a los Devénicos del Area de Facies Central, y al E del citado barranco pi-
zarras grafitosas sildricas, sobre los materiales Cambro-Ordovicicos y del Ordovicico superior del
flanco N del Anticlinal Central. Dentro del sector NO de la hoja, en los alrededores de Priedo,
al N del Tuc de Salana, se observan en la pista que va de Salardd a Artiés, dos pequefos aflora-
mientos de pizarras mas o menos arenosas y metalimolitas de tonos morado-rojizos a verdosos
y grises, afectadas por una foliacion microplegada con desarrollo de una foliacion de crenulacion
muy penetrativa de plano axial. Al microscopio, muestran una intensa deformacion de caracter
milonitico, con desarrollo de pliegues intrafoliares sobre venas de cuarzo con la foliacién principal
de plano axial, y desarrollo de ribbons en la venas de cuarzo. Estos afloramientos han sido atri-
buidos por diversos autores (KLEINSMIEDE, 1960, MATTAUER y SEGURET, 1966, GARCIA SANSE-
GUNDO, 1992, SOLER HERNANDEZ, 1997) al Tridsico o al Permotriasico del autoctono del Manto
de Gavarnie, basdndose en su correlacion con la Formacion Peranera, definida por MEY et al.
(1968) mas al Sy a su similar posicién en el bloque de muro del Manto de Gavarnie. Ademas, en
la esquina NO, existe un pequefio afloramiento, que parece continuarse fuera de la misma, de
una brecha de tonos gris oscuros a algo rojizos, heterométrica, constituida por cantos de pizarra,
areniscas y litarenitas, en una matriz pizarro areniscosa, mas o menos ferruginosa, con textura
matriz-soportada. Los cantos son angulosos y su tamafo varia entre 5 mm y 40 a 50 cm. Por su
parecido a las descritas al S de la Subunidad del Flamisell-Baliera (al S del Macizo de La Mala-
deta) por MEY et al. (1968), donde estos autores definieron formalmente la Fm Aguird, se les ha
atribuido una edad Westfaliense-Estefaniense. Estas brechas se apoyan sobre ampelitas siluricas
y materiales del Ordovicico superior del flanco N y nucleo del Anticlinal Central, y son a su vez
cabalgados por materiales ampeliticos del Sildrico de la base del Cabalgamiento de Gavarnie.

En el sector del Bosc deth Malh Roi, en la pista que sube al Barranc dera Aubeta, afloran piza-
rras grises del Ordovicico superior del Anticlinal Central, muy proximas al lugar donde el Ca-
balgamiento de Gavarnie debe cortar al del Puerto de la Picada-Valarties. Al microscopio se
observa una foliacién, que rodea a blastos de metamorfismo de contacto (moscovita, biotita
y protoblastos de andalucita) con largas colas de presion y estructuras S/C (lamina MP-9408),
gue debe estar asociada al Cabalgamiento de Gavarnie.
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Hacia el E de estos afloramientos es dificil sequir el trazado de este cabalgamiento, pues son
muy abundantes los recubrimientos cuaternarios, a menudo depositos glaciares. SOLAR HER-
NANDEZ (1997) le continua hacia el E, por el sector de Priiedo-Banhs de Tredds-Pales de Ruda,
si bien rejugado por una falla normal alpina que hunde hacia el N su bloque de techo y que
es continuacion de una falla normal existente al N del Bosc deth Malh Roi que corta al Cabal-
gamiento de Gavarnie poniendo en contacto los granitos biotiticos de Travesani-Estany Gerber
y Arties con el Ordovicico superior del Anticlinal Central. Este autor cita la existencia de nume-
rosas cizallas ductiles en el bloque inferior del Cabalgamiento de Gavarnie en este sector, como
es el caso de la parte baja del barranco de Arriu Verd, donde la ganodiorita estd mas o menos
foliada con un buzamiento al N de 50° a 60° (SOLAR HERNANDEZ (1997). A 1 km al NO del
Tuc de Salana, en la cuneta del camino de Priiedo al Estanh de Montcasau, existe un aflora-
miento de un granitoide biotitico del Macizo de La Maladeta, con una banda de 40 cm en que
esta fuertemente foliado con caracter fragil-ductil, mostrando cuarzos con fuerte extincién on-
dulante, con division en subgranos, a veces acintados, biotita kinkada y retrogradada a opacos
finos y clorita y los feldespatos con intensa fracturacion fragil (Iamina MP-9368). Su continua-
cion hacia el E debe llegar a confluir con el Cabalgamiento del Port dera Bonaigua, si bien no
estd muy claro si lo hace dentro de los materiales Cambro-Ordovicicos un poco al S de la carre-
tera, como propone SOLAR HERNANDEZ (1997) o bien por el cabalgamiento que superpone
los materiales del Cambro-Ordovicico al N sobre el Ordovicico superior al S, entre Era Peulha
y el Port dera Bonaigua. Asociado a este Ultimo, se observa el desarrollo de una foliacion milo-
nitica o filonitica, a veces plano axial de pliegues intrafoliares, inclinada en general al N, con de-
sarrollo de estructuras S/C (lamina MP-9319B) y lineacion de estiramiento de direccién NO-SE,
inclinada también al N, que muestra criterios de movimiento inverso con movimiento de bloque
de techo hacia el S. Existen algunas evidencias de que este cabalgamiento puede haberse desa-
rrollado, o al menos rejugado, en tiempos alpinos, como es el hecho de coexistir rocas miloni-
ticas con estructura S/C, en la cual los planos de foliaciéon estan definidos por la orientacion de
mica blanca y acumulacién de minerales opacos finos, sin recristalizacién posterior y rocas afec-
tadas por metamorfismo de contacto que muestran algunos cristales de andalucita retrograda-
dos total o parcialmente a moscovita poco deformados (lamina MP-9321). La falla normal que
separa las corneanas de Era Pelilha (aureola de contacto del Macizo de La Maladeta) al S, del
Ordovicico superior en grado bajo a muy bajo de metamorfismo situado al N, podria también
haber rejugado al Cabalgamiento de Gavarnie.

En el extremo NO de la hoja se desarrolla por delante del Cabalgamiento de Gavarnie, afectan-
do al flanco S del Sinclinorio de Plan d’Estan, un cabalgamiento al que denominamos Cabal-
gamiento del Estanhot d’Escunhau, que parece enraizarse hacia el N en el Cabalgamiento
de Gavarnie. Este cabalgamiento corta a pliegues previos y va en buena parte de su recorrido
por el contacto entre el Culm y las Calizas de la Renclusa, limitando, ademas, la aureola de con-
tacto de la Granodiorita de La Maladeta. El efecto de estos dos cabalgamientos alpinos, da lu-
gar al plegamiento del cabalgamiento varisco del Puerto de La Picada-Valarties como ya fue
propuesto por GARCIA SANSEGUNDO (1992).

El Cabalgamiento del Port dera Bonaigua se desarrolla por detras del de Gavarnie, con el
que confluye en la bajada hacia Esterri d’Aneu, hacia la Ermita de la Mare de Déu de les Ares.
Hace cabalgar materiales devénicos del Area de Facies Central (Lutitas de Beret y Calizas de
Campaus), que a su vez estan cabalgadas mediante un cabalgamiento varisco plegado, por
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materiales del Ordovicico superior y Cambro-Ordovicico del Domo de La Pallaresa (bloque N),
sobre materiales Cambro-Ordovicicos en el Bloque S. Asociado a este cabalgamiento, se obser-
van en la carretera al puerto, a las pizarras con intercalaciones carbonatadas que constituyen
las Lutitas de Beret, intensamente deformadas con desarrollo de una foliacion muy penetrativa,
a veces filonitica, que es plano axial de venas de calcita replegadas. La foliacién lleva una direc-
cion ONO-ESE a NO-SE, buzando al N entre 60° y 80° y se ha observado una lineacién de es-
tiramiento N140°E inclinada 53° al NO. Se observan también algunos almendrones con crite-
rio de movimiento inverso con bloque de techo hacia el S. Muy préoximo al Santuario de Les
Ares, en la carretera aflora una intensa zona de deformacion milonitica a filonitica, de direccion
ONO-ESE buzando 88°N, con desarrollo de venas de cuarzo posteriores, afectadas, al igual que
la foliacién filonitica por planos de cizalla de direccion ONO-ESE buzando 40° al N, dando sig-
moides de movimiento inverso con desplazamiento de bloque de techo hacia el S.

Al NE del Cabalgamiento del Port dera Bonaigua y con una direcciéon subparalela al mismo, se
encuentra el Cabalgamiento Canals de Rialba - Clot d’Arts. Este cabalgamiento de direccién
NO-SE y buzamiento hacia el NE, con vergencia hacia el SO, superpone las Calizas de Campaus
del Devénico inferior (Emsiense), sobre el Ordovicico superior (Fm Estana, Cavé y Rabassa) del
Domo de La Pallaresa, que esta afectado a su vez por cabalgamientos y pliegues variscos que
son cortados por este cabalgamiento alpino. Se observa un aparente caracter sustractivo
(Devonico sobre Ordovicico superior) explicable por la existencia de estructuras previas variscas.
Las relaciones geométricas son de rampa para el aléctono (las Calizas de Campaus buzan sua-
vemente hacia el SO contra el plano de cabalgamiento) y también rampa para el autdctono (el
plano de cabalgamiento corta a la estratificacion y estructuras previas variscas que buzan mas
hacia el NE).

Asociado al cabalgamiento del Devénico sobre el Ordovicico superior, se desarrolla una inten-
sa deformacion de cizalla en la Caliza de Campaus con desarrollo de pliegues muy apretados
con flancos muy estirados y venas de calcita con sigmoides de movimiento inverso con des-
plazamiento del blogue de techo hacia el SO. A muro del cabalgamiento, asi como intercalado
en el marmol, se observan ldaminas de un granitoide de grano fino a medio, biotitico, de ca-
racter granodioritico a tonalitico deformado por la cizalla alpina, desarrollando una foliacion
subvertical.

Este cabalgamiento parece continuarse hacia el ESE adentrandose en el Cambro-Ordovicico del
Domo de La Pallaresa, hasta el valle del Riu de la Bonaigua, a partir del cual el amplio recubri-
miento cuaternario impide continuarlo. No obstante, podria continuar por el curso del Riu de
la Bonaigua, donde podria confluir con la prolongacién de la Falla de Soldeu-Lanous, de ZWART
(1965), a la que este autor interpreta como un cabalgamiento alpino.

La prolongacion de la Falla de Soldeu-Lanus hacia el O continuaria por el Riu de La Bonaigua
hasta ser cortada por la Falla de Espot (POBLET, 1991). En la vecindad de la falla, las rocas es-
tan intensamente deformadas, con desarrollo de foliacién de crenulacion, filonitas y algunas
estructuras S/C con criterio de movimiento inverso hacia el S. A pesar de no involucrar en nin-
gun punto de su recorrido a materiales postvariscos, (POBLET, 1991) piensa que su edad debe
ser alpina, ya que en su extremo oriental afecta a las granodioritas tardivariscas del macizo de
Mont Lluis, sin descartar que pueda ser heredada de una falla varisca previa.
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El Cabalgamiento de Estaron (LOSANTOS, 1988) fue denominado anteriormente Falla
d’Estahis por BOURKE (1979). Su atribucion a las orogenias Varisca o Alpina ha sido contro-
vertida. Asi, CASAS et al. (1989), CIRES et al. (1990) y POBLET (1991) consideran que es un
cabalgamiento varisco, mientras que MUNOZ et al. (1986), MUNOZ (1992) y BERASTEGUI et
al. (1993) opinan que es un cabalgamiento alpino. POBLET (1991), se apoya para atribuir este
cabalgamiento a la Orogenia Varisca, en la presencia en las rocas deformadas por el mismo de
abundantes cloritoides ligados al metamorfismo de contacto relacionado con la intrusién de
los cuerpos graniticos, asi como en que en su extremo oriental (puerto de Envalira, Andorra),
cabalgamientos subsidiarios del mismo quedan cortados por el Macizo de Andorra, segun
ZWART (1965). MUNOZ et al. (1986), consideraron a este cabalgamiento como la continuacion
hacia el E del Cabalgamiento de Gavarnie y la zona de raiz de la Zona de las Nogueras. MUNOZ
(1992) y BERASTEGUI et al. (1993), se basan en el Perfil Sismico de Reflexién Profunda ECORS-
Pirineos, para interpretar este cabalgamiento como alpino, asi como el denominado Falla de
Soldeu-Lanus, que podria ser, segun el corte que realizan, la zona de raiz de la Zona de las
Nogueras.

El Cabalgamiento de Estarén se desdobla en el drea de la hoja en mas de una superficie de
cabalgamiento imbricada, de modo que el cabalgamiento frontal se sitGa entre el Silurico del
bloque de techo y los materiales del Sildrico y sobre todo Devénico, del flanco N del Sinclinal
de Llavorsi. A los que corta en rampa para el aléctono. Se caracteriza por la existencia en las ro-
cas afectadas por el, de una foliacion principal filonitica, a veces de crenulacion, definida por
la orientacion de micas blancas y opacos finos, con numerosas venas de cuarzo abudinadas y
sigmoides de cizalla de caracter inverso con movimiento de bloque de techo hacia el SO. Una
muestra tomada en materiales siluricos afectados por este cabalgamiento en el Coll de Fogue-
ruix, ha mostrado esquistos ampeliticos con blastos de contacto de clorita que incluyen a una
foliacion previa, rodeados por una foliacién de crenulacion muy penetrativa, que es la principal
en campo, con desarrollo de sombras de presién de cuarzo (lamina MP-9364). En esta misma
ldmina delgada se observan también numerosos cristales grandes de cloritoide muy transfor-
mados a clorita microgranular y opacos finos, que han sido atribuidos también a metamorfis-
mo de contacto producido por los macizos intrusivos por POBLET (1991), si bien en esta lamina
parecen orientados subparalelos a la primera foliacion visible, por lo que no se puede descartar
que procedan de metamorfismo regional varisco. Este hecho, junto con los datos del Perfil Sis-
mico de Reflexion Profunda ECORS-Pirineos nos llevan a interpretar el Cabalgamiento de Es-
taron como un cabalgamiento alpino, o al menos con rejuego en el alpino.

El Cabalgamiento de la Serra de les Mussoles discurre por el SOy S de la hoja, con direc-
cion E-O 'y buzamiento al N, desde el Barranc dels Mortos al N de Erill La Vall hasta el Barranc
de Llacs, al E del cerro Cometa de la Questio, a partir del cual gira hacia el SE, por el Barranco
de les Mussoles hasta el Estany Salat, donde empieza a girar hasta ponerse de nuevo con direc-
cion E-O siguiendo el contacto del borde S del Macizo pluténico de La Maladeta con el Cambro-
Ordovicico del Domo de Pallassos. Superpone las alternancias de pizarras y calizas de la Fm
Rueda sobre las pizarras de la Fm Aneto y el Sildrico, rejugando el Cabalgamiento de Llavorsi-
Senet. Més al E, en la ladera oriental de la Cometa de la QUestié pone en contacto cabalgante
las granodioritas y monzogranitos de La Maladeta sobre materiales de la Fm Rueda, asi como
del Silurico y Cambro-Ordovicico. Al E del Barranc de Llacs, el cabalgamiento discurre por el
interior del Macizo de La Maladeta, al pié de la Sierra de les Mussoles, hasta el borde S del mismo,
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donde pone en contacto cabalgante a este sobre los materiales del Cambro-Ordovicico del
Domo de Pallassos.

En la ladera oriental de la Cometa de la QUestid, aproximadamente a 1 km al sur de la Capilla
de Sant Esperit, se encuentran algunos buenos afloramientos del cabalgamiento de los grani-
toides de la Unidad de Bof sobre los metasedimentos paleozoicos. En uno de estos afloramien-
tos se encuentran en la base pizarras ampeliticas siltricas intensamente deformadas, con una
esquistosidad N50°E, 70°NO y planos de cizalla N55°E, 40°NO. Los granitoides situados sobre
estas ampelitas presentan aspecto gnefsico y en ellos se encuentran planos de cizalla N35°-
40°E, 40°NO sobre los que se aprecia una fuerte lineacién de estiramiento N155°F, 34°N.

Al E del Barranc de Llacs, se observa una zona de contacto mecanico de la granodiorita con su
encajante que continlia con una zona milonitica intragranitica, en el Barranco de Les Mussoles,
en la que la granodiorita se encuentra intensamente deformada, con desarrollo de una foliaciéon
bien marcada de direccién N120°E a N140°E, buzando al norte. En el tramo de contacto de la
granodiorita con su encajante, esta se encuentra gneisificada, mientras que los materiales Cambro-
Ordovicicos a Devonicos, se encuentran intensamente deformados, con abundantes planos de
cizalla, que indican movimiento inverso con desplazamiento de blogue de techo hacia el sur.

En el sector N del Embalse de Sallente, se observa que la granodiorita del Macizo de La Mala-
deta presenta numerosos planos de fracturacion fragil con cloritizacién asociada y desarrollo
de estrias, asi como harina de falla. Los materiales del Cambro-Ordovicico del bloque de muro,
muestran también planos de rotura con estrias y estructuras S/C de movimiento inverso hacia
el S, que al microscopio se puede ver que son posteriores al metamorfismo de contacto, pro-
duciendo estiramiento de los protoblastos (ldmina MP-9422). Un poco més al E, al S del Estany
Gento, en el contacto entre las granodioritas y el Cambro-Ordovicico se observan planos de
fractura subhorizontales con estrias muy marcadas de direccién N35°E y movimiento de blogque
de techo hacia el S, asi como planos de falla con direccion N140°E buzando 40° al SO con es-
trias de direccion N70° a 75°E inclinadas 40° al O, con movimiento inverso hacia el ENE. De
todos modos el salto de este accidente no parece muy importante, pues no hace desaparecer
la aureola de contacto.

El caracter de cabalgamiento alpino en parte de su trazado y de rejuego alpino de un cabalga-
miento varisco previo (cabalgamiento de Llavorsi-Senet) en otra parte, viene avalado por el he-
cho de que atraviesa el Macizo de La Maladeta, deformandole intensamente, en la Serra de Les
Mussoles, asi como por el hecho de hacer cabalgar a las granodioritas sobre su encajante me-
tasedimentario, tanto en el Barranc de Llacs como al N del Embalse de Sallente. Ademas, hacia
el O (en la Hoja de Benasque) confluye con el Cabalgamiento de Senet, que cabalga, al O de
la citada localidad, sobre materiales atribuidos al Tridsico (RIOS et al., 2002).

Al'N de Erill La Vall, entre el Cabalgamiento de Les Mussoles y el borde sur de La Maladeta exis-
te otro cabalgamiento vergente al S, que de O a E comienza superponiendo el Siltrico, y des-
pués la Fm Castanesa, sobre las alternancias de pizarras y calizas de la Fm Rueda. Hacia el E,
pasa a poner en contacto la Fm Manyanet y la Fm Rueda sobre la Fm Castanesa (cortando a un
cabalgamiento probablemente varisco que a su vez corta a pliegues previos). Finalmente gira
hacia el SE hasta confluir con el Cabalgamiento de Les Mussoles al S del Bony Blanc.
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Finalmente, el Domo de I’Orri, que aflora Unicamente en el extremo SE de la hoja, ha sido
interpretado como una estructura alpina resultado de la rotacion producida por el apilamiento
antiformal de laminas cabalgantes alpinas que involucran a rocas paleozoicas con estructura-
cion varisca (GIL PENA y BARNOLAS, 2004). Asi, el pliegue-manto de I'Orri, desarrollado en re-
lacion con la primera etapa de deformacion varisca observable en este sector, constitutiria el blo-
que superior del cabalgamiento alpino de Rialp, visible al S de esta hoja.

3.5.2. Falla de Pala d'Eixe

Se trata de un accidente de mas de 5 km de longitud, de direccién media NE-SO, girando des-
de ENE-OSO a NNE-SSO que discurre por el borde suroriental del Macizo de La Maladeta, con
un buzamiento medio de 70° al NO a subvertical. Fue definida por BOURKE (1979) y CHARLET
(1979). Es posterior al emplazamiento de la granodiorita de La Maladeta, asi como a su aureola
de contacto, a los que afecta, superponiendo las granodioritas y las pizarras grafitosas del Si-
lrico encajantes sobre las alternancias de pizarras y calizas de la Fm Rueda.

Algunas veces se desarrollan clivajes irregulares a sinuosos, con espaciado milimétrico a centi-
métrico, asociados a esta falla, que afectan a filones de cuarzo y a las rocas de metamorfismo
de contacto (POBLET, 1991).

En la ladera N de la Pala d'Eixe se observan almendrones de cizalla afectando al Silurico con
planos desde subverticales a buzando 60° al E o al O y movimiento principal de desgarre dextro
con cierta componente inversa hacia el O, observandose estrias norteadas, inclinadas 25° a 30°
al S. Al microscopio se han observado en este lugar, cuarzomilonitas grafitosas de baja T con
ribbons de cuarzo e intensa divisién de este en subgranos, y estructuras S/C (lamina MP-9374),
asi como blastos de moscovita kincados y con desarrollo de colas de presion. Dado que su si-
tuacién es a menos de 200 m de la granodiorita, esta deformacion ductil no recristalizada debe
ser posterior a la misma y probablemente alpina.

En las granodioritas afectadas por la falla se desarrollan bandas de deformaciéon de hasta 8 m
de anchura, en las cuales las granodioritas estan cloritizadas o transformadas en cataclasitas
e incluso en algunos casos foliadas (POBLET, 1991).

Corta a todas las estructuras de la fase principal (pliegues, foliacion y cabalgamientos), siendo
posterior al cabalgamiento varisco de Llavorsi-Senet.

3.5.3. Falla del Norte de La Maladeta-Pales del Pui-Espot

La Falla de Espot fue definida por WATERLOT (1969a y b). Lleva una direccion NO-SE, subver-
tical o fuertemente buzante al NE, y su trazado discurre desde la ladera NE del macizo de Lo
Teso-Pic de Pineto hacia el NO, al pié de las Pales del Pui, en el sector NE del Macizo de La Ma-
ladeta.

POBLET (1991), deduce un movimiento dextro-normal con hundimiento del labio NE para esta
falla basandose en la disposicién sigmoidal de la estratificacion y de las estructuras de la fase
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de deformacién principal varisca en ambos labios de la falla. Pone en contacto materiales del
Devonico inferior de la Fm Rueda y las granodioritas que en ellos intruyen, en el bloque SO
(levantado), con Siltrico y posiblemente el Cambro-Ordovicico en el bloque NE (hundido).
Hacia el NO llega a hacer desaparecer la aureola de contacto de las granodioritas, poniendolas
en contacto con el Cambro-Ordovicico del Domo de La Pallaresa.

Esta falla corta a las estructuras de deformacion variscas, tanto pliegues como foliaciones y ca-
balgamientos variscos, asf como corta y /o rejuega al Cabalgamiento de Estardn, al que atribui-
mos un origen alpino o, al menos un rejuego durante la Orogenia Alpina. Este hecho explica
que en el bloque hundido los materiales sean mas antiguos que en el levantado.

Por otra parte, esta falla normal parece continuarse hacia el NO con la falla normal del borde
N de La Maladeta, que lleva una direccion NO-SE en el sector de Era Pellha girando a E-O en
el sector Pales de Ruda-Coret de Prliedo-Bosc deth Malh Roi y cortando y/o rejugando al
Cabalgamiento de Gavarnie (SOLAR HERNANDEZ, 1997). Esta falla hunde hacia el N su blo-
gue de techo y pone en contacto los granitos biotiticos de Travesani-Estany Gerber y Arties
con el Ordovicico superior del Anticlinal Central. Segin BORDONAU y VILAPLANA (1986), esta
falla fue reactivada, debido a movimientos de reequilibrio isostatico, durante tiempos tardial-
pinos.

3.5.4. Kink Bands

Posteriormente a los sistemas de pliegues tardivariscos descritos anteriormente se desarrollan,
en las rocas con foliacién mas penetrativa, fundamentalmente pizarras y limolitas o filonitas y
milonitas, un sistema de kink bands, en su mayoria normales, cuyos planos axiales llevan una
direccion predominante NO-SE a ONO-ESE, buzando moderadamente al SO o SSO con ejes
subhorizontales (Figs. 3.4a, by ).

La existencia de estos kink bands ha sido descrita en los Pirineos por diferentes autores (ZWART,
1979, SPEKSNIDER, 1986) pero no hay dataciones fiables que permitan atribuirles a algun epi-
sodio tectonico varisco o alpino (PALAU, 1998). SPEKSNIDER (1986) describio la formacién de
kink bands inversos, a los que atribuy6 una edad herciniana en contraposicion a unos kink bands
normales, con el plano axial subhorizontal, a los que atribuyé una edad alpina.

El caracter local de estas estructuras hacen pensar que se hayan generado kink bands en mo-
mentos distintos de la evolucion estructural (PALAU, 1998).

En el drea de la hoja, no obstante, predominan ampliamente los kink bands normales cuyos
planos axiales buzan moderadamente (30° a 50°) al SO o SSO, como se puede ver en las Figs.
3.4ay b. Su geometrfa implica que estan relacionados con fallas normales con el labio norte
levantado. Sin embargo, se ha observado en algun caso un sistema de kink bands de plano
axial muy tendido hacia el sur con movimiento inverso hacia el norte, que interpretamos como
conjugado del sistema principal de kink bands normales. Por otra parte en el Sinclinal de
Llavorsi se han observado en algunas ocasiones un sistema de kink bands inversos cuyos pla-
nos axiales buzan entre 40° y 50° al norte o noreste con criterio de movimiento inverso hacia
el sur.
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Fig. 3.4a.— Planos de Kink Bands. Sector Domo
de La Pallaresa-Anticlinal de La Massana-Sin-
clinal de Llavorsi.

Fig. 3.4b.— Contornos de densidad de polos
de planos de Kink Bands. Sector Domo de La
Pallaresa-Anticlinal de La Massana-Sinclinal
de Llavorsi.
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Fig. 3.4c.— Ejes de Kink Bands. Sector Domo
de La Pallaresa-Anticlinal de La Massana-Sin-

clinal de Llavorsi.

SANZ y PALAU (en prensa), citan que estos kink bands afectan en algunos casos a foliaciones de
bandas miloniticas relacionadas con fallas como la de La Bonaigua, Ruda o Vinyals, que atribuyen
a movimientos alpinos, debido a que afectan a granitoides y rocas de la aureola de contacto.
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3.5.5. Deformacion en el Macizo de La Maladeta

El Macizo de La Maladeta se encuentra intensamente afectado por deformaciones tardias tanto
ductiles como fragiles, atribuibles a eventos deformativos variscos tardios o alpinos.

Segun CHARLET (1979), los accidentes tecténicos principales que afectan al Macizo de la Ma-
ladeta estan representados por la zona milonitica de la Noguera Ribagorzana, que corresponde
a la cicatriz de contacto entre las unidades del Aneto y de Bof, y las zonas de fractura del Rio
Sant Nicolau, de la Ratera y de los Bafios, que segun este autor dividen a la Unidad de Boi en
cuatro bloques tecténicos.

La Unidad del Aneto (Néthou), como ya se ha referido, se encuentra en contacto mecanico con
la de Boi (zona de fractura de la Noguera-Ribagorzana) y estd emplazada en un nivel estructural
maés profundo (CHARLET, 1968). Esta formada por dos unidades petrolégicas principales que
definen una estructura con dos zonas concéntricas.

La Unidad de Boi, estd compartimentada en cuatro grandes bloques por una red de accidentes
tectonicos, y la distribucién de los granitoides y de los filones aplopegmatiticos evidenciaria se-
gun CHARLET (1979), que los bloques periféricos (Capilla de Santa Rita, Estany Gerber y Cap-
della corresponden a niveles estructurales mas someros. Los estudios magnéticos realizados por
GLEIZES (1992), GLEIZES et al. (1992) y LEBLANC et al. (1992 y 1994), sugieren que las bandas
de deformacion milonitica se deben fundamentalmente a la acciéon de la tecténica tardiherci-
nica. Estos mismos autores consideran que la Unidad de Boi es un complejo formado por cua-
tro plutones principales. El pluton de Colomers estaria a su vez formado por tres subunidades.
ARRANZ (1997), propone por el contrario que esta unidad esta dividida en tres bloques por
las zonas miloniticas de Sant Nicolau (blogues de Capdella al Sy de Noguera de Tor al N) y de
Ratera-Rencules (bloques de Noguera de Tor al SO y del Estany Gerber al NE). Ademas de estas
dos zonas miloniticas, este autor describe otra importante zona de fractura en la Unidad de Boi,
a la que denomina Banda de Cizalla de Negre-Colomers. En estas zonas de fractura hay eviden-
cias de deformacion ductil postdatada por una deformacion fragil.

Como resultado del detallado estudio magneto-estructural que LEBLANC et al. (1993) realizan
en el macizo de la Maladeta, proponen que este complejo pluténico estd compuesto por la yux-
taposicion de cuatro unidades intrusivas principales, cada una de las cuales presenta un zonado
normal, haciéndose mas basica hacia los bordes. La unidad intrusiva mayor es la de Colomers,
gue estd compuesta a su vez por diversas sub-unidades.

Las subunidades pluténicas que constituyen el Macizo de la Maladeta estan, segun LEBLANC et
al. (1993), delimitadas por unos margenes mas basicos, que a su vez son mas anisétropas y pre-
sentan fabricas mas planares que se habfen desarrollado en estado magmatico. El magma se
habria emplazado en una corteza fragil, durante una fase tecténica compleja. La intrusion del
magma se habria producido a favor de aperturas paralelas a direcciones NE-SW y NW-SE que
se corresponderian con las lineaciones magnéticas dominantes determinadas en este estudio.
Proponen que las bandas miloniticas intragraniticas se formaron en un evento tecténico tardio
compresivo pero con componente dextra, durante una etapa tardi-varisca, y que el emplaza-
miento del macizo polidiapirico de la Maladeta fue esencialmente sintectonico. No obstante
resulta complicado el explicar el escaso desarrollo de facies foliadas y lo poco penetrativa que
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es la foliacién en la mayoria de los granitoides del Macizo de la Maladeta si se asume un pro-
ceso intrusivo sincinematico.

GARCIA SANSEGUNDO (1992) en referencia a la estructura del Macizo de la Maladeta conside-
ra que la mayoria de las zonas de cizalla que le afectan se deben haber originado en relacion con
la Orogenia Alpina y destacan por su importancia las del rio Sant Nicolau y la de Valarties. Estas
zonas de fractura pertenecen a dos sistemas, con direcciéon NE-SO y NO-SE. También son de
considerable importancia otras fracturas con direcciones comprendidas entre E-W y N-110°-E
como las de Caldes de Boi y las que se encuentran en el borde N (al S del Coll de Priiedo) y NE
del Macizo de la Maladeta, estando estas Ultimas relacionadas con el movimiento del cabal-
gamiento alpino de Gavarnie.

Las zonas miloniticas de Sant Nicolau, Ratera-Rencules y de Negre-Colomers, son de edad pér-
mica segin POBLET (1991). La mas precoz serfa la de Sant Nicolau.

Las observaciones realizadas con respecto a las estructuras del Macizo de la Maladeta ponen de
manifiesto que los principales elementos estructurales que afectan a los granitoides correspon-
den a una serie de bandas de cizalla que les afectan y que estan relacionadas con cabalgamien-
tos tardihercinicos y alpinos. Varias de estas bandas de cizalla, como se ha referido previamente,
ya han sido identificadas y estudiadas por parte de los autores que han realizado estudios sobre
este macizo. Otras estructuras que se observan en los granitoides corresponden a foliaciones
magmaticas y deformativas, sistemas de fracturacion fragil y de inyeccion filoniana y sistemas
de fracturacion irregular, sin representacion cartografica pero de amplia distribucion, relaciona-
das con la tecténica alpina.

A continuacién se describen los accidentes mayores que afectan al interior del macizo en el
area de la hoja (Fig. 3.1).

3.5.5.1. Estructuras mayores
a. Zona de Cizalla del Tuc de Salana

Se situa entre los valles de Valarties y Aiguamog, y esta relacionada con el conjunto de zonas
de cizalla de caracter milonitico del borde N de la granodiorita de la Maladeta, relacionadas
con el Cabalgamiento de Gavarnie, descrito por GARCIA SANSEGUNDO (1992), a las que atri-
buye una edad alpina. Llevan una direccién aproximada E-O buzando fuertemente hacia el N.
Se pueden observar en la pista forestal que baja del Coll de Priiedo hacia el Valle de Aiguamog,
al S del afloramiento permotriasico, asi como en el camino del Coll de Priiedo al Estanh de Mont-
casau y préximas a la cima del Tuc de Salana, al Sy SE del mismo. Muestra bandas de intensa
deformacion de anchura milimétrica a decimétrica, en condiciones ductil-fragiles, entre las cua-
les la granodiorita est4 indeformada (SOLER HERNANDEZ, 1997). En las bandas de méaxima de-
formacion se desarrollan protomilonitas a milonitas, que contienen una lineacién milonitica (en
el camino desde la pista del Coll de Priledo-Valle de Valarties al Estanh de Montcasau contienen
una lineacién de direccién N160°E inclinada 68°al N), con desarrollo de intensa formacién de
subgranos, peces de mica y estructuras S/C que indican un criterio de movimiento inverso de
blogque N hacia el S (GARCIA SANSEGUNDO, 1992 y SOLER HERNANDEZ, 1997).
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b. Falla del Arriu de Valarties

Lleva una direccién NE-SO, desde las proximidades del Lac de Mar hasta la Coma de Carlon,
con una longitud superior a 5 km.

Se caracteriza principalmente por una intensa rotura de caracter fragil con cloritizacion de la
biotita y epidotizacion asociada a hidrotermalismo. Se desarrollan planos de fractura de direc-
cion comprendida entre N30° y 60°E con buzamientos altos comprendidos entre mas de 80°E
y 60°0. En el extremo NE de la falla se observa un sistema principal de fracturacién de direccion
N30°E, 60°0, con tapiz siliceo y estrias de direccion N155°E, inclinadas 58°NO cuyo criterio de
movimiento no esta claro.

Se observan también algunas venas de cuarzo asociadas a estos planos, de unos 5 cm de an-
chura, con direccion N30°E, buzando 80° al E.

c. Zona de falla del Refugi de la Restanca-Port de Caldes

Lleva una direccién NO-SE, desde el Refugi de la Restanca, pasando por el Port de Caldes hasta
el Lac des Gabidornats, desde donde continuaria hacia el E por el borde S del Lac Obago.

Se observa una zona de cizalla ductil-fragil que genera una alteracién a tonos gris azulados a
gris verdosos en los granitoides, con desarrollo de foliacion deformativa, con fuerte estiramien-
to del cuarzo, de direcciéon comprendida entre N85°-110°E, subvertical, con buzamientos entre
70°N 'y 70°S, si bien predominan los primeros.

A esta zona de cizalla, se le superpone una deformacion fragil que genera planos de rotura
tapizados por cuarzo-albita-epidota con direcciéon entre E-O, 34°S y N130°E, 45°SO, con estrias
comprendidas entre N185°E, 34°S y N20°E, 42°S de movimiento inverso hacia el N.

d. Zona de Cizalla Negre-Colomers

Fue definida por ARRANZ (1997). Lleva una direccién E-O y pasa por el Estany Negre, Port de
Colomers y Port de Ratera, con una longitud aproximada superior a 10 km. Pone en contacto
los granitos biotiticos + moscovita + cordierita de Travessani por el N, y las granodioritas y
monzogranitos biotiticos con anfibol con megacristales de La Maladeta, por el S.

Se observa una zona de cizalla ductil-fragil de anchura comprendida entre 5 m (en su sector
E, junto al Estany Podo) a 10 m de anchura en las inmediaciones del Refugio Ventosa (de 20
a 40 m segun ARRANZ, 1997), en la cual en ocasiones los granitos toman un tono gris-azulado.
En este Ultimo punto, se desarrolla una foliacién deformativa en los granitos, que estan neisi-
ficados. Esta foliacion lleva una direccién N60°E, subvertical y se definen planos de cizalla (pla-
nos C) con direccion E-O, también subverticales. En ella se han observado criterios cineméticos
de desgarre dextro.

A unos 700 m al E del Port de Colomers, esta banda de cizalla marca el limite meridional de
los granitos biotiticos y las granodioritas, que tienen una fuerte deformacién milonitica, con
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desarrollo de planos C con direccion media E-O y con buzamientos que varian entre 70° y 80°
N. En estos planos se observa una lineacion de estiramiento N75° a 80°E, con inmersiones de
30° a 35° al E, con componente sinistro.

Mas al E, junto al Estany Podo, la banda milonitica lleva una directriz principal N80°E, 82°N,
apreciandose en los granitos un fuerte estiramiento de los minerales.

Son frecuentes las venas de cuarzo de espesor centi a decimétrico subparalelas a la foliacion
de los granitos.

ARRANZ (1997) describe la existencia de numerosas bandas de cizalla laterales, de menor en-
tidad que convergen hacia la cizalla principal.

A esta zona de cizalla ductil buzando al N, se le superpone una deformacién fragil que genera
planos de fractura de direccion comprendida entre N80°E, 70°S y N110°E, 40°S, que contienen
estrias de movimiento en vertical, comprendidas entre N10°E, 70°S y N20°E, 38°S. Segun
ARRANZ (1997) este tipo de discontinuidades habrian sido reactivadas en algunos casos neo-
tecténicamente, ya que observa algunos escarpes que rompen la continuidad de las superficies
de pulido glaciar aunque no precisa su situacion.

e. Zona de Cizalla de Sant Nicolau

Ha recibido diversas denominaciones: “Zone falleuse du rio San-Nicolau” por CHARLET (1979),
“Faille de Picardes”, “Faille de Sant Maurici” y “Faille des Encantats” por BOURKE (1979) y Zona
Milonitica de Sant Nicolau por POBLET (1991) y ARRANZ (1997). Esta zona de cizalla separa se-
gun CHARLET (1979) los bloques que denomina de Capdella al SE y de la Noguera de Tor al NO
del Macizo de La Maladeta. Las granodioritas afectadas por estas fallas han sufrido transforma-
ciones que han dado lugar a la formacién de protomilonitas en las que generalmente es posible
reconocer el protolito original, acompafnadas de retrogradaciones. La foliacion milonitica suele
ser bastante paralela a los limites de falla, presentando las lineaciones de alargamiento conte-
nidas en los planos de foliacién una direcciéon N-Sy una inclinacién hacia el N (POBLET, 1991).

El extremo occidental de esta zona de cizalla, entre la carretera a Caldes de Boi y el Estany de
Llebreta pone en contacto mecanico (cabalgante) los granitoides sobre las calizas devonicas que
estan fuertemente recristalizadas, desarrollandose sobre ellas una esquistosidad N110°E y las
granodioritas que se encuentran sobre estas calizas presentan un marcado esquistosamiento
N110°E, 52°N. Las granodioritas y adamellitas biotiticas con enclaves microgranulares de 1 a
10 cm y megacristales de feldespato de 2,5 a 4 cm proximas a esta banda de cizalla y que se
situan mas hacia el E, en las laderas sobre el rio de Sant Nicolau presentan planos de esquis-
tosidad que varian entre E-O, 52°N y N110°E, 56°N, con lineaciones de estiramiento mineral
comprendidas entre N30°-35°E, 50°-55° N, y en algunos casos entre N120°-140°E, buzando
60° a 65°al NE. En algun caso se ha observado una cola de presion asimétrica de movimiento
aparente sinistro.

Méas hacia el E atraviesa la granodiorita de La Maladeta, con una direcciéon media OSO-ENE,
buzando moderadamente al N o NO. Desde Sant Esperit, sale hacia el ESE una zona de cizalla
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secundaria relacionada con la principal, de similares caracteristicas, que podria continuarse
hasta el Estany de Cubieso.

En el sector central, entre Sant Esperit y el Estany Llong, se observa un giro de la zona de cizalla
hacia una direccién NE-SO, con desarrollo de foliaciones, a veces miloniticas en los granitoides
y cloritizacion de la biotita. Se observan foliaciones comprendidas entre N30°E y N75°E, con bu-
zamientos de 50° a 70° al NO, con alguna lineacién de estiramiento N165°E, inclinada 64°NO.
Al E de los Prats d'Aiguadassi se observa una foliacion de tipo S/C, con planos S de direccion
N5Q°E, buzando 50°NO y planos C de direccién N80O°E, buzando 55°N que llevan asociadas es-
trias de direccion N30°E, inclinadas 45° a 48° al NE. Estas estructuras dan un movimiento de ca-
racter normal-dextro con blogue N hundido, criterio que ya habia sido puesto de manifiesto por
POBLET (1991) y ARRANZ (1997). Desde este sector central, sale hacia el E una zona milonitica
de corto recorrido de direccion N80° a 100°E que atraviesa el Barranc de Dellui. Presenta una
potencia decamétrica (>30 m), y en ella la granodiorita se encuentra intensamente deformada,
con desarrollo de una foliacién muy penetrativa que le da aspecto gneisico, asi como de filones
de cuarzo de espesores centimétricos a decimétricos, que suelen estar aboudinados, desmem-
brados y en las zonas de mayor deformacion plegados. Estos filones pueden estar rodeados
por la foliacion milonitica. El transito entre la zona méas deformada y la no deformada es com-
pletamente gradual. La lineacién y los indicadores cineméticos indican, sin embargo, un mo-
vimiento inverso con desplazamiento de bloque de techo al S. La deformacién llega a ser tan
intensa que a veces la fabrica se encuentra fuertemente replegada.

En el sector oriental, la zona de cizalla gira a una direccion OSO-ENE, desarrollando foliaciones
comprendidas entre N70°E y N100°E, buzando 65° a 70°N.

Esta foliacion ductil-fragil esta cortada en el sector occidental, por bandas discretas, de 30 cm
a 1 m de anchas, de cataclasitas oscuras a foliadas verdes, de direcciéon entre N80°E, buzando
77°N 'y N150°E, 70°NE, con estrias en buzamiento y criterios de movimiento inverso hacia el S.
También se han observado planos verticales de direccion entre N40° y 60°E con estrias de des-
garre (horizontales). En el sector oriental, se han observado planos de fractura fragiles de direc-
ciones N120°E, 32°S y N60°E, 25°S, con estrias asociadas de direccion entre N160°-175°E, in-
clinadas 25° o menos al S, con movimiento de falla normal.

El que una parte de la deformacion de este accidente sea de caracter ductil-fragil o ductil ha
llevado a POBLET (1991) a considerar que esta deformacion se debid desarrollar en un nivel es-
tructural relativamente profundo, y por lo tanto, segun él, dificilmente se puede haber desa-
rrollado después de la sedimentacion de los materiales de facies Buntsandstein, ya que la im-
portante erosion post-varisca habrfa situado al Macizo de La Maladeta a profundidades poco
importantes donde las condiciones reinantes no darfan lugar a milonitas sino a deformacion
fraqgil con desarrollo de cataclasitas. Esto estarfa de acuerdo con la atribucién de una edad re-
lativamente temprana en la evolucién postintrusiva del Macizo de La Maladeta indicada por
CARRERAS y CAPELLA (1994). No obstante, POBLET (1991) admite como probable que haya su-
frido también un rejuego posterior inverso-sinistro, durante la Orogenia Alpina.
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f. Zona Milonitica de Ratera-Rencules

Fue denominada por CHARLET (1972) como Falla de Ratera y posteriormente ARRANZ (1997)
la denomina Zona Milonitica de Ratera-Rencules y le atribuye un movimiento dextro-normal.
Coincide con una lineacion muy marcada que define un corredor NO-SE en foto aérea. Sepa-
rarfa los blogues de Noguera de Tor y del Estany Gerber.

No obstante, las observaciones realizadas en el campo en el trazado de esta banda no permiten
apreciar efectos muy importantes sobre las estructuras de las rocas aflorantes.

A lo largo de este corredor se encuentran zonas sin deformacién asi como zonas con bandas
de deformacion ductil-fragil de entre menos de 1 my 4 a 5 m de anchura, desde debil, con
desarrollo de bandas de cataclasitas foliadas con alteracion de la granodiorita a tonos gris-azu-
lados, a intensa, con desarrollo de protomilonitas y milonitas, que desarrollan una foliacién en
la granodiorita con estructuras S/C, en las que los planos S llevan una direccion entre N70°E y
N100°E buzando entre 35°y 75° al N, con lineaciones de estiramiento o estrias inclinadas al
N o NO entre 60°y 70°, con criterios de movimiento inverso hacia el sur.

Estas foliaciones no son coherentes con una zona milonitica de direccion NO-SE con compo-
nente dextro-normal, sino mas bien con una serie de corredores discretos de cizalla inversa de
direccion aproximada E-O, buzando hacia el norte.

g. Cabalgamientos del sur del Estany de Sant Maurici

Segun POBLET (1991), la Zona de Cizalla de Sant Nicolau, continua hacia el E girando a partir
del Estany Llong hacia el Portarré d’'Espot saliendo del interior del Macizo de La Maladeta y
resolviéndose en varios accidentes de direccion E-O, buzando de 40° a 70° al N, que bordean
por el N al bloque de Capdella del Macizo de La Maladeta. La amplitud de los recubrimientos
cuaternarios asociados al Valle de Espot impiden la unién entre la Zona de Cizalla de Sant Ni-
colau y los accidentes que bordean por el N al bloque de Capdella.

Se han observado en este sector dos accidentes principales: el Cabalgamiento de Els Encantats,
por el Sy mas al N el Cabalgamiento de la Roca de I'Estany.

El Cabalgamiento de Els Encantats, lleva una direccion comprendida entre E-O y ENE-OSO,
buzando al N unos 30°. De O a E, pone en contacto cabalgante hacia el S, granodioritas y mon-
zogranitos con megacristales en el bloque superior, sobre granodioritas y monzogranitos con
megacristales en el bloque inferior, en el Pic dels Feixans de Monestero, pasando en la ladera E
de este pico a dejar ver entre los granitoides de ambos bloques, una estrecha zona de 4a 15 m
de espesor que incorpora marmoles devénicos deformados. Mas hacia el E continua por el sur
del Macizo de Els Encantats (al sur del Gran Encantat) haciendo cabalgar granitoide sobre
Silrico y Devonico inferior (Fm Rueda) sobre Sildrico.Su continuacion hacia el ENE es dificil de
precisar debido a la amplitud de los recubrimientos existentes en la ladera N de los macizos de
Els Encantats y Pui de Linya. Se caracteriza por la existencia en los granitoides de la base del
bloque de techo de una estrecha zona en que el granitoide esta intensamente deformado, mos-
trando una foliacién de direccion comprendida entre N50°-70°E, buzando 50° a 70° al N, con
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abundantes venas de cuarzo subparalelas a la foliacion, plegadas con la foliacion de plano axial.
Ademas entre ambos bloques, en la ladera E del Pic dels Feixans de Monestero, se observa una
zona de intensa deformacion de entre 4 y 15 m de espesor con granitoides intensamente bre-
chificados e inyectados por venas de cuarzo de espesor centimétrico a métrico, asi como mar-
moles intensamente deformados, con foliacidon milonitica, incluyendo tectoclastos de hasta 1 m
de granitoides y almendrones de cabalgamiento con bloque de techo hacia el S.

El Cabalgamiento de la Roca de I'Estany, se situa al N del anterior, entre este y el Estany
de Sant Maurici. Lleva una direccién E-O a ENE-OSO, buzando también unos 30° hacia el N.
Superpone materiales carbonatados del Devénico inferior (Fm Manyanet) en el blogue de te-
cho, sobre las granodioritas-monzogranitos de La Maladeta. Los granitoides del bloque de muro
en la proximidad del cabalgamiento, se encuentran débilmente foliados y afectados por frac-
turacion fragil con abundantes venas de cuarzo. En la pared E de la Roca de I'Estany se obser-
van varias ldminas cabalgantes hacia el S, dibujando duplexes entre dos de ellas, que cortan plie-
gues también vergentes al S. En la ladera O de la Agulla del Portarré se observan bloques caidos
de granodiorita foliada. La continuacién de su trazado hacia el E y el O es dificil de determinar
debido a los abundantes recubrimientos existentes.

En el sector SE del plutdn de La Maladeta, al NE del bloque de Capdella, se observa en la pista
que va desde el Valle de Espot al Estany Negre, al E del Pui de Linya, un cabalgamiento de di-
reccién NO-SE, que hace cabalgar los materiales de la Fm Manyanet hacia el SO, sobre las pi-
zarras grafitosas del Sildrico del flanco inverso de un sinclinal vergente al SO con nucleo en la
Fm Rueda. Asociada a este cabalgamiento hay una zona de intensa deformacion ductil-fragil
de baja T, que da lugar al desarrollo de una intensa filonitizacion de las calizas y calcoesquistos
de la Fm Manyanet, asi como en las pizarras ampeliticas del Silurico al que cabalgan. Se observa
una foliacién filonitica y planos C de direccion NO-SE buzando 53°-55°NE, con una lineacion
asociada de direccidon N10°-12°E, inclinada 20°-45° N. POBLET (1991) opina que este cabalga-
miento, asi como otro paralelo, cartografiado algo mas al NE, son continuacion de las fallas, en
nuestra opinion cabalgamientos, situados al S del Estany de Sant Maurici, que rodean por el N
y NE al bloque de Capdella del Plutén de La Maladeta.

h. Falla del Estany Gento

En el extremo SE del Plutdn de La Maladeta, hacia el borde S del Estany Gento se observan dos
fallas que hacia el interior del Pluton confluyen en una sola de direccion NO-SE, buzando 60°
al NE. Fue denominada por POBLET (1991) como “Falla de I'Estangento”. Este autor reconoce
estructuras de tipo duplex de dimensiones métricas relacionadas con esta falla. La falla situada
mas al N hace cabalgar a las granodioritas-monzogranitos de La Maladeta sobre una estrecha
ldmina de pizarras grafitosas con calizas negras, sillricas, mientra que la situada mas al S hace
cabalgar estas pizarras sobre granitoides. Sobre los planos de falla se han observado estrias, una
de direccion N70°-75°E, inclinadas 40° al OSO con criterio de movimiento inverso hacia el ENE
(retrocabalgantes), asi como otras de direccién N35°E, asociadas a planos de falla subhorizonta-
les, con criterio de movimiento de bloque de techo hacia el SO.

En las zonas proximas a estas fallas se observan procesos de retrogradacion de las granodioritas
de tipo sericitizacién y/o cloritizacion, asi como moscovitizacién de cordierita. En la zona mas
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interna, en una banda de anchura centimétrica, las rocas graniticas se transforman en filonitas
con un clivaje localmente anastomosado de espaciado milimétrico, de orientacion paralela a
la superficie de falla (POBLET, 1991).

Su direccion es paralela al tramo del Cabalgamiento de la Serra de les Mussoles comprendido
entre la Serra de les Mussoles y el Estany Salat. Este hecho, junto con la relacion de la deforma-
ciéon asociada con la aureola de contacto del plutén, plantea la posibilidad de que esta falla pu-
diera estar relacionada con el citado cabalgamiento alpino.

i. Falla del Estany Salat-Estany Nere

Atraviesa con direccion NNE-SSO el Bloque de Capdella, desde el borde S del Macizo de La Ma-
ladeta hasta el Estany Nere, a partir de donde gira poniéndose NE-SO, al O del Estany de Sant
Maurici, haciendo de limite entre las granodioritas de La Maladeta y los materiales devénicos
del Sinclinal de Espot.

En su sector S (Estany Salat-Estany Nere), se ha observado en el Estany de Cubieso, una zona
de falla anastomosada con desarrollo de pseudotaquilitoides, de direccion N-S y buzamiento
70°0 con estrfas inclinadas 5°N, con criterios de desgarre sinistro. Se observan también en re-
lacion con este sistema de fracturas, venas de cuarzo de direcciéon N10°E, desde subverticales
a buzando 55°E. Asi mismo, este sector de la fractura es aprovechado por un dique de lampro-
fido de direccion N10°-20°E subvertical, para emplazarse, si bien la fractura puede estar poste-
riormente rejugada.

Al'N del Estany Nere, en las calizas del encajante, se han observado inmediatamente al O del Es-
tany de Sant Maurici planos de falla de direccion N58°E, 76°SE con estrias de direccion N8O°E,
inclinadas 54°E, mientras que en la granodiorita situada al O de la falla, se observan tonos gris-
azulados y una orientacion deformativa con planos N108°E, buzando 60°N, ademaés de planos
de falla fragiles a fragil-ductiles de direccién N62°-65°E, 22° a 26°S con espejos cloritizados
gue contienen estrias de falla de direccion N175°E, inclinadas 20° a 24°S. Estos planos podrian
estar ya relacionados con la Zona de Sant Nicolau.

j. Falla de Bof

Se trata de una falla subvertical de trazado curvo de direccién NNE-SSO a N-S, que sigue el
curso del rio Noguera de Tor (POBLET, 1991), cuyos depdsitos cuaternarios la ocultan. Afecta
tanto a materiales pre-variscos como a materiales afectados por la aureola de contacto y al ma-
cizo plutoénico de Barruera.

Esta falla divide al Domo de Muro en dos partes y corta al cabalgamiento varisco de Llavorsi-
Senet, rejugando probablemente una estructura lateral de este cabalgamiento. Corta también
al cabalgamiento alpino de la Serra de Les Mussoles por el valle del Noguera de Tor.

No produce un desplazamiento aparente importante en cartografia.

Su importancia deriva de que en su posible prolongacién hacia el NNE, siguiendo el curso del No-
guera de Tor, se encuentra un manantial termal sobre el que se situa el balneario de Caldes de Bof.
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3.5.5.2. Estructuras menores

Ademas de las estructuras mayores descritas, el macizo pluténico de La Maladeta esté afectado
por un gran numero de estructuras menores, desde foliaciones a planos de falla.

a. Foliaciones

La presencia de foliaciones de caracter tectonico o magmatico en los granitoides del Macizo
de la Maladeta no es muy frecuente y suele restringirse a las zonas préximas a las principales
zonas de deformacion. No obstante, a nivel criptico se detecta una foliacion magnética gene-
ralizada que es debida a la orientacion de los minerales feromagnesianos en el proceso de em-
plazamiento del magma (LEBLANC et al., 1993).

Las foliaciones en las granodioritas y monzogranitos que constituyen la facies principal de la
Unidad de Bof del Macizo de la Maladeta estan definidas fundamentalmente por la orientaciéon
de la biotita y del anfibol, apreciandose en las zonas mas intensamente deformadas, estiramien-
to del cuarzo. Estas orientaciones deformativas suelen estar relacionadas con cabalgamientos
y con zonas de cizalla de distinto significado.

La direccién media de las foliaciones medidas en las granodioritas y monzogranitos de la Unidad
de Boi es aproximadamente de N100°E, con un buzamiento de unos 68° al N (Figs. 3.5 ay b).

En la zona occidental de la hoja, al S de Caldes de Boi, las granodioritas estan fuertemente orien-
tadas, con estiramiento de los minerales y de los enclaves microgranudos, definiendose en
ellas planos N130°E, 56°N, siendo debida esta deformacion a los efectos de la Zona de Cizalla
de Sant Nicolau.

Lower - FOLGRT
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Fig.3.5a.— Planos de foliacion en granitoides  Fig.3.5b.— Contornos de densidad de polos
de La Maladeta. de planos de foliacion en granitoides de La
Maladeta.
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b. Sistemas de fracturacion fragil

Los granitoides de la Unidad de Bof se encuentran afectados por diversos sistemas de fractu-
racion tardi y post variscos que se manifiestan tanto a escala regional como a nivel de aflora-
miento (Figs 3.6 a, by ¢).

5T%
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Fig.3.6a.— Planos de falla en granitoides de

La Maladeta.
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Fig.3.6b.— Contornos de densidad de polos

de planos de falla en los granitoides de La
Maladeta.
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Fig.3.6¢.— Estrias de planos de falla en grani-

toides de La Maladeta.



Segun ARRANZ (1997), la fracturacién tardi-varisca se agrupa principalmente en sistemas N-110°
a 120°E, y a el pertenecerian las fallas de Espot y de Estany Gento, y en el sistema N130° a 150°E
que es el principal, y a el pertenecerian las fracturas del Estany Rius y las del bloque de Cap-
della. Otros sistemas de fractura post-variscos son el N30° a 40°E y el N50° a 60°E que son con-
jugados de los anteriores.

La orientacion media de los sistemas de fracturacion medidos en los estudios de campo a nivel
de afloramiento, tiene un valor de N88°E con un buzamiento superior a 65°.

También se encuentran una serie de fracturas, en las que se producen transformaciones de bajo
grado en los granitoides afectados, que les confiere una mayor resistencia a la meterorizacion,
por lo que suelen asociarse a ellas pequefios resaltes morfolégicos.

Un ejemplo de estos tipos de fracturas se encuentra en las proximidades de la cabecera del Rio
Aiguamog, al sur de los Bafios de Tredos, con una direccion media de unos N60°E y buzamien-
tos subverticales. Este tipo de transformaciones también se encuentra en relacién con fracturas
de direccion N105°E con buzamientos subverticales. En estas zonas, los granitoides presentan
un grado de esquistosamiento variable y estan afectados por transformaciones hidrotermales
de baja temperatura que se manifiestan principalmente en epidotizaciones de la plagioclasa y
en degradaciones de la biotita, adquiriendo coloraciones verde-azuladas, sobre las que destacan
las biotitas de tonalidades doradas (cloritizadas).

A nivel de afloramiento, es bastante frecuente la presencia de fisuras que se ponen de manifies-
to por sistemas reticulados complejos que constituyen resaltes sobre las superficies erosionadas
de los granitoides, debido a la mayor resistencia a la meteorizacién de estas fisuras, ya que a
favor de ellas se producen silicificaciones y otra serie de transformaciones secundarias que les
confieren mayor dureza y resistencia a los agentes erosivos. Estas fisuraciones y las alteraciones
hidrotermales asociadas, estan relacionadas con los procesos tectonotérmicos alpinos.

Estos sistemas de rotura tienen una directriz predominante N88°E con buzamientos muy eleva-
dos, del orden de 80° (Figs 3.7 a 'y b) tanto al N como al S.

ARRANZ (1997) también cita la existencia de fracturas neotecténicas post-glaciares aunque
sin precisar su situacion.

Se pueden duistinguir tres conjuntos de planos de fractura menores en funcion de sus criterios
cinematicos: Fallas con predominio de la componente inversa, fallas con predominio de la
componente de desgarre y fallas con predominio de la componente normal.

e Fallas con predominio de componente inversa. En el sector N del Macizo de La Ma-
ladeta, en el 4rea Banhs de Tredos-Lac Major de Colomers, se han observado corredores
de hasta 15 m de espesor en las que las granodioritas estan bastante deformadas con
caracter fragil-ductil, y abundan las bandas de un tono gris-azulado. Buzan tanto al N
como al S, tienen espesores centimétricos (2-3 cm) y espaciados de unos 7 cm entre si.
También se observan en estas bandas planos de 2 a 3 cm de espesor de ultracataclasitas
foliadas negras y vidrios seudotaquiliticos y a veces foliacion milonitica.
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Fig.3.7a.— Planos de “costillares” en los grani- Fig.3.7b.— Contornos de densidad de polos de
toides de La Maladeta. “costillares” en granitoides de La Maladeta.
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Asociados a estas bandas fragil-ductiles, se asocian en este y otros sectores del macizo
granitoide, planos fractura con desarrollo de cataclasitas verdes, cloritizacion y a veces
epidotizacion, asi como ocasionalmente algun relleno de prehnita. Son frecuentes tam-
bién los tapices siliceos con éxidos de Fe y/o Mn y rellenos tardios de carbonatos. Existen
dos conjuntos, probablemente conjugados y relacionados con el emplazamiento del
Cabalgamiento de Gavarnie. Un conjunto esta constituido por planos buzando al N con
movimiento inverso hacia el Sy el otro por planos buzando al S con movimiento inverso
hacia el N (retrovergentes).

El conjunto vergente al S, muestra planos de direccion comprendida entre N50°E, 65°NO
y N134°E, 20°NE y estrias entre N110°E, 60°0 y N4°E, 15°N con una componente inversa
mas pura; planos con importante componente de desgarre dextra de direccién com-
prendida entre N80°E, 53°N 'y N110°E, 45°N con estrias de direccién comprendida entre
N114°E, 40°0 para los primeros y N140°E, 25°NO para los segundos; y planos con im-
portante componente de desgarre sinistra de direccion N63°E, 56°N y estrias NE-SO in-
clinadas 30° al NE.

El conjunto vergente al N, muestra planos de direcciéon comprendida entre N50°E y N88°E
y estrias entre N130°E, 50°SE y N30°E, 60°SSO con una componente inversa mas pura
y planos con importante componente de desgarre sinistra de direccion comprendida
entre N32°E, 45°SE y N36°E, 60°S con estrias de direcciéon comprendida entre N162°E,
40°SSE y N176°E, 60°SSO.

Ademas de los dos conjuntos principales de componente inversa mencionados, existe
un conjunto de planos de direcciéon comprendida entre 160°E, 80°E, con estrias N-S,
55°N y componente dextra, y N27°-33°E, 75° a 54°0 y componente sinistra, con estrias



NTQ°E, 48°N, que pueden representar fallas laterales del conjunto de movimiento inverso
vergente al S. Por otra parte, se ha observado también otro conjunto de planos con di-
recciones N5°E, 65°0, con estrias N30°E, 40°SO con componente sinistro y N40°E, 68°SE,
con estrias N20°E, 40°S de componente dextro, que pueden representar fallas laterales
del conjunto de movimiento inverso vergente al N.

e Fallas con predominio de la componente de desgarre. Se han observado escasos
planos de falla con criterio cinematico de desgarre puro (estrias subhorizontales), com-
prendidos en tres direcciones: N130°E, subvertical; N170°E, 70°E y N50°E, subvertical
con criterio de desgarre dextro. El primer y tercer sistema parecen anteriores a los planos
de falla inversos. Se han observado también planos de cataclasitas verdes de direccion
N156E, 30°NE con estrias subhorizontales en bandas de 3-4 cm de espesor foliadas con
tonos gris-azulados, en el sector Banhs de Tredos-Colomers (N de la hoja), asi como pla-
nos fragil-ductiles con foliacion asociada, de direccién E-O, 66°S y criterio de desgarre
dextro, en este mismo sector.

¢ Fallas con componente normal. Son escasos los datos de planos de falla menores con
criterios de movimiento normal o de desgarre normal observados en el interior del Ma-
cizo de La Maladeta.

En el sector de Banhs de Tredds-Colomers, unos 2,3 km al N del Refugio de Colomers,
se han observado planos de direcciéon N53°E, 63°SE, con estrias degradadas de direc-
cion N4Q°E, 25°S0, de desgarre dextro-normal (bloque S hundido). En el sector del Estany
de Cavallers, se ha observado una zona de fractura con harina de falla de 35 cm de espe-
sor sobre un digue de cuarzo. La pared S de la zona de fractura es un plano de direccién
N100°E, 85°N con estrias N10°E, 85°N y criterios de falla normal con bloque N hundido.

4. GEOMORFOLOGIA
4.1. DESCRIPCION FISIOGRAFICA

La Hoja de Esterri d’Aneu (N.° 181), a escala 1:50.000, se encuentra situada en el noreste pe-
ninsular, formando parte de la provincia de Lleida. Desde el punto de vista administrativo, per-
tenece a la Comunidad Auténoma de Catalufia, e incluye parte de las comarcas pirenaicas de
Val d'Aran, Pallars Jussa, Pallars Sobira y Alta Ribagorca. Consta de 10 municipios, Valle de Bohi,
dentro de la Comarca de la Alta Ribagorza, con 11 nucleos de poblacion siendo su cabecera
la localidad de Barruera (al SO de la Hoja); otro municipio es el de Esterri d’Aneu situado en la
Comarca de Pallars Sobira y en la subcomarca de los Valles de Aneu, con solo la localidad de
Esterri d’Aneu. Otros son La Guingueta de Aneu con 13 ntcleos de poblacién. También se en-
cuentra el de Espot con 4 nucleos de poblacion y el municipio de Alto Aneu con 9 localidades
y la capital del municipio es Valencia d’Aneu. En el Valle de Arén , al norte de la Hoja, se en-
cuentra el municipio de Naut Aran (“Alto Aran”), siendo el municipio més extenso de todo el
Valle de Aran, su capital es Salardu y tiene nueve localidades. También forman parte de la Hoja
peguenas zonas de otros municipios como los de LLavorsi, Torre de Capdella, Vielha e Mijaran,
Sort y Vilaller.
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La Hoja de Esterri d’Aneu comprende las cabeceras de los rios Noguera Pallaresa y Noguera
de Tor afluente del Noguera Ribagorcana, ambos pertenecientes a la cuenca del Mediterraneo,
y al norte otras cabeceras del rio Garona, que vierte sus aguas al Atlantico. El Noguera Pallaresa
y el Noguera-Ribagorcana son afluentes del Segre (cuenca del Ebro) y su valles tienen un clima
mediterraneo de alta montana. El Noguera de Tor nace en esta Hoja entre los picos de los Be-
siberris y los Colomers, a este rio se unen por su margen izquierda tres afluentes: Sant Nicolau,
Sant Marti y Durro. Al norte de la Hoja, los rios tributarios del Garona tienen una direccién S-N
y son los rios de Valartiés, d’Aiguamotx y el Garona de Ruda. Por su parte, en la esquina NE de
la Hoja se encuentra el Rio de la Bonaigua, y al sureste el Rio Escrita, ambos aportan sus aguas
al Noguera Pallaresa. La gran divisoria de aguas entre los rios que van al Atlantico (Cuenca del
Garona) y los que pertenecen a la cuenca del Ebro se sitla en el sector septentrional de la Hoja.
Asi la divisoria de aguas de los dos grandes cursos de agua (Noguera Pallaresa y Garona) enlaza
desde el Port de la Bonaigua al Pla de Beret.

El relieve es particularmente abrupto y ofrece una morfologia tipica de alta montafa. Los con-
trastes altimétricos son muy acusados con diferencias superiores a los 1.000 m desde los fon-
dos de los valles principales hasta las cotas mas altas. Dentro de todo el conjunto destacan al-
gunas alineaciones entre picos, como los de Besiberri Nord-Montarto-Tuc de Ribereta-Gran Tuc
de Colomers-Tuc de Ratera-Pic de Amitges-Pics de Bassiero y Pics de les Agudes, todos ellos
dentro del Parque Nacional de AigUestortes i Estany Sant Maurici. La altura media de la Hoja
esta entre los 2.500 my los 1.500 m, con la cota mas alta en el sector noroccidental, zona de
los Besiberris, en el Pic de Comaloforno con 3.029 m, Besiberri Sud con 3.024 my Besiberri
Nord con 3.008 m. En la zona central del mapa destaca el Gran Tuc de Colomers con 2.936 m
de altitud. Las pendientes son especialmente acusadas, de tal manera que las comunicaciones
se desarrollan por los principales valles, con lo que el acceso a la totalidad de la superficie de la
Hoja es practicamente imposible, salvo por algunas pistas forestales.

Es un territorio montafioso modelado por los hielos, tal como se aprecia en la forma de los va-
lles, cabeceras de rios y cumbres. La morfologia de los valles esta condicionada por su origen
glaciar, con cubetas o depresiones que, con la desaparicién del hielo, algunas se configuraron
como lagos, siendo la zona de Pirineos donde existe mayor concentracion de lagos o estanys.
Aungue también algunos de los valles muestran una erosion fluvial que predomina sobre la
acumulacion.

Dentro de esta Hoja se encuentra practicamente todo el Parque Nacional de Aiglestortes i
Estany de Sant Maurici. El Parque Nacional fue creado el 21 de octubre de 1955, con una ex-
tension inicial de 9.851 hectéreas, basandose en una antigua Ley de Parques Nacionales del
ano 1916. Fue el quinto Parque Nacional de Espafa y el segundo de los Pirineos, después del
Parque Nacional de Ordesa.

En la actualidad el Parque tiene una extensiéon de 40.852 ha dividida en dos zonas de protec-
cion diferenciadas, la zona interna y la zona periférica. La zona interna es la que tiene la cate-
goria de Parque Nacional, estrictamente hablando y abarca 14.119 ha. Las 26.733 ha de la
zona periférica rodean a la zona interna y estan destinadas a crear un nivel de proteccién gra-
dual entre la parte interna, mas protegida, y el exterior. Su principal sefia de identidad corres-
ponde a los 272 lagos o estanys que se encuentran en el Parque, a los impresionantes riscos
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de "Els Encantats" y a sus caracteristicos meandros de alta montana (“las aigtestortes”). Es
un paraiso para los amantes de la naturaleza: lagos, torrentes, cascadas, turberas, canchales,
agrestes picos y frondosos bosques de pino negro, abeto, pino silvestre, abedul y haya, cons-
tituyen el hogar de multitud de interesantes plantas y fascinantes animales de origen alpino o
boreal.

Este parque representa los ecosistemas de la alta montafia pirenaica y constituye una magnifi-
ca muestra de la accion de los glaciares del Cuaternario. En sus lagos y montafas habitan el uro-
gallo, el pito negro, el quebrantahuesos, el sarrio, etc. Ademas de los bosques de abetos, pino
negro y hayas en el Parque existen praderas alpinas con gencianas, ranunculos, lirios, orquideas
y primulas, entre otras plantas. Este Parque constituye la zona lacustre mas importante de los
Pirineos.

Climatolégicamente la zona ofrece un régimen climatico mediterrdneo de caracter templado-
humedo con una fuerte influencia continental. Las temperaturas medias anuales se sittan al-
rededor de los 10 grados centigrados con precipitaciones medias comprendidas entre los 900
y 1.100 mm a'. Pero la originalidad de su clima es debida fundamentalmente a dos factores:
la latitud y el relieve. Por su situacion, esta comarca esta afectada por la franja meridional de
los vientos predominantes del oeste de la zona templada, por lo que algunas veces la influencia
de las altas presiones subtropicales tiene lugar en los meses de verano y particularmente en el
mes de julio. Por otra parte, el clima de lluvia y nieve es mas frecuente en esta zona que en el
resto de Catalufia a causa de las masas de aire de procedencia atlantica que llegan después de
haber recorrido la Depresion de Aquitania, pero las condiciones atmosféricas no difieren tanto
de las existentes en otras zonas del Pirineo Catalan.

La vegetacion de la Hoja esta condicionada por la altura y las variaciones climaticas locales, es
decir la vegetacion autdctona es la que predomina. Se encuentran bosques de robles y casta-
fios, carvallos, abedules y hayas, mientras que en zonas frescas y humedas se desarrollan los
abetos. El pino domina en areas mas altas, especialmente en las vertientes de solana y en el valle
de la Noguera Pallaresa. Por encima de 2.000-2.300 m se extienden los prados alpinos de alta
montana.

El paisaje vegetal en la parte septentrional de la Hoja pertenece al Valle de Aran que es, en bue-
na parte, bastante diferente al del resto del Pirineo Catalén a consecuencia de su situacién. En
la vertiente meridional del valle (es decir norte de esta Hoja) es grande la influencia de las ma-
sas de aire himedo que proceden del Atlantico y que favorecen una vegetaciéon de bosque
caducifolio humedo. Se disponen segln una serie de estudios altitudinales bien definidos: el es-
tadio submontano (de 500 a 900 m), el estadio montano (de 900 a 1.300 m) y el estadio sub-
alpino (de 1.300 a 2.200 m). En la mayoria del estadio montano destaca el pino, asi como en
el subalpino lo hace el abeto. Como puede comprobarse, los recursos forestales son particular-
mente abundantes en este sector pirenaico, donde entre las masas boscosas se intercalan zo-
nas de pastizales para alimento ganadero. La agricultura tiene mucha menos importancia con-
centrandose en las partes mas bajas de los valles.

La red de drenaje se ordena alrededor de las principales cuencas fluviales, la del Noguera Palla-
resa, del Noguera de Tor y del Garona. La morfologia de la red fluvial es en parte consecuente
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con la estructura de la cordillera y por tanto drena hacia el norte y hacia el sur, pero aparecen
otros factores, principalmente de caracter tecténico que, como en el caso de estos rios, desvia
sus cursos dandoles una componente dominante E-O. El resultado final son unos cursos fluvia-
les con tramos de direcciones muy marcadas y en los que alternan las direcciones N-S y E-O.
Ademas, en la parte central y centro-sur de la Hoja, la red de drenaje presenta multitud de la-
gos, muchos de los cuales siguen direcciones estructurales o fracturas; estan normalmente co-
nectados entre si, y relacionados con el sustrato de las rocas pluténicas del Macizo de la Mala-
deta, siguiendo en estas zonas un patréon multi-cuenca (tipicas de las llanuras con till), aunque
en general para toda la Hoja se podria considerar de tipo dendritico (Fig. 4.1).

El relieve y el clima han limitado la densidad de poblacién que es baja dentro del Pirineo, pero
no asf de turismo. Los nlcleos de poblacién se alinean en el fondo de los valles o en las vertien-
tes de solana. La actividad econémica tradicional basada en la ganaderia, el bosque y la agri-
cultura fue desplazada hacia la construccién y la industria hidroeléctrica en los afios cincuenta.
En la actualidad el desarrollo viene dirigido por el turismo estacional y las actividades derivadas
de la nieve y de la naturaleza sobre todo en el entorno del Parque Nacional de Aiguestortes i
Estany de Sant Maurici. Ademas del arte y de la arquitectura existentes especialmente en el
Valle de Boi, con el conjunto de iglesias roménicas como las de Santa Marfa de Taull, Sant Joan
de Boi, Santa Eulalia d'Erill la Vall, etc. La infraestructura para el desarrollo de la industria del
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Fig. 4.1.— Esquema de la red de drenaje de la Hoja de Esterri d’Aneu (181).

78



turismo parece la adecuada, con carreteras asfaltadas y una buena red de pistas forestales. Lo
mismo ocurre con los establecimientos hoteleros. Hay bastantes refugios de montana algunos
de los cuales fueron construidos en la segunda mitad del siglo XX.

Desde el punto de vista geoldgico estructural pertenece a la parte central de la Cordillera Pi-
renaica, y mas concretamente a la subunidad de la Zona Axial caracterizada por ser la mayor
elevacion de la cadenay por estar constituida casi exclusivamente por rocas paleozoicas plega-
das durante la Orogenia Varisca, con intrusiones de rocas pluténicas tardihercinicas, que cons-
tituyen el zécalo pirenaico, y todo ello posteriormente deformado y elevado por la Orogenia
Alpina.

4.2. ANTECEDENTES

Dentro del Cuaternario y de la geomorfologia de la Hoja destacan los procesos de glaciarismo
y periglaciarismo y, en menor medida, los fluviales y los gravitacionales, temas estudiados por
muchos autores precedentes. Aunque existen algunos estudios de detalle como el de MARTI
y PUIGDEFABREGAS (1968) en el Parque Nacional de Aigiiestortes y Estany de Sant Maurici. No
hay cartografias concretas especializadas, salvo el trabajo de SERRAT et al. (1994) donde se pre-
sentan una sintesis cartografica del glaciarismo surpirenaico oriental y alguna de zonas concre-
tas como VENTURA (1983); ademaés de algunos textos (DIAZ del OLMO et al., 1994; GUTIERREZ
ELORZA, 2001), y mapas de caracter mas general descriptivos o esquematicos. Mas reciente-
mente (y posterior a la realizacion de este Mapa que tratamos en 2002) se publicé E/ Atlas Geo-
l6gico de Cataluna 1:50.000 por ROCA | ADROVER et al. (2010)

La realizacion de la cartografia a escala 1:50.000 del Proyecto MAGNA, en los Ultimos afios, ha
ido aportando datos sobre los depdsitos mas recientes, asf como las cartografias geomorfologi-
cas realizadas en Hojas proximas. Aunque la superficie cubierta con dichas cartografias es to-
davifa parcial, su importancia ya ha sido ya puesta de manifiesto y ha servido para este estudio.

Los primeros resultados de la cartografia del Mapa geomorfolégico de la Hoja 181 (Esterri d’Aneu),
sobre la investigacion del PN de Aigiiestortes, se recogen en SUAREZ et al. (2004), en el Mapa
Geomorfoldgico del PN de Aigliestortes a escala 1:25.000 (SUAREZ y ALONSO, 2005) y SUAREZ
et al. (2006).

El glaciarismo de los Pirineos, conocido desde antiguo (PENCK, 1883; OBERMAIER, 1921), ha
sido objeto de numerosos trabajos, por lo que solamente se hara referencia a los mas recientes
y representativos, ya que los trabajos sobre el glaciarismo y los cambios climaticos del Cuater-
nario en el Pirineo, basados en el estudio de depdsitos de morrenas, sedimentos glaciolacustres
y de turberas, son muy numerosos.

Es a partir de los afios ochenta del siglo XX cuando la morfologia glaciar y periglaciar de la Pe-
ninsula cobra importancia (GOMEZ ORTIZ y PALACIOS, 1995). Desde entonces, los estudios so-
bre geomorfologia y sedimentologia han permitido reconocer el alcance del glaciarismo en las
diferentes fases frias del tltimo ciclo glaciar, si bien atin no esta totalmente definida la cronolo-
gia absoluta en la evolucion ambiental y climéatica de estas fases, como sefialaban GOMEZ ORTIZ
et al. (2000) en un andlisis realizado sobre los estudios de geomorfologia glaciar y periglaciar
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en Espafa, y otros autores posteriores en Pirineos como PALLAS et al. (2006, 2010) y GARCIA
RUIZ et al. (2010, 2014) ya que, existe variabilidad regional y diferencias claras en la maxima
extension de los glaciares, las fases de expansion, estabilizaciéon y retroceso de los mismos
(PEREZ-SANZ et al., 2013).

De acuerdo con muchos autores como SALAZAR et al. (2013) siguen existiendo incognitas, e
interés, en temas tan relevantes como la cronologia a escala local de la méxima extensién de
los hielos durante el Ultimo ciclo glaciar y las posteriores fases de deshielo. Internacionalmente,
sigue siendo de interés la variacion y diacronia existente entre el Ultimo Maximo Glaciar global
(LGM) y la edad de los ultimos maximos glaciares locales en las dreas de montafia mediterraneas
(HUGHES y WOODWARD, 2008), y para diversas latitudes a nivel global (CLARK et al., 2009).

En relacién con la zona de la Hoja de Esterri d’Aneu (181) y zonas cercanas se describen los tra-
bajos méas destacados:

VILAPLANA (1983a y b) realiza y publica su tesis doctoral en la que estudia la evolucion cua-
ternaria de los valles de la Ribagorca (Noguera-Ribagorcana y Noguera de Tor), centrandose
en el glaciarismo cuaternario. En ella sefiala la gran diferencia en extension entre los glaciares
de las vertientes N del Pirineo, donde los frentes alcanzaron cotas muy bajas, y de las vertientes
S, y establece una secuencia para los depdésitos cuaternarios de la zona, que atribuye en su
mayoria a la ultima glaciacion importante. Ademas VILAPLANA (1984, 1989) realiza estudios
relacionados con la dindmica de laderas en el &mbito de la Hoja y publica otros trabajos con
sus colaboradores relacionados con el glaciarismo de este sector central de Pirineos. En 2002
describe la geologia y el relieve del Parque Nacional de Aigtestortes i Estany Sant Maurici.

VENTURA (1982, 1983, 1986, 1992) desarrolla trabajos de geomorfologia glaciar y periglaciar
en los valles del Noguera Pallaresa, Espot y Escart, en el sector oriental de la Hoja de Esterri d’Aneu.

BORDONAU (1987, 1992) publica trabajos de glaciarismo en el Valle de Aran y otros relaciona-
dos con los complejos glacio-lacustres relacionados con el ultimo ciclo glacial en Pirineos.

En 1992, BORDONAU et al., basandose en diferentes estudios geomorfoldgicos y sedimento-
l6gicos, establecen seis fases para el ultimo Ciclo Glaciar Pleistoceno en el Pirineo:

1. Maximo glaciar. Edad anterior a 38.000 a. Se habrian formado grandes circos y las len-
guas de hielo alcanzaban espesores considerables, produciéndose transfluencias a valles
contiguos. Algunos frentes llegaron a cotas inferiores a 900 m.

2. Fase de estabilizacion post-maximo.
3. Fase de glaciares de valle.

4. Glaciares de altitud. El hielo estaria restringido a las zonas de circo, aunque también
podia haber pequenas lenguas en el fondo de algunos valles.

5. Tardiglaciar, caracterizado por la formaciéon de glaciares rocosos que podrian coexistir
con pequenos glaciares. Corresponde al limite Pleistoceno-Holoceno.
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6. Pequefna Edad del Hielo (PEH). Formacion de pequeios glaciares que en la actualidad ya
se han fundido o se encuentran en retroceso.

Debido a la distribucion geografica de los trabajos realizados por estos autores, son estas las
fases que se siguen en esta memoria.

BORDONAU et al. (2011) revisan y puntualizan las formas y depositos glaciares cuaternarios
en el Valle de Noguera-Ribagorcana (Pirineo Central).

En el Pirineo Central, segun PENA MONNE (1994), los glaciares alcanzaron un gran desarrollo,
en parte debido a las mayores altitudes de esta zona. En la cuenca del Noguera Pallaresa, ten-
drian espesores entre 300 y 500 my lenguas de 15 a 52 km de longitud. Su desarrollo, ademas
de por la altitud, estaria controlado, principalmente, por la relacion entre humedad e insolacion.
Este autor separa dos fases frias, a las que no atribuye una edad concreta, un periodo Tardigla-
ciary, por ultimo, una nueva etapa fria (la Pequena Edad del Hielo) en las que se formaron arcos
morrénicos, morrenas de nevero y glaciares rocosos.

PENA MONNE et al., (1998) analizan el glaciarismo pleistoceno de la vertiente meridional del
Pirineo Central, sintetizando los datos existentes sobre la cronologia de las fases glaciares y la
geomorfologia de los valles de esta zona.

Respecto a la cronologia absoluta, se debe sefalar que las edades obtenidas para el Gltimo ma-
ximo glaciar (anterior a 38.000 a) no concuerdan con las del N de Europa, y el resto del mundo,
donde se calcula que la maxima expansion tuvo lugar entre los 20.000 y 18.000 a BP (RUDDIMAN
y McINTRYRE, 1981). Esta diacronia, encontrada inicialmente en los Vosgos (SERET et al., 1990),
parece que también existe en la vertiente norte del Pirineo (BORDONAU et al. 1993), y que a
dia de hoy se sigue constatando en la mayoria de las montafias mediterraneas.

A lo largo de los afios noventa del siglo XXy en este siglo se han realizado muchas mas datacio-
nes con diferentes métodos, mediante radiocarbono (C'%), U-Th, luminiscencia dptica, y con is6-
topos cosmogénicos (Be'9) en sedimentos relacionados con glaciares. Asi PALLAS et al. (2006)
efectlan dataciones y una revisién del glaciarismo Pleistoceno y Holoceno en la zona sur-
central del Pirineo, realizando una comparacion entre los estadios definidos por BORDONAU et
al. (1992) en el la parte alta del valle del Noguera-Ribagorcana y una nueva terminologia. Estos
autores muestran que la cronologia de los acontecimientos glaciares en los Pirineos no esta bien
limitada. Sugieren una subdivision simplificada del dltimo ciclo glaciar en el Pirineo en tres fa-
ses: Ultimo Pleniglaciar, Deglaciacién, y Neoglacial. Ademas realizan dataciones con Be'® (isé-
topo cosmogénico) para mejorar la cronologia glaciar numérica en el Alto Valle del Noguera-
Ribagorcana. Indican que la fase principal se registré durante la tltimo Pleniglaciar después
de 25.000 a BP, cuestionando una deglaciacién temprana en los Pirineos de 70-40 ka BP, y su-
gieren que los Pirineos podrian haber estado en condiciones pleniglaciares durante el Ultimo
Maximo Glaciar (LGM). Sin excluir la posibilidad de que la extensién maxima de los glaciares
durante el ultimo ciclo glaciar habia tenido lugar mucho antes de la LGM.

Por el registro glaciar de varios valles en el norte y el sur Pirineos, el Ultimo Pleniglaciar incluye
un minimo de tres fluctuaciones de los glaciares que tuvieron lugar cuando los glaciares del
Pirineo estaban cerca de su maxima extension. Este periodo fue el responsable de la mayor fase
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de la construccion de morrenas registradas en los Pirineos (PALLAS et al., 2006). Estos autores
sugieren el uso de un sistema simplificado y flexible de marco cronolégico relativo basado en
los conceptos de Ultimo Pleniglaciar, Deglaciacién y Fases Neoglaciales. Las fases “pre-estabili-

zacion maxima”, ‘’'maximo glaciar”, “‘estabilizacién postmaximum”, y la fase ’glaciar de valle”
de BORDONAU (1992) pueden ser incluidas en el concepto Pleniglaciar.

La fase de Deglaciacion la sitdan entre 13.770,9y 10.170,6 a BP. Las morrenas indican un patrén
climéatico altamente variable que correlacionan con el GS-1 (Estadio Isotépico 1 de Groenlan-
dia), generalmente conocido como Dryas Reciente, y sugieren que la deglaciacion o el deshielo
podrian haber continuado en el Holoceno temprano.

Dentro de la Hoja, CALERO et al. (2015) estudian el registro sedimentario del Lago Sant Maurici,
donde aportan nuevos datos sobre la evoluciéon de la deglaciacion y el Holoceno en el Pirineo
Central a partir del andlisis sedimentolégico y geoquimico del registro sedimentario obtenido de
los sondeos extraidos en el Estany de Sant Maurici. Han realizado en un sondeo de 8,7 m de lon-
gitud de la zona profunda del lago y un modelo de edad preliminar con tres dataciones AMS C'4.

Respecto al periglaciarismo, MASACHS y MONTURIOL (1961) describen las formas periglaciares
del Port de la Bonaigua y del circo de Els Erculls; aunque una de la referencias méas importantes
es la de SERRAT (1979), quién estudio los glaciares rocosos del sector situado entre el Coll d’Ares
y la depresion de la Cerdanya, en el Pirineo Oriental. Este autor los atribuye al Tardiglaciar (Dryas
Reciente) y, ademas de sefalar la importancia de la orientacién y la altitud en su desarrollo, con-
cluye que el clima durante dicho periodo debié de ser frio y seco y que los glaciares wurmienses
(Ultimo Pleniglaciar) ya habrian desaparecido por completo. Por otro lado SERRANO et al. (2000)
y GOMEZ ORTIZ et al. (2000) realizan una descripcion general del periglaciarismo, SERRANO y
AGUDO (1998) aportan datos sobre glaciares rocosos y, LAMPRE (1994) publicé sus estudios so-
bre suelos helados en el Macizo de la Maladeta. También, CHUECA y JULIAN (2005), SERRANO
etal. (1999, 2011) estudian la evolucién de los glaciares rocosos en Pirineos.

También hay que destacar la Tesis Doctoral de ACOSTA ARIAS (2006) quien realiza un estudio
geomorfolégico y de los procesos gravitacionales en el Valle de Benasque (Pirineo Aragonés).

Por otro lado, se han realizado trabajos en el Pirineo sobre la evolucidon mas reciente de los gla-
ciares desde la pequefa Edad del Hielo (PEH) a la actualidad como los de CHUECA et al. (1998,
2002, 2005), LAMPRE (1994) LOPEZ MORENO (2000).

Existen trabajos para la determinacion de aludes de nieve (FURDADA, 1996), ademas de multi-
tud de trabajos sobre aludes en los Pirineos (COROMINAS et al., 1990; MUNTAN et al., 2009;
IGCAT) que realizan estudios de reconstruccion de antiguos aludes y prevencion de los mismos,
en muchos puntos del esta cordillera pirenaica.

4.3. ANALISIS GEOMORFOLOGICO
En el presente capitulo se trata el relieve explicando la disposicion actual de sus distintas for-

mas, buscando al mismo tiempo el origen de las mismas (morfogénesis). Se procede a continua-
cion a la descripcion de las distintas formas diferenciadas en la hoja, atendiendo a su geometria,
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tamafno y génesis; ademas del depdsito que acompana a algunas de estas formas (formacio-
nes superficiales).

El anélisis morfolégico puede abordarse desde dos puntos de vista: morfoestructural, en el
que se analiza el relieve condicionado por la litologia y estructura del sustrato geoldgico, en
funcién de su litologfa y de su disposicion estructural; y morfogenético, considerando las for-
mas resultantes de la actuacion de los procesos geomorfoldgicos externos tanto erosivas como
deposicionales.

4.3.1. Estudio morfoestructural

El relieve de la zona esta condicionado en gran medida por la naturaleza y la disposicién de los
materiales que lo conforman; las rocas paleozoicas han sido deformadas en varias etapas atri-
buidas a la Orogenia Varisca, después de las cuales se produce la intrusién de los macizos de
granitoides durante el Estefaniense-Pérmico, y posteriormente el conjunto ha sido afectado por
la Orogenia Alpina, que ha originado el relieve que se observa en la actualidad.

Las principales unidades morfoestructurales de la Hoja son: una parte de la Zona Axial Pirenai-
ca (Paleozoico), el Complejo intrusivo de la Maladeta (que ocupa gran parte de la Hoja), y el
Cuaternario.

La Hoja de Esterri d’Aneu presenta un cierta complejidad debido a la diversidad de materiales
que aparecen, ya que la litologia del sustrato es variada, siendo las rocas de edades compren-
didas entre el Cambro-Ordovicico y el Pérmico. Las rocas igneas son las que presentan mayor
extension superficial dentro de la Hoja; pertenecen al Complejo pluténico de La Maladeta, for-
mado por dos unidades pluténicas, la de Bof'y Aneto, destacando en esta zona el Plutén de Boi.
Se trata de granodoiritas y monzogranitos biotiticos con anfibol, granitos biotiticos, tonalitas
biotiticas, gabrodioritas y cuarzodioritas. Ademas, afloran en la Hoja otros tres grandes grupos
de rocas: rocas sedimentarias y rocas vulcano-sedimentarias paleozoicas y los depositos cua-
ternarios. Los materiales paleozoicos afloran principalmente en su tercio oriental (Serra dels
Estanyets, Valle de Espot, Valle de la Noguera Pallaresa, Port de la Bonaigua), con menor ex-
tension en el N (Pales de Ruda, Estanhot d'Escunhau) y por el S (zona de Panta de Sallente, Vall
de Boi); estan formados por areniscas, pizarras, cuarcitas, conglomerados y calizas; las cuales
han sufrido una importante deformaciéon y un metamorfismo de contacto.

El resultado actual de la estructura general en la Hoja estd dominada por los limites de las tres
unidades morfoestructurales y algunas fallas fragiles de movimiento reciente, con sismicidad
asociada.

Sobre la morfoestructura construida sobre los materiales del sustrato durante la Orogenia Al-
pina, dando como resultado un relieve alpino, han actuado con mayor o menor eficacia las mor-
fogénesis glaciar, nival-periglaciar, fluvial y gravitacional. Toda esta diversidad produce una erosion
diferencial al actuar los agentes erosivos externos, que marcan, de forma general, la estructura
de la regién. El Macizo de la Maladeta, constituido en su mayor parte por una intrusiéon grani-
tica, proporciona las maximas alturas y sobre él se desarrollan los grandes complejos glaciares
de la Hoja.
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La estructura y tectonica afectan a la morfologia de la regién, asi como a la distribucion y mor-
fologfa de la red de drenaje. Como se ha comentado anteriormente, el encajamiento y jerarqui-
zacioén de los rios, ademas del reciclaje de los materiales cuaternarios previamente depositados
y el modelado glaciar, impiden en unas ocasiones, y borran en otras, las formas estructurales de
caracter local o puntual, relacionadas con la competencia de los materiales; es poco frecuente
ver resaltes estructurales, replanos, crestas, etc.

4.3.1.1. Formas estructurales (1 a 2)

En el 4mbito de la Hoja existe una pequena representaciéon de estas formas relacionadas con
la evolucion del relieve respecto a su estructura y litologia, como son superficies estructurales
y algunas fallas normales.

Las superficies estructurales se observan en tres puntos de la Hoja. En el sector suroccidental se
encuentra una superficie con inclinacion hacia el sur, entre el pico Capa de Copiello y la Sola de
Boi (MARTI RIBA, 1986) y otros retazos menores en la zona de los Estanys Mussoles, de Reguera
y Subeniux; en el sector suroriental, zona del Pui de Linya, se han representado dos superficies
estructurales con pendiente hacia el sur-sureste y en el sector norte al este del Puerto de la Bo-
naigua existe otra zona con restos de estas superficies. Las formas estructurales estan determina-
das por las interrelaciones entre la litologfa, la disposicion de las capas sedimentarias y la erosion,
ya que la estructura del sustrato resalta por la accion de la incision fluvial. En este caso se trata de
superficies estructurales situadas a cotas en general por encima de los 2.100 m y hasta los 2.900
m de altitud, representando niveles de aplanamiento terciarios y que pueden marcar interfluvios
del sistema fluvial previo a la instalacion de los glaciares cuaternarios. Se les asigna al Terciario.

Sobre el relieve fluvial terciario se instalan los glaciares durante el Pleistoceno, profundizando
los valles y erosionando fuertemente en las zonas de cabecera, aunque sin modificar, en lineas
generales, el relieve anterior. AlUn quedan restos de superficies erosivas, apenas modificadas
por la dindmica cuaternaria, que son atribuidas a esa edad (SERRAT 1979; FURDADA, 1989).

Por otra parte, existen fracturas alpinas (no representadas en el mapa geomorfoldgico) que
han condicionado la disposicion del sistema fluvial terciario, previo a la instalacion de los gla-
ciares durante el Cuaternario, y basicamente éstos no han trasformado esta disposicién fluvial
inicial, simplemente la han retocado.

De forma especial destacan las fallas normales, cartografiadas sélo en zonas destacadas, lo que
no quiere decir que no existan en otros puntos, aunque no reflejadas en el mapa geomorfolé-
gico. BORDONAU y VILAPLANA (1986) ya citan la existencia de una tecténica reciente (neotec-
ténica) en la zona de Viella y otro tipo de fracturacion en el Valle de Arén (al N de la Hoja). Estas
fallas, seguin estos autores, responden a causas tecténicas (actividad neotecténica) relacionadas
con el levantamiento isostatico del Macizo de la Maladeta durante el Pleistoceno Superior y Ho-
loceno; o bien son debidas a la descompresion de las rocas del sustrato después de la retirada
de las lenguas glaciares que ocuparon estos valles durante el Ultimo Méximo Glaciar.

En esta zona destacan las situadas en la Collada del Pas del Coro y La Mata de Valencia en la
ladera norte del Valle de la Bonaigua, también al este del Puerto de la Bonaigua, en la ladera
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norte del Valle de San Nicolau, en el valle de Boi, al este del Estany Gento (sur de la Hoja) y en
la ladera norte del valle del Rio Escart (esquina sureste). Por la situacién en la que se encuentran
parte de estas fracturas, se podria decir que responden a la descompresion del sustrato rocoso
al desaparecer los hielos glaciares, pero no se ha realizado un estudio en detalle, por lo que la
neotecténica ha podido influenciar en su origen y desarrollo. Ademas, algunas de estas fractu-
ras parecen tener relacion con los movimientos en masa, es decir, en estos casos se tratarian
de fracturas de tension relacionadas con estas formas de gravedad o sackung, que son estruc-
turas lineales producidas por fendmenos de expansién gravitacional en laderas, segiin VARNES
et al., (1989), CROSTA (1996) y WARD (2003), siendo estructuras frecuentes en las grandes
cordilleras montafosas, sobre todo en los flancos empinados de valles glaciares..

4.3.2. Estudio del modelado y Formaciones superficiales

La accion de los agentes externos sobre dominios como los que presenta esta Hoja tienen
como resultado una expresion sensiblemente diferente a otras zonas con una evolucién geo-
l6gica menos compleja. Asi, el modelado de la Cordillera Pirenaica es el producto de una larga
evolucion geodinamica presidida por procesos sedimentarios, igneos y tectonicos desde el
Paleozoico al Terciario. Desde el Terciario hasta la actualidad los procesos tecténicos volvieron
a generar un relieve positivo sobre el que han actuado, con mayor o menor efectividad, diver-
sos procesos morfogenéticos modeladores, destacando los de caracter glaciar, periglaciar y
fluvial.

Puede remarcarse que la evolucién mas reciente del modelado en toda la Hoja ademas de los
anteriores, también han participado en la construccion del relieve actual los procesos gravita-
cionales y antropicos. No obstante, la actual tendencia fluvial es la erosion remontante e inci-
sion de las redes de drenaje.

Todos aquellos depdsitos, consolidados o no, relacionados con el modelado del relieve actual
se consideran formaciones superficiales. Su principal caracteristica es su representacion carto-
gréafica. Se define por una serie de atributos como geometria, tamafo, génesis, litologfa, tex-
tura, potencia, y cronologia; los tres primeros seran tratados en el estudio del modelado, abor-
dandose a la vez los aspectos relacionados con litologfa, textura, potencia y cronologia, si bien
este Ultimo aspecto, ante la precariedad de las dataciones existentes, tiene caracter tentativo
en la mayor parte de los casos.

4.3.2.1. Formas de ladera (3 a 10)

Las formas de ladera son uno de los elementos de la morfologia de esta zona. La gran amplitud
de cotas, los contrastes altimétricos en espacios horizontales cortos y la abundancia de preci-
pitaciones origina una gran variedad de formas. Ademas, la presencia de una estacion fria con
precipitacion nival, y las oscilaciones de la T en torno a los 0° C, dan lugar a importantes proce-
sos de meteorizacion mecanica. Este conjunto de coincidencias dan lugar a una serie de depo-
sitos entre los que conviene destacar: coluviones, canchales o pedreras, lajamiento (sheeting),
movimientos en masa, cicatrices de despegue de movimientos en masa, deslizamientos mixtos,
terracitas y otros originados por reptacion (creep) y solifluxion.
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En las zonas menos elevadas se encuentran los coluviones, que aparecen al pie de las vertientes
y estan relacionados habitualmente con los fondos de valle.

Los canchales, tienen diferentes dimensiones y estan distribuidos irregularmente por las pen-
dientes. Cuando este fendémeno se generaliza, las laderas se cubren de bloques en una gran
parte de su superficie, dando lugar a lo que se ha denominado laderas de derrubios. Estas formas
tienen una amplia representacion y se localizan en casi todas las laderas de los valles importantes
de la Hoja, asf destacan en los valles del Rio Escrita- Espot, del San Nicolau, del Noguera de Tor,
del Valartiés, del Aiguamoxt, del Garona de Ruda, y de la Bonaigua. Ademas, muchos de los
canchales o pedreras se han incluido como parte de los multiples glaciares rocosos de la Hoja.

De acuerdo con la idea de que la fusion de las masas de hielo glaciar ha favorecido los procesos
de descompresion en las laderas, se han originado deslizamientos y desprendimientos masivos,
ademas de lajamientos en algunos puntos del sur de la Hoja. Los movimientos en masa, carto-
grafiados como deslizamientos mixtos se localizan sobre todo en el sector oriental de la Hoja,
en la cuenca del Noguera Pallaresa hasta las proximidades del Puerto de la Bonaigua, también
se encuentran en los valles al norte de la Hoja como el de Aiguamoxt y Rencules, destacando
entre todos los deslizamientos cartografiados el situado en el valle del Rio San Nicolau, que al
cerrar el valle ha originado la formacién del Estany Llebreta (MART( RIBA, 1986), siendo el
Unico lago de la Hoja que no tiene origen glaciar.

Por otro lado, también se han incluido entre las formas de gravedad en esta Hoja la reptacion
o creep, terracitas y las formas asociadas a la solifluxion que, aunque existen en toda la Hoja,
predominan sobre el sustrato de las rocas sedimentarias del Paleozoico situadas en el sector
oriental de la Hoja.

Se les asigna una edad desde el Holoceno a la actualidad.

4.3.2.2. Formas fluviales (11 a 20)

Las formas fluviales, tanto erosivas como sedimentarias, corresponden a un modelado muy re-
ciente ya que su desarrollo esta en relacién directa con el retroceso de los glaciares. Su repre-
sentacion en el mapa se ve en parte “ocultada” por el predominio de las formas glaciares, lo
gue no quiere decir que, en la actualidad, los sistemas fluviales no sean los responsables de gran
parte de los procesos exdgenos.

Se han representado: incision lineal, barrancos, carcavas, saltos de agua y cascadas, aristas o di-
visorias montanosas, canal principal, cauces activos, fondos de valle, llanuras de inundacion,
abanicos torrenciales, conos de deyeccion, abanicos aluviales con pendiente elevada, abanicos
fluvio-deltaicos y terrazas.

Dentro de las formas erosivas lo mas significativo es la red de incision lineal. Es un proceso fre-
cuente en algunas laderas originado por los cursos torrenciales en zonas de gran pendiente.
Localmente, en donde los materiales ofrecen menor competencia, se pueden originar carcavas
acompahadas de sus correspondientes cabeceras, sobre todo en las zonas donde la vegetacion
es mas escasa o0 ha aumentado la deforestacion. También se observan las aristas o divisorias mon-
tanosas, sobre todo en la parte mas oriental de la Hoja. Pero no todas las aristas cartografiadas
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en la Hoja son de origen fluvial, pues muchas de ellas son originadas por la accién de varios pro-
cesos entre los que interviene también el glaciarismo.

Junto con las formas anteriores, en muchos de los rios y arroyos que discurren por la Hoja se ob-
servan barrancos, saltos de agua y cascadas, no siempre representados en el mapa por la escala
que presenta.

Los fondos de valle son en general estrechos y rectilineos, con algunos tramos sinuosos. En el
valle del rio San Nicolau existen zonas donde el rio discurre por praderas de alta montafa, que
en realidad corresponden a lagos o cubetas de sobreexcavacion glaciar colmatadas, provocan-
do la formacion de meandros o "aigliestortes” (aguas tortuosas), como el de Planell del Sant
Esperit, AigUestortes, Planell Gran i Pla de Aiguadassi.

En numerosas ocasiones, los fondos de valle se encajan en los sedimentos glaciares y morrenas,
como sucede en el valle del Garona de Ruda, del Escrita, en el Valle de Boi, Sant Nicolau, en
parte del valle del Noguera Pallaresa y del Noguera de Tor y en otros valles menores de arroyos
que discurren por muchas zonas de la Hoja. Sus depdsitos son de caracter fluvio-torrencial, ob-
servandose grandes bloques en dichos materiales.

Son también frecuentes los abanicos torrenciales, conos de deyeccion y abanicos aluviales con
pendiente elevada que aparecen a la salida de algunos arroyos y barrancos, al confluir con otros
valles de orden superior. Su morfologia es la tipica en abanico y sus dimensiones, de orden mé-
trico salvo algunos casos, son pequefas. Se caracterizan por su pendiente acusada, debido al
brusco cambio de inclinaciéon que sufren los arroyos que los originan. Muchas de estas formas
fluviales son activas hoy en dfa, aunque algunos de ellas se encuentran estabilizadas en relacion
a las condiciones actuales, lo cual no quiere decir que en un futuro, si se dieran lluvias torrencia-
les, no pudieran ponerse en movimiento.

Los abanicos fluvio-deltaicos se sittan sobre la Cubeta de sobreexcavacién de Esterri d’Aneu
en la ribera del Noguera Pallaresa y en las proximidades de la localidad de Espot. También han
sido descritos a través de sondeos en la Cubeta sobreexcavacion de Barruera en el valle del No-
guera de Tor (BORDONAU, 1992); son abanicos mas amplios, aplanados y con una pendiente
maés baja que los conos; sobre ellos, a veces, se han depositado otras morfologias aluviales
subactuales como en la Cubeta de sobreexcavacion de Esterri, en las proximidades de la loca-
lidad de Escalarre en la zona oriental, donde existen dos abanicos torrenciales superpuestos a
los sedimentos de un abanico fluvio-deltaico y también en la salida del rio de Son del Pi a dicha
cubeta. BORDONAU (1992) da un espesor de los sedimentos en la Cubeta de Esterri entre 80
y 40 metros y para la de Barruera entre 20-50 metros, compuestos por arenas, gravas y limos.
Se les atribuye una edad Pleistoceno Superior-Holoceno.

Ademas, existen pequenas terrazas fluviales, a veces con su escarpe de terraza colgada en los
valles del Noguera de Tor y en el Valle de Sant Nicolau. Los depdsitos de las terrazas tienen un
espesor variable, en general menor a 2 my suelen ser de gravas y bloques en general de carac-
ter siliceo, dependiendo de las rocas que existen en sus cabeceras y a lo largo de su recorrido,
con arenas de tonos amarillo-anaranjado y a veces con limos grises.

Se les asigna, en general, una edad desde el Pleistoceno Superior a la actualidad.
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4.3.2.3. Formas glaciares (21 a 50)

Las formas glaciares son las que predominan en la Hoja. De la observacion del relieve se de-
duce la importancia de los procesos glaciares cuaternarios en la zona, cuyo resultado es un
macromodelado y micromodelado de la erosién glaciar y un conjunto de depdsitos origina-
dos por los glaciares que ocuparon gran parte de este relieve, durante el Pleistoceno y Holo-
ceno.

Asi las formas que se han diferenciado son por una parte las erosivas: pico principal, aguja o
horn, cordal o divisoria montanosa, circo glaciar, limite de valle en artesa, cubeta de sobreexca-
vacion glaciar, charca o laguna, lago de montana o ibén, umbral, roca aborregada, superficie
de abrasion glaciar, zona o superficie de pulido y abrasion, estrias, escarpe de modelado glaciar,
collado de difluencia glaciar, collado de transfluencia glaciar y garganta subglaciar.

Y por otra parte, las formas deposicionales: morrenas, cordones o contornos morrénicos, blo-
ques erraticos, conos proglaciares, depdsitos proglaciares, till o acumulaciones de origen glaciar
indiferenciadas, till con bloques subglaciares, depdsitos de obturacion y terrazas-kame, deposi-
tos glaciolacustres 'y lagos o cubetas colmatadas.

Las formas mayores, debidas al proceso de erosién glaciar, son los circos y valles en artesa, limi-
tados en muchas ocasiones por enérgicos relieves con agudas aristas, y a veces con la presencia
de agujas o horns (localizados en las maximas alturas) repartidos por toda la Hoja. Existieron
importantes aparatos glaciares, parte de ellos con fluencia hacia la vertiente sur y otros a la ver-
tiente norte (Valle de Aran). En las divisorias mas elevadas los circos se han generado en cual-
quier orientacion, aunque suelen presentar mayor desarrollo en las laderas Norte. Entre ellos
destacan: Circos de Colomers (el mayor), Saboredo, Amitges, Besiberri, Gerber, Saburd, Vall de
Fosca, del Mar, Travessani, Bassiera, etc., con diferentes tamafios y morfologias variables, sien-
do la practica totalidad de los mismos circos compuestos, es decir, formados por varios anfitea-
tros semiesféricos y separados por aristas de tamafo intermedio, en general, en planta la ten-
dencia de su morfologia es circular a subcircular.

Los mejores ejemplos de los valles en artesa o valles en U son: el valle glaciar de Ruda-Saboredo,
el del Noguera Pallaresa, el de Aiguamog, Besiberri, en el sur el Vall Fosca (su cabecera se en-
cuentra en esta Hoja, con los Estanys Tort, Colomina, Mar, Vidal, y Estany Gento); el valle de
Sant Nicolau con una difluencia glaciar en Portarrd con el Glaciar del valle del Escrita; los va-
lles glaciares de Subenuix, Ratera, Monestero, Portarré y Amitges que conflufan en el valle gla-
ciar Escrita-Espot. Por su parte, al valle de San Nicolau convergerian el glaciar de Bergus-Redo,
Serrade y Pixerani. Por otro lado, el glaciar de La Bonaigua y el del valle Escrita son tributarios
del glaciar del Noguera Pallaresa. Otros valles en U destacados son el de La Bonaigua y el de
Gerber, y el Valle del Noguera de Tor, en el que confluyen los glaciares de Taull y de San Nico-
lau. Todos estos valles glaciares en general presentan perfiles longitudinales con depresiones
y umbrales.

Algunos de los valles menores o subsidiarios, en varios sectores de la Hoja, son valles colgados

respecto al principal, como son los valles de Dellui, Murrano, Cortiselles, Serrader. Colgados
una vez desaparecido el hielo, entre 300 y 400 m respecto al valle glaciar principal de Sant
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Nicolau, nos indica el espesor minimo de hielo que existia en el valle principal, al menos de
unos 400 m de potencia (MARTI RIBA, 1981, 1986). Al mismo tiempo, en el valle de la
Bonaigua existen valles colgados a diferentes cotas del valle principal, indicando que al menos
el espesor del hielo del glaciar de la Bonaigua tenia un espesor entre 500 a 600 m de potencia,
corroborado por los depdsitos que se observan en la Collada de Pas del Coro; ya comentado
por GUTIERREZ ELORZA y PENA MONNE (1981) pues el valle del Gerber se queda colgado a
500 m del fondo del valle actual principal de la Bonaigua.

La observacion del mapa geomorfolégico muestra la proliferacién del resto de morfologias ero-
sivas glaciares, pero se deben destacar las cubetas de sobreexcavacion glaciar, lagunas, lagos
de montana (ibon o estany), y los umbrales rocosos.

Los lagos tienen génesis muy variadas, correspondiendo a zonas de sobreexcavacion glaciar,
a represamientos producidos por cordones morrénicos arqueados, como el Estany San Maurici
(que se situa detras de una morrena), o por glaciares rocosos, o bien, relacionados con nichos
de nivacion. Los mayores lagos o estanys de la Hoja son Estany del Mar en el borde noroeste,
Cavallers (hoy en dia es un embalse) y Estany Tort; destacando por su forma de corazon el
Estany Gerber. Estos lagos se sitian bien en el fondo de los circos, bien a lo largo de los valles
glaciares, y en muchas ocasiones estan relacionados con fracturas o estructuras tectonicas que
tiene el sustrato paleozoico como es el caso del Estany Tort. Pero la mayoria deben su origen
a la erosion glaciar y suelen estar represados por los umbrales rocosos que hay a la salida de
algunos circos, con numerosas huellas de modelado de erosién glaciar, como son las rocas
aborregadas, superficies de abrasion glaciar, zonas o superficies de pulido y abrasién con in-
dicacién de direccion de flujo del hielo, estrias, y otros rasgos de modelado glaciar. Sobre la
granodiorita de la Maladeta, y sobre algunas rocas sedimentarias paleozoicas, destacan amplios
conjuntos de rocas aborregadas en diferentes cotas de los valles glaciares, y en cuyas superficies
se han observado estrias y acanaladuras u otras microformas, como en el glaciar de Gerber,
Travessani, Estany Negre, Estany Tort, Colomers-Aiguamoix, Estany San Maurici, Circo Saboredo
valle de la Bonaigua, entre otros.

Otras formas glaciares importantes en la Hoja son los collados de difluencia glaciar (donde
existio transferencia de hielo entre dos cuencas o valles en ambos sentidos), collados de trans-
fluencia glaciar y gargantas subglaciares. Destaca el collado de difluencia de Portarré entre los
glaciares, de direccion E-O, de Sant Nicolau (que se dirigia hacia el glaciar del Noguera de Tor-
Noguera Ribagorcana) y el del valle de Escrita que a su vez aportaba hielo al Noguera Pallaresa.
Otra zona de difluencia glaciar destacada, que separa la cuenca mediterranea de la atlantica,
estaba en la zona de Port de Ratera-Tuc de Ratera entre los circos de Saboredo y con posible
conexion con el de Colomers-Port de Ratera Colomers (hacia el N) y hacia el sur con el glaciar
de Ratera-Escrita (Estanys Ratera-Amitges). Al mismo tiempo, existe otra difluencia glaciar
entre el circo de Saboredo y el Gerber. Otro collado de difluencia glaciar se sitta en el Port de
Colomers, entre el circo de Colomers y el glaciar del valle del Estany Negre (subsidiario del gla-
ciar del Noguera de Tor). Ilgualmente, en la zona meridional de la Hoja existe otras difluencias
glaciares entre el Pic de Peguera y Pic del Mar que conectaban los glaciares de Monestero al
N con la cabecera del glaciar del Valle de Fosca que iba hacia el sur. En la Collada de Saburd
también existi6 difluencia entre el glaciar de Peguera y circo de Saburé. Al igual que en el Co-
llado Muntanyé entre el circo de Mainera y el de Muntanyé-Picardes, etc.
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Por otro lado los collados de transfluencia (donde se producia transferencia de hielo entre dos
cuencas o valles en un solo sentido) también se pueden reconocer en el mapa geomorfolégico,
son varios collados, situados sobre todo en el sector sur de la Hoja, aunque podemos destacar
la que debio existir entre el glaciar de Saboredo-Garona de Ruda y La Bonaigua.

Se han representado como gargantas subglaciares las situadas en el valle glaciar del Noguera
de Tor, a la salida del Estany Negre y en la zona de conexién entre el valle del Riu de Sant Marti
y el Noguera de Tor, en las proximidades de la localidad de Boi. En la esquina norte de la Hoja
se han representado otras dos gargantas al sur del Embalse de Boren y otra en La Borda del
Nando.

Por ultimo, las cubetas de sobreexcavacion glaciar en general tienen formas circulares, alarga-
das u ovaladas y tamafos muy variables. En esta Hoja destacan la Cubeta de Esterri d’Aneu
en el noreste, con unos 5 km de longitud, que es la mas grande tanto en extensién como en
profundidad de las estudiadas en Pirineos, y la de Barruera en la esquina suroccidental de la
misma, ambas situadas en zonas de confluencia de antiguas lenguas glaciares.

La Cubeta de Esterri se sitUa entre la localidad de su mismo nombre y el embalse de Torrassa,
est4 orientada N-S y se encuentra entre las cotas de 940-980 m de altitud; tiene una morfo-
logia de fondo plano y con laderas verticalizadas en sus limites, aunque su morfologfa actual
est4 condicionada por los depdsitos de origen fluvial. En esta cubeta durante el ultimo maximo
glaciar confluian tres lenguas glaciares, la del Noguera Pallaresa, la de Bonaigua y la de Unarre
(al E de la Hoja) (BORDONAU, 1992).

La Cubeta de sobreexcavacion de Barruera (VILAPLANA, 1983) se sitla mas o menosa 1.100 m
de altitud en el valle del Noguera de Tor, con una direccion NE-SO, y una longitud de unos 5 km,
aunque en esta Hoja solo se observa la parte mas septentrional de la misma.

Asociadas a estas dos cubetas (Esterri y Barruera) aparecen dos complejos sedimentarios pro-
glaciares, estudiadas en detalle por BORDONAU (1992), aunque en el mapa se encuentran ac-
tualmente representados y/o tapados por depésitos de origen fluvial. En la cubeta de sobreexca-
vacion de Esterri d’Aneu situada en las inmediaciones de dicha localidad, en el valle del Noguera
Pallaresa, existe un relleno de sedimentos de 400 m de potencia, y en el valle del Noguera de
Tor, la cubeta de Barruera tiene unos 160 m de sedimentos (VILAPLANA, 1983a; VILAPLANA y
CASAS, 1983; BORDONAU, 1992). En ellas los sedimentos varian desde depdsitos glaciolacus-
tres (alternancia de niveles lutiticos y arenosos), fluviales, fluvio-deltaicos (arenas y gravas) a
depdsitos aluviales subactuales y actuales, en la parte superior, con conos de deyeccion fluvio-
torrenciales (bloques, cantos, gravas y arenas con niveles de limos).

Dentro de las formas deposicionales glaciares cartografiadas destacan por su extension los till
0 acumulaciones de origen glaciar indiferenciadas, los till o depdsito glaciar con bloques sub-
glaciares, y las morrenas, cordones o contornos morrénicos, los cuales ocupan la mayor parte
de los fondos de los valles de la Hoja, ademés de laderas y collados. El till presenta potencias
muy variables desde menos de 10 m hasta mas de 300 m observables en muchos puntos de
la Hoja como sucede en la carretera de Espot a Estahis, en la zona entre Boi-Taull, en el valle
de la Bonaigua o en el Valle del Escrita. La composicion del till es variable tanto en litologias
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como en tamanos de grano; en general presenta diferentes tamanos de grano, desde bloques
mayores a 2-3 m a gravas, empastados en una matriz arenoso-arcillosa. No tiene estratificacion,
aunque a veces se observa una cierta gradacion de arenas y ordenacion en los clastos y bloques
gue forman parte de él; los clastos presentan muchas veces marcas de erosion originadas du-
rante el transporte, como son formas facetadas y redondeadas, y con estrias. En un porcentaje
muy alto de los depositos de till observados en esta Hoja, los clastos suelen ser de las diferentes
facies de la granodiorita de la Maladeta.

Las morrenas son dep6sitos glaciares con una expresion morfoldgica superficial caracteristica,

suelen presentar una morfologia en vallum y pueden ser, por su situacion respecto al glaciar,
morrenas de fondo, frontales o laterales, aungue en las morrenas cartografiadas no siempre
es posible diferenciar entre estos tipos. El predominio en la Hoja son las morrenas laterales
como en el valle de Boi-Taull. Muchas de ellas se encuentran desmanteladas y a veces solo se
puede marcar en la cartografia la cresta que nos indica su posicion. Se preservan algunos cor-
dones o arcos morrénicos y morrenas de menor tamafio que cierran lagos cerca de los circos,
o en ellos, como en Pleta de Jou-Estany Colomina, cerrando el Estany Gargoles, o el Estany
Vidals D’Amunt, etc.

La litologia y caracteristicas texturales de las morrenas dependen del area fuente de la que
provienen y del recorrido realizado por las lenguas glaciares, asi en el macizo granodioritico
de La Maladeta estas acumulaciones estan formadas por grandes clastos (gravas y blogues)
con matriz arenoso-arcillosa, mientras que en las zonas donde predominan los materiales se-
dimentarios y metamérficos del Paleozoico, las morrenas estan formadas por blogues de
menos tamafo con abundante fraccién fina, presentando a veces estratificaciones y ordena-
cion de los clastos, como se pueden observar en los cortes de la Estacion de Esqui de Supert-
Espot.

Es muy probable que las morrenas de fondo sean mas antiguas que las morrenas frontales, y
gue pudieron formarse en el Ultimo avance relativo de los glaciares, segin se comenta en la
vecina Hoja de Isil (149), al norte de esta.

Los bloques erraticos se encuentran en muchos puntos, indicando hasta donde han llegado los
glaciares de esta zona, mas faciles de reconocer cuando estos blogues son de litologias diferen-
tes a las del material sobre el que se asientan; se encuentran dispersos a diferentes cotas y sin
ninguna relacién con otros depdsitos glaciares. Destacan en el sector nororiental de la Hoja, en
el valle de La Bonaigua, en la Sierra Obaga y la ladera oriental del valle del Noguera Pallaresa,
asi como en el valle de Escart al sureste.

También se ha observado un till o depdsito glaciar con bloques subglaciares, en la Collada de
Pas del Coro (Pla de Cabanyeres-Son), al oeste de la localidad de Esterri d’Aneu, d4ndonos a co-
nocer el paso del hielo glaciar por dicho collado desde la Bonaigua hasta la zona de Son del Pi-
La Plana. La litologfa de los bloques de transporte subglaciar, que presentan formas en bala y
en plancha, indican la procedencia y la direcciéon del movimiento del glaciar.

Los sedimentos morrénicos dejados por los glaciares son unos de los principales indicadores
de la paleogeografia de estos valles durante la ocupacién glaciar. Las morrenas, los bloques
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erraticos y otros elementos permiten hablar de la importancia de los hielos en los diferentes
puntos de los valles glaciares de la Hoja.

En el valle de Arén (al norte de la Hoja), debido a su orientacién norte, los glaciares alcanzaron
un desarrollo mayor que en otros valles del Pirineo, con espesores de hielo superiores a 800 m
(BORDONAU, 1987).

El glaciar mas largo de la vertiente meridional del Pirineo se encontraba en la cuenca del No-
guera Pallaresa, con espesores entre 300 y 500 m, con una longitud de 52 km; el frente del
glaciar de Aneu llegé a la cota de 820 m (PENA MONNE, 1994). El desarrollo de los glaciares,
ademas de por la altitud, estaria controlado, principalmente, por la relacion entre humedad e
insolacion.

Otros depdsitos son los glaciolacustres, que a veces se originan por el taponamiento que pue-
den ocasionar las morrenas laterales a modo de presa en la confluencia del valle principal con
un valle tributario. Estas pueden propiciar la generacion de sistemas glaciolacustres en dichos
valles laterales, asf en la Hoja se observan ejemplos en Les Planes de Son del Pi (en la confluen-
cia con el glaciar de Noguera Pallaresa) y en Estahis (confluencia del glaciar de Escrita con el valle
de Estahis), y otros de menor entidad en el valle de Taull.

Durante el retroceso de los glaciares (del méximo glaciar) se producen otro tipo de sedimentos
de origen glacio-fluvial depositados en diferentes puntos por las aguas proglaciares que trans-
portan una gran cantidad de materiales, como en las cubetas (cubetas colmatadas del valle de
Aiglestortes). También en la fase de estabilizacién post-maximo se forman los complejos glacio-
lacustres yuxtaglaciares como el de Son del Pi producido en este caso por la obturacion del valle
de Son por el glaciar del valle principal del Noguera Pallaresa (BORDONAU, 1992).

Otros depositos proglaciares que se han representado son los conos proglaciares (como en Son
del Pi, y en valle de Escrita), depdsitos proglaciares (acumulaciones de agua de fusion), depd-
sitos de obturacion y kame terraza, esta Ultima como las situadas en el Barranco de Berradé-
Espot y en el Valle de Taull. Estos depdsitos estan formados por arenas y gravas de origen gla-
cio-fluvial y ritmitas glaciolacustres de arcillas, limos y arenas.

Ademads, la mayoria de los estanys se encuentran parcialmente rellenos de sedimentos y algu-
nos se encuentran represados. Destaca el estudio realizado por CALERO et al. (2015) en el Lago
de Sant Maurici, donde se reconstruye la evolucion de los ambientes de deposito en dicho lago
desde la deglaciacion hasta la actualidad a lo largo del Holoceno, describen los diferentes tipos
de facies a partir de un sondeo de 8,7 m de longitud realizado en la zona mas profunda de
dicho estany. El pre-Holoceno incluye facies con escasa materia organica de limos arcillosos y
arenas muy finas. El Holoceno temprano se caracteriza por facies de arenas finas masivas que
pasan a facies de limos arenosos laminados con un aumento progresivo del contenido en mate-
ria organica y con algunas capas de arenas. La secuencia presenta un hiato sedimentario duran-
te el Holoceno medio. Desde el re-inicio de la sedimentacion en el Holoceno tardio (ca. 4 ka)
se han depositado facies organégenas.
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4.3.2.4. Formas nivales y periglaciares (51 a 67)

Las formas periglaciares responden a una serie de procesos que se producen, segun la termino-
logia moderna de “periglaciar”, en un amplio rango de condiciones frias, no glaciares, indepen-
dientemente de su proximidad a un glaciar tanto en el tiempo como en el espacio (WASHBURN,
1979). Y dentro de los ambientes periglaciares nos encontramos en una region alpina en latitu-
des medias y bajas como es esta zona de los Pirineos.

En las zonas de alta montana, como esta Hoja, la crioclastia o gelifraccion es muy intensa, ade-
mas en esta zona la nieve por encima de los 1.700 m suele estar presente al menos cinco me-
ses al ano, con la posibilidad de heladas durante practicamente todo el afo. Estas razones ex-
plican, en parte, la importancia de la fragmentacién mecanica de las rocas, y la abundancia de
morfologfas periglaciares que existen relacionadas con los ciclos de congelamiento-desconge-
lamiento. Junto con los procesos anteriores también, se reconocen otras morfologias relaciona-
das con los procesos asociados a un permafrost, con los aludes, con la nivaciéon y con los proce-
sos en laderas en ambiente periglaciar.

Las formas cartografiadas son tanto erosivas como deposicionales: Nichos o circos de nivacion,
morrenas de nevero (protalus rampart), superficies o rellanos de crioplanacién, cabeceras
de avalancha o alud, corredores de avalancha o alud, conos de avalancha o alud, glaciares
rocosos, vertiente de bloques, canchales o pedreras, conos o taludes de derrubios, bloques de
arrastre, depdsitos de gelifluxion, lobulos de gelifluxion, reptacion o creep, sendas de ganado,
terracitas, pies de vacas y turberas. En general las formas erosivas son menos importantes que
las deposicionales.

Respecto a las cabeceras y corredores de avalancha o alud, conos de avalancha o alud, ver-
tiente de bloques, canchal, pedriza o pedrera, cono o talud de derrubios, estos se localizan en
casi todas las laderas de los valles importantes de la Hoja, asi destacan en la ladera sur del valle
del Rio Escrita- Espot, en la ladera sur del Valle de San Nicolau, en las dos laderas del Noguera
de Tor, en ambas laderas del Valartiés con predominio en la ladera sur de este valle, ladera oeste
del Aiguamoxt, en el valle de Garona de Ruda, y en la ladera norte de la Bonaigua. Ademads, en
la cartografia, muchos de los canchales o pedreras se han incluido como parte de los multiples
glaciares rocosos de la Hoja.

Destacan por su abundancia e importancia respecto al riesgo geologico y al efecto antropico
los conos de avalancha, sobre los cuales existen estudios de detalle (FURDADA, 1996; MUNTAN
et al., 2009) que se sitlan siempre en laderas con pendientes entre 25°-50°. Estos depdsitos
tienen una amplia representacion y se localizan en casi todas las laderas de los valles importan-
tes de la Hoja, asi destacan en los valles del Rio Escrita- Espot, del San Nicolau, del Noguera de
Tor, del Valartiés, del Aiguamoxt, del Garona de Ruda, y de la Bonaigua.

Los conos de avalanchas o de aludes suelen estar constituidos por elementos finos, limos y are-
nas, en los que se incluyen un conjunto de gravas y bloques angulosos de diferentes litologias
en razén de la naturaleza de la roca madre. La morfologia de estos depésitos es alargada, con
tendencia linguoide, aunque en muchos de los valles de la Hoja su morfologia se parece bas-
tante a un abanico, pudiendo alcanzar una longitud de mas de 2 km. La potencia puede oscilar
entre 2y 5 m. Se les atribuye una edad Holoceno.
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Se debe apuntar que la mayor parte de los canchales se han considerado dentro del modelado
periglaciar, porque aunque existen muchos factores externos a las condiciones periglaciares
(lluvia, escorrentia, meteorizacién bioldgica y quimica, etc.), la mayor parte de ellos, al menos
en tiempos pasados, se debieron originar por la accion del congelamiento-descongelamiento.

Los nichos o circos de nivacion y las morrenas de nevero (protalus rampart) se explican en ge-
neral por procesos de nivacion y congelamiento-descongelamiento.

En esta zona se sittan tanto en las caras norte, sur y oeste. Las morrenas de nevero estan for-
madas por clastos angulosos, bloques, arenas y limos.

Uno de los dep6sitos cuaternarios mas abundantes de la Hoja de Esterri d’Aneu son los glaciares
rocosos (a veces denominados glaciares de roca), que son las mesoformas més destacadas del
periglaciarismo alpino. Se sittan al pie de las paredes escarpadas bien en los bordes de los an-
fiteatros de circo glaciar o en las laderas abruptas de valles en artesa (SERRAT, 1979; GUTIERREZ
ELORZA y PENA MONNE, 1981). En esta Hoja se constata la idea de LAMPRE et al. (1997) de
que la distribucién de los glaciares rocosos tiene una preferencia muy marcada en su orientacion
hacia el norte y noreste (necesitando para su desarrollo un entorno climatico adecuado con al
menos la existencia de un suelo congelado o permafrost discontinuo).

Los glaciares rocosos presentan morfologias y anchuras variables, segun la clasificacion morfo-
l6gica, en esta Hoja, hay glaciares rocosos lobados, en lengua, compuestos y, algunos en espa-
tula. Los glaciares rocosos compuestos son aguellos que estan formados por la superposicion de
varias lenguas de glaciar rocosos (WASHBURN, 1979). Casi siempre todos ellos, presentan un
frente escarpado, margenes laterales abruptos y relieves superficiales de cordones o crestas y
surcos arqueados en su interior.

En esta Hoja se ha cartografiado mas de una fase de glaciares rocosos. En varias zonas, los gla-
ciares rocosos mas pequenos, y posteriores, se sitan sobre otros mas antiguos y distantes de
las paredes de los circos glaciares, coincidiendo con observaciones realizadas en otras cordilleras
de la Peninsula Ibérica (ALONSO y TROMBOTTO LIAUDAT, 2009). Destacan los ejemplos de la
zona del Estany Gerber, en el valle del Rio Peguera, en el Barranco de les Mussoles, en la cabe-
cera del valle del Rio Cabanes, Barranco de Muranes, Circo de Subenuix, etc.

Los glaciares rocosos de esta zona estan formados por grandes bloques y clastos de diferentes
litologias, los originados a partir de pizarras, areniscas y procedentes de las rocas pluténicas del
Complejo de La Maladeta; por ejemplo, al sur-sureste, en el la zona del Estany Mairena, existen
bloques de grandes dimensiones aunque predominan los de menor tamaro, por el tipo de roca
que los origina (pizarras y calizas grises metamorfizadas de la Formacién Rueda).

A estos depositos se les atribuye una edad Pleistoceno Superior-Holoceno. Aunque, segun al-
gunas investigaciones, se ha puesto de manifiesto que la edad de los glaciares rocosos activos
es inferior a 10.000 anos, generados después de la Gltima glaciacion del Wiirm, en el Holoceno
o Postglaciar (BARSCH, 1996).

GUTIERREZ ELORZA y PENA MONNE (1981) en la zona de la Bonaigua (Circo del Estany Gerber
y Circo del Estany Saboredo) consideran que los glaciares rocosos son fésiles o relictos, con
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sintomas de inactividad como es la colonizacion por vegetacion, con un alto porcentaje de blo-
ques colonizados por liquenes.

En esta zona hasta hace pocos afios han existido glaciares rocosos activos (zona de Los Besi-
berris-Besiberri Sur, segun CHUECA y JULIAN, 2005) y, en general se han localizado a 2.600-
2.950 m en el Pirineo central-oriental, con desplazamientos de 22 cm a™' segun SERRANO y
AGUDO (1998).

Por otro lado, los procesos relacionados con el permafrost dan lugar a diferentes morfologias:

Los blogues de arrastre, ya citados en el Puerto de la Bonaigua por GUTIERREZ ELORZA y PENA
MONNE (1981), se han observado en varios puntos de la Hoja, destacando en la parte oriental
de la misma, en la zona del Refugio de Pl4 de la Font, en la ladera norte del Bosc Negre-Pic de
Quartiules, al suroeste de Las Bordas de Aneu y al este del Col du Rat al oeste de la localidad
de Bayasca (esquina sureste de la Hoja).

Las laderas con gelifluxion y los Iébulos de gelifluxion estan bien representados en la Hoja, como
en el Puerto y zona de la Bonaigua, al sur de Super-Espot, y en la esquina sureste de la Hoja en
el Coll de Portella.

Si bien en nuestro mapa se ha diferenciado entre solifluxion y gelifluxion, se entiende este
ultimo proceso como la solifluxiéon que ha tenido lugar en un suelo con congelamiento esta-
cional o con permafrost, por lo que, en ocasiones, resulta dificil establecer la diferencia entre
ambos.

Los I6bulos de solifluxion, la reptacion o creep, las sendas de ganado, las terracitas, los pies de
vacas y las turberas son morfologfas y formaciones superficiales existentes en la Hoja y que se
consideran activos hoy en dia.

4.3.2.5. Formas antropicas

No se han representado en el mapa geomorfolégico, lo que no quiere decir que no existan igual-
mente, destacando todas las modificaciones antrépicas relacionadas con el deporte del esqui;
asi existen laderas modificadas para la construccion de pistas de esqui (Estacién de Espot, Es-
taciéon de Boi-Taull Resort, etc.). También presas y represas que se han realizado en varios lagos
o estanys de la Hoja, como Estany Cavallers, Estany Gento, Estany San Maurici, etc.), asi como
el Embalse de Boren y el Embalse de Torrasa, todos ellos para su aprovechamiento tanto hidrico
como eléctrico.

4.4. EVOLUCION GEOMORFOLOGICA

La morfologia de la regién esta influenciada por los procesos sedimentarios y tectonicos acae-
cidos desde el Paledgeno hasta la actualidad, aunque su fisonomia actual se ha perfilado fun-
damentalmente y de un modo continuo desde el Mioceno. No obstante, pueden visualizarse
dos etapas de su historia diferenciadas por la velocidad e intensidad de los procesos tectdnicos
acaecidos: la primera durante el Terciario y la sequnda etapa, ya en el Cuaternario.
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Entendemos como evolucién dindmica desde el punto de vista morfoldgico, a la serie de pro-
cesos que tienen lugar sobre un area determinada, y al conjunto de “morfologias” que se van
sucediendo por la actuacion de dichos procesos, a partir del “instante” en que consideramos
gue cambian las condiciones geodindmicas pre-existentes de sedimentogénesis en las cuencas,
a una morfogénesis erosiva generalizada.

Para ello hay que integrar la Hoja dentro de su contexto regional de los Pirineos. Si se considera
la ubicacion de la Hoja y las caracteristicas litoldgicas del sustrato, la evolucion dindmica se
puede considerar que comienza a funcionar con la principal etapa del plegamiento Alpino, a
partir del Eoceno-Oligoceno, contribuyendo con sus caracteristicas particulares, a la evolucion
geomorfoldgica regional, para finalizar con los eventos ocurridos durante el Cuaternario, rela-
cionados mayoritariamente con los cambios climaticos.

La orogenia alpina, en su fase principal supone un plegamiento generalizado y la elevacién de
la cordillera. Paralelamente se inicia la actividad erosiva sobre un gran relieve estructural con
mucha energia. La erosion fue capaz de producir una gran cantidad de material que arrastrado
por los diferentes procesos dio lugar a una serie de depositos de edad Eoceno terminal-Oligo-
ceno y parte del Mioceno que rellenan las grandes cuencas terciarias. La litologfa de estos de-
positos acusa la procedencia del material, haciendo suponer una zona axial con un ascenso con-
tinuado, equilibrado por la subsidencia de la Depresion del Ebro.

De una forma brusca, comienza una nueva fase de plegamiento fini-Oligoceno que provoca
una nueva fase erosiva en la que se inicia el gran proceso de exhumacioén de los relieves de cir-
cundan a la zona axial, y que se mantiene durante el Mioceno, Plioceno y Cuaternario.

Pero en este sector del Pirineo se produce en el Pleistoceno una nueva morfogénesis que marca
la formacion de un relieve policiclico debido a la alternancia de etapas glaciares y periglaciares.
BORDONAU et al., (1992) sefala que la ultima glaciacion ha tenido un poderoso efecto mor-
fogenético que ha borrado, practicamente en todo el Pirineo, cualquier vestigio de anteriores
glaciaciones.

El Cuaternario es un periodo que se caracteriza por una division en ciclos (o fases) glaciares e
interglaciares, que a su vez se subdividen en estadios (periodos frios y cortos) e interestadios
(episodios menos frios y cortos dentro de una fase glaciar).

Las &reas elevadas de la Hoja presentan un relieve en el que los glaciares fueron los agentes mo-
deladores mas importantes, si bien las lineas generales del relieve ya se habrian establecido en
el Terciario. Sobre un relieve fluvial terciario se instalan los glaciares durante el Pleistoceno, pro-
fundizando los valles y erosionando fuertemente sobre todo en las zonas de cabecera, aunque
sin modificar, en lineas generales, el relieve anterior. AUn quedan restos de superficies erosivas,
apenas modificadas por la dindmica cuaternaria, que son atribuidas a esa edad (SERRAT 1979;
FURDADA, 1989).

En esta zona, se pueden distinguir formas y depésitos originados por las seis fases del Ultimo
Ciclo Glaciar Pleistoceno establecidas en el Pirineo por BORDONAU (1992) y BORDONAU et al.
(1992, 1993), citadas anteriormente en esta memoria; posteriormente asimiladas por PALLAS
et al. (2006) con la terminologia mas actual (Ultimo Pleniglaciar, Deglaciacién y Neoglacial).
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Las evidencias de glaciaciones anteriores al Gltimo ciclo, aunque no son muy abundantes, fue-
ron puestas de manifiesto por diversos autores, como PENA et al. (1998) en el Pirineo Central
y BORDONAU et al. (1992). Estas glaciaciones antiguas se refieren a etapas anteriores a 70.000
a BP.

PALLAS et al. (2006) indican que la fase principal el Valle del Noguera-Ribagorcana (centro-
sur de Pirineos) se registré durante el Ultimo Pleniglaciar después de 25.000 a BP, cuestionando
una deglaciacion temprana en los Pirineos de 70-40 ka BP. Estos autores indican que las con-
diciones pleniglaciares (es decir hasta el episodio de glaciares de altitud de BORDONAU, 1992)
podrian haber tenido lugar durante un periodo mas largo (>30-20 ka) al que se supone, y el
Ultimo Pleniglaciar podria incluir varias fluctuaciones de los glaciares registrados de forma irre-
gular en diferentes valles, con el ultimo avance glaciar en el LGM.

Estos autores remarcan que el registro glaciar en el Noguera-Ribagorcana muestra tres peri-
odos distintivos de deposicion que probablemente sucedieron después de 25 ka. El periodo
de deshielo esta representado por una serie de morrenas que aparecen en los diferentes valles
tributarios. La mayoria de estas morrenas de deglaciacion se limitan al corto periodo que oscila
entre unos 13.770y 10.170 a BP, que se correlacionan con el Estadio GS-1, generalmente co-
nocido como el Dryas Reciente.

El Periodo Dryas Reciente o Tardiglaciar representa la fase final del ultimo ciclo glaciar en los
Pirineos y fue datado entre 11.000 y 10.000 a BP (SERRAT, 1979; BORDONAU, 1992), y entre
unos 13.770y 10.170 a BP por PALLAS et al. (2006). En esta fase, fria y seca, se originaron los
glaciares rocosos.

En el Dryas Reciente, periodo que coincide aproximadamente con el Tardiglaciar, se calculé que
en los Alpes la temperatura media anual debié de ser unos 4-6 °C inferior a la actual (NESJE y
DAHL, 2000). Este descenso de las temperaturas, y las bajas precipitaciones, favorecieron la for-
macién de glaciares rocosos que ocuparon principalmente el fondo de algunos circos glaciares,
aunque también debieron de coexistir con pequefnas masas de hielo glaciar (LAMPRE, 1996).

Después del Tardiglaciar (finales del Pleistoceno), durante el Holoceno, las temperaturas aumen-
taron. Los glaciares debieron fundir por completo, ya que durante el periodo Atlantico, 6ptimo
climatico del Holoceno que tuvo lugar entre 8.000 y 6.000 a BP, las temperaturas medias eran
mas elevadas que las actuales, se calcula que entre 1,5y 2 °C (NESJE y DAHL, 2000).

Las numerosas fluctuaciones glaciares durante la deglaciacién sugieren un clima muy inestable
a principios Holoceno en los Pirineos, y una distribucién asimétrica de las masas de hielo en los
valles tributarios lo que demuestra que la correlacion altitudinal de morrenas entre diferentes
valles no es fiable (PALLAS et al., 2006).

Aunque dentro de la Hoja no quedan glaciares en la actualidad, existen en areas relativamente
préximas, como en las cabeceras del Noguera-Ribagorcana y del Esera, ambas situadas al oeste.
De acuerdo con esto, COPONS y BORDONAU (1994) suponen que, después del Tardiglaciar, los
glaciares del Macizo de la Maladeta debieron de fundir por completo. Seguin estos autores, en
dicha zona no existen evidencias de ninguna fase intermedia entre el periodo Tardiglaciar y la
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Pequena Edad del Hielo, aunque de haberse formado alguna morrena habria sido destruida
por el avance de la Pequefa Edad del Hielo.

Posteriormente, entre los 4.600 y 6.000 a BP se produjeron avances de los glaciares, que segun
GELLATLY et al. (1992) en algunos casos en los Pirineos, fueron mayores que los que tuvieron
lugar durante la PEH (Pequefa Edad del Hielo).

Durante la PEH las temperaturas descienden de nuevo. La mayoria de los autores admiten un
descenso de 1,5-2° C en las temperatura invernales lo que, asociado a un aumento de las pre-
cipitaciones en las estaciones mas calidas, hizo que los glaciares se expandieran, alcanzando
en el Pirineo las posiciones mas avanzadas entre finales del s. XVIl y mediados del s. XIX. Segun
observaciones de RAMOND en 1789, el glaciar de Monte Perdido y otros estaban, en dicho afio,
en el méaximo o proximos al méximo de la PEH (GROVE, 1977). Posteriormente, los frentes retro-
cedieron, aungue hubo ligeros avances en el s. XX.

En resumen, segun los ultimos datos cronoldgicos, parece que los glaciares de valle en los Pi-
rineos desaparecieron a los 14,7- 15 ka BP quedando restringidos a glaciares de circo en los sec-
tores de mayor altura. Posteriormente se describen avances de los glaciares durante el Dryas
Reciente (Tardiglaciar de BORDONAU, 1992) y otros en el Holoceno (en el Neoglacial de PALLAS
etal., 2006) que se han documentado en varias zonas del Pirineo (GONZALEZ- SAMPERIZ et al.,
2006; MORENO et al., 2012, JIMENEZ- SANCHEZ et al., 2012), junto con otras pulsaciones de
menor entidad durante los periodos frios y himedos del Holoceno reciente como hace unos
2.500, 1.500 y 500 a BP (GARCIA- RUIZ et al. , 2014, 2015).

Glaciarismo histdrico.- Una Ultima fase glaciar ha quedado registrada en diferentes areas mon-
tafosas de la Peninsula; corresponderia a la etapa fria méas reciente del ltimo ciclo glaciar del
Pleistoceno-Holoceno. Esta fase, conocida como la Pequena Edad del Hielo (PEH), originé en los
Pirineos algunos arcos morrénicos situados unos centenares de metros por delante del frente
de los glaciares actuales o en los frentes de los circos.

En la Edad Media los siglos X y Xl (periodo cdlido medieval o Anomalia Climatica Medieval) fue-
ron los mas calidos desde el éptimo climatico del Holoceno, pero entre los s. Xl y XIV empezd
una etapa fria que se prolongo hasta el s. XX. Dentro de este periodo, los s. XVI al XVIIl, a los
gue se denomind PEH, fueron especialmente frios. Durante esta fase, se produjeron avances
en los glaciares que ya existian en ese momento, mientras que otras areas, que se encontraban
deglaciadas, fueron ocupadas nuevamente por el hielo. Este seria probablemente el caso de
los Pirineos, aungue no hayan datos que confirmen la hipétesis de que los glaciares de esta
zona hubieran fundido por completo a principios del Holoceno (COPONS y BODONAU, 1994).

En la PEH (Pequefia Edad del Hielo) COPONS y BORDONAU (1994) distinguen dos episodios, se-
parados por un leve retroceso de los glaciares. El primer episodio se situaria a principios del s.
XVIil'y el segundo en la década de 1820. Dentro del primer episodio, se han observado peque-
fAas pulsaciones en algunos glaciares.

Segun GARCIA-RUIZ et al., (2015), este avance glaciar se ha podido constatar muy bien en los
macizos pirenaicos mas elevados entre ellos en el macizo Aneto-Maladeta (MARTINEZ de PISON
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y ARENILLAS, 1988; JULIAN y CHUECA, 1998, GONZALEZ TRUEBA et al., 2008, entre otros
autores).

El nivel de nieves permanentes ha sufrido un retroceso a lo largo de los Gltimos afos, hasta que
se ha producido una cierta estabilizacion a mediados de los 80, situdndose en la actualidad a
unos 3000 m sobre el nivel del mar (MARTINEZ de PISON y ARENILLAS, 1998).

Paralelamente a esa alternancia de épocas glaciares e interglaciares se desarrollan otra serie de
procesos debido a la accién fluvial y a la dindmica de laderas que contribuyen a modelar local-
mente el relieve que se observa en la actualidad.

En el comienzo del Holoceno, caracterizado por la deglaciacién, la actividad fluvial debié ser
importante, con la consiguiente removilizacién de muchos depdsitos de origen glaciar. Es pro-
bable que algunos abanicos correspondan a ese periodo (como algun abanico de baja pendien-
te en las proximidades de Esterri d’Aneu). Otro periodo aluvial importante més reciente serfa
el que siguid al maximo de la Pequefa Edad del Hielo, hace unos 200 afnos. En los dltimos tiem-
pos, son importantes los fenémenos nivales y fluviales; es probable que parte de las acumula-
ciones de derrubios respondan a una actividad fluvial relacionada con tormentas, como sucede
en otras areas alpinas de caracteristicas similares.

4.5. LA MORFOLOGIA ACTUAL-SUBACTUAL Y TENDENCIAS FUTURAS

Los principales procesos activos en este sector del Pirineo son los debidos a la dindmica fluvio-
torrencial y de laderas. Por otro lado, en la actualidad, el nivel de nieves perpetuas se sitta en-
tre los 2.800 y 3.000 m (MARTINEZ de PISON y ARENILLAS, 1998) y, en las 4reas elevadas de
la Hoja, predominan los modelados glaciar y periglaciar.

Durante los s. XIX'y XX la mayoria de los glaciares del mundo disminuyeron de tamafio, excep-
tuando algunos avances de los frentes de poca importancia. Lo mismo sucedié en el Pirineo.

Seguin GROVE y GELLATLY (1995) la méxima extension de lo glaciares del Pirineo, durante la PEH,
tuvo lugar a finales del s. XVIII. A finales del s. XIX se produjo un rapido retroceso de los frentes,
gue ha continuado hasta la actualidad, aungue este periodo de retroceso sufri6 cuatro interrup-
ciones durante el s. XX. Estos pequefios avances se asocian a periodos de temperaturas regio-
nales por debajo de la media y a precipitaciones invernales mas altas que la media (McGREGOR
etal, 1995).

En 1850-60 empezd un rapido retroceso de los glaciares que los llevod a posiciones comparables
a las ocupadas durante el Periodo Célido Medieval. El retroceso fue interrumpido por algunas
detenciones y fases menores de expansion (GROVE, 1997).

Entre 1955-1985 tuvo lugar un periodo de relativa estabilizacion. Desde entonces el retroceso
ha sido bastante rapido y generalizado, desapareciendo alguno de los heleros y haciendo dismi-
nuir el volumen de los demas con el consiguiente retroceso de los frentes (CHUECA et al., 1998).

Algunos autores, como GROVE y GELLATLY (1997) atribuyen el retroceso de los glaciares en el
Pirineo durante el s. XX a las bajas precipitaciones invernales y a las temperaturas estivales.
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El pequeno tamafo de los glaciares pirenaicos los hace especialmente sensibles a los cambios
ambientales por lo que, desde la tltima estabilizacién, algunos glaciares han desaparecido mien-
tras que otros han disminuido considerablemente de tamafio. Estudios de los afios 90 del siglo
XX contabilizaron un total de 29 aparatos glaciares, entre los que se incluyen tres neveros y dos
glaciares rocosos funcionales (MARTINEZ de PISON y ARENILLAS, 1998), aunque todos ellos
muestran signos evidentes de encontrarse en retroceso.

Para el afo 2100, se calcula un aumento de T media en la superficie de unos 2° C con respecto
al ano 1990. Con este aumento de T, probablemente se intensificarfa el ciclo hidrolégico, lo
que supondria la desaparicién de los glaciares pirenaicos ya que, segun los célculos de KUHN
(1990), la altitud de la Linea de Equilibrio ascenderia unos 240 m. En el mismo sentido, los datos
del observatorio de Pic du Midi (2.860 m), uno de los mas altos de Europa situado en la vertien-
te N del Pirineo, parecen indicar que en este siglo continuaran los balances negativos de los
ultimos anos del siglo pasado, aumentando la tendencia a la decontinentalizacion (McGREGOR,
etal., 1995). Para zonas maritimas, sin embargo, algunos modelos sugieren para el futuro un
aumento en la intensidad de las precipitaciones invernales, lo que daria un balance positivo y
un avance de los glaciares en dichas 4reas.

La actividad periglaciar actual se reduce a la formacién de canchales de gelifraccion funciona-
les, canales o corredores de avalancha o aludes y conos de avalanchas o aludes y, a procesos
de formacién de suelos PENA MONNE (1994). Asf los abanicos de aludes constituyen las formas
dominantes en algunas laderas, como en el valle del Rio Escrita.

Respecto a los glaciares rocosos, de acuerdo con MARTINEZ de PISON et al. (1998) en el Pirineo
guedaban trece glaciares rocosos activos y alguno embrionario, junto con otras formas perigla-
ciares activas. Estos autores, sitlan el permafrost discontinuo por encima de 2.650-2.700 m de
altitud, aunque se piensa que, en los Ultimos afios, los glaciares rocosos de esta zona ya no estan
activos. Por otra parte se considera que la solifluxion es activa en estas zonas de alta montana.

Respecto a la dindmica fluvio-torrencial, se puede decir que se debe a altas pendientes asi como
a la abundancia de precipitaciones de la zona. La incision vertical y la arroyada son particularmen-
te activas llegando en algunos puntos a originar verdaderas carcavas. Por otra parte, las acusa-
das pendientes y el estar en una zona de tramos altos de los rios, son la causa de que éstos
no hayan llegado a su perfil de equilibrio, con lo que la incisién se hace mas acentuada. Asi se
considera que gran parte de los abanicos torrenciales son activos. Al mismo tiempo la erosion
fluvial es activa e importante, destacando en las épocas de avenidas y deshielo.

En cuanto a los procesos de ladera cabe sefalar que su actividad actual esta también favoreci-
da por el régimen climético. Las diferencias de temperatura, producidas por la existencia de una
estacion nival, dan lugar a una fuerte alteracion mecanica con formacion de numerosos clastos,
producto de la gelifraccion, que se mueven por las vertientes, favorecido por la climatologia y
las diferencias altimétricas que propician los fenomenos gravitacionales como solifluxion, des-
lizamientos, formacién de canchales, laderas de derrubios etc.

Parte del modelado y desarrollo de las laderas en zonas de montafa estan marcadas por los
movimientos en masa o deslizamientos de laderas, los cuales siguen siendo muy activos en la
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actualidad. Aunque, hay que tener en cuenta que, en la zona de estudio, a medida que los
glaciares se retiraron hacia posiciones topograficamente mas elevadas, el perfil de las laderas
muy verticalizadas por la accién erosiva de los glaciares se fue atenuando con la actuacion de
diversos tipos de movimientos de ladera, como se puede observar en el valle del Noguera Pa-
llaresa. En la actualidad estos movimientos son de menor entidad.

Como principales motores en la futura evolucién de la red fluvial deben de tenerse en cuenta:
el retroceso de las vertientes; la erosion remontante y las posibles capturas derivadas de ella,
sin olvidar los retoques producidos en las zonas montafiosas por la actividad gravitacional de
las vertientes.

El aumento o disminucion de las precipitaciones, unido a variaciones de temperatura, podria
provocar un cambio en las condiciones morfogenéticas al aumentar el volumen de las nieves
o favorecer el retroceso de las mismas, aumentando, en este Ultimo caso un mayor desarrollo
de los procesos fluvio-torrenciales, provocando un aumento de la erosion.

Finalmente la accion antrépica puede introducir algunas modificaciones sobre todo en lo que
respecta a la cobertera vegetal. La deforestacion podria producir un aumento considerable en
los procesos erosivos.

De acuerdo con GARCIA-RUIZ et al. (2015), los estudios llevados a cabo en el Pirineo Central
durante las tres Ultimas décadas sobre el Cambio Global y sus consecuencias confirman la
complejidad de las interacciones que se producen en los sistemas naturales y la réapida respues-
ta de la vegetacion, la generaciéon de escorrentia y la erosion frente a variaciones del clima 'y
las actividades humanas.

5. PETROLOGIA
5.1. ROCAS PLUTONICAS
5.1.1. Antecedentes y encuadre general

El Complejo plutdnico de La Maladeta) se localiza en la Zona Axial Pirenaica, entre las provincias
de Lérida y Huesca. Esta compuesto por la yuxtaposicion las unidades plutédnicas de Boiy Aneto
gue forman el cuerpo principal y por una serie de intrusiones menores que son las de Taull, Ar-
ties y Tredos. Toda esta serie de afloramientos ocupa una superficie aproximada 376 Km?.

Este complejo plutdnico intruye en formaciones sedimentarias cuyas edades fluctGan entre
cambro-ordovicicas y carboniferas (namurienses y posiblemente westfalienses en el sinclinorio
de Plan d'Estan, GARCIA SANSEGUNDO, 1992) y los contactos con ellas pueden ser intrusivos
0 mecanicos. Buena parte de los contactos de caracter mecanico son debidos a las deforma-
ciones alpinas y en ocasiones son cabalgamientos. Los contactos intrusivos pueden ser en al-
gunas zonas paraconcordantes con las estructuras Variscas (plutén del Aneto o Néthou), aun-
que en la zona oriental son en buena parte discordantes. La extremidad occidental del plutén
del Aneto es rica en enclaves metasedimentarios.
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El plutdon del Aneto (Néthou), se encuentra en contacto mecénico con el de Boi (zona de frac-
tura de la Noguera-Ribagorzana) y estd emplazado en un nivel estructural méas profundo segun
CHARLET (1968, 1979). Esta formado por dos unidades petrolégicas principales que definen
una estructura concéntrica. El contacto entre ambas unidades es en la mayoria de los casos
gradual pero el transito es rapido. El cortejo filoniano del plutén esta formado por diques de
microgranitos, aplopegmatitas y rocas basicas que tienen una composicion proxima a la ba-
saltica.

El plutén de Boi, que aflora principalmente en la Hoja de Esterri d’Aneu, también tiene seguin
CHARLET (1968, 1979) una estructura concéntrica zonada, definida por tres unidades petro-
graficas. La unidad externa corresponde a una granodiorita de grano grueso, oscura con biotita
y anfibol y la unidad intermedia esté constituida por granodioritas de grano grueso porfidicas,
con biotita y en algunos casos anfibol. El contacto entre ambas es gradual. La unidad central
esta representada por diversos cuerpos de monzogranitos de grano medio con biotita, mosco-
vita y en ocasiones cordierita. Sus contactos con las granodioritas son netos y en algunos casos
de caracter mecanico.

Este plutén estd compartimentado segiin CHARLET (1979), en cuatro grandes bloques por una
red de accidentes tectonicos y la distribucién de los granitoides y de los filones aplopegmatiti-
cos evidencia que los bloques periféricos (Capilla de Santa Rita, Estany Gerber y Capdella corres-
ponden a niveles estructurales mas someros. Los estudios magnéticos, segin GLEIZES (1992),
GLEIZES et al. (1992) y LEBLANC et al. (1992, 1994), sugieren que las bandas de deformacién
milonitica se deben fundamentalmente a la accion de la tectédnica tardivarisca. Estos mismos
autores consideran que la unidad de Boi es un complejo formado por cuatro plutones princi-
pales y que a su vez, el plutén de Colomers estaria formado por tres subunidades. ARRANZ
(1997), propone por el contrario que esta unidad esta dividida en tres bloques por las bandas
miloniticas de Sant Nicolau (bloques de Capdella al Sy de Noguera de Tor al N) y de Ratera-Ren-
cules (blogues de Noguera de Tor al SO y del Estany Gerber al NE).

Las tonalitas biotiticas se corresponden con los “granitos melanocraticos de Besiberri” de
CHARLET (1979, 1983) y constituyen cuerpos cartografiables en las zonas de los circos de los
estanys de Serrader y Gemena. Segun ARRANZ (1997) son intrusivas en las granodioritas, con
las que presentan contactos netos que en parte son de caracter mecanico. A nivel mesoscopico
se trata de rocas de grano medio, de color gris oscuro y relativamente homogéneas que pue-
den presentar fabricas planares definidas por la orientaciéon de la biotita y de los enclaves. Son
ricas en biotita y contienen enclaves metamorficos de origen profundo y en menor proporcién,
enclaves microgranudos (CHARLET, 1979, 1983).

La unidad de Bof esta intruida por diversos filones aplopegmatiticos, asi como por diques ba-
sicos y por algunos filones compuestos de diabasa y aplita.

El stock de Talll se encuentra en la extremidad suroeste del plutén de Boi y es intruido por las
granodioritas. Este stock esta constituido por una gran variedad de rocas basicas de grano fino
a medio que fluctian entre gabronoritas con augita e hiperstena y cuarzodioritas (CHARLET,
1979, ARRANZ, 1997). Estas rocas constituyen un afloramiento de forma bastante irregular
que se localiza en el sector central del borde sur de la Unidad de Boi, a unos 5 km al SE de la
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poblacion de Taull. Tiene unos 5 km? de superficie y presenta contactos intrusivos discordantes
y netos con los metasedimentos cambro-ordovicicos encajantes, sobre los que produce una
aureola de metamorfismo de contacto dificilmente perceptible. Presentan contactos netos con
las granodioritas de la facies principal del pluton de la Maladeta, que intruyen sobre estas ro-
cas basicas.

Son rocas de grano medio a fino y de colores verdosos-grisaceos oscuros, relativamente homo-
géneas a la escala de afloramiento. Segiin ARRANZ (1997) presentan transiciones desde tipos
gabronoriticos o cuarzogabronoriticos, en las zonas préximas a los contactos con los metasedi-
mentos, a tipos cuarzodioriticos en las zonas internas y mas préximas al contacto con las grano-
dioritas. La relacion &Sr/86Sr inicial de estas rocas es de 0,7092 (VITRAC-MICHARD et al., 1980).

Segun el estudio geocronoldgico de VITRAC-MICHARD et al. (1980), las granodioritas de las zo-
nas intermedia y externa del plutén de Boi se alinean seguin una isocrona Rb-Sr que define una
edad de 277 + 7 May tienen una relacion &7Sr/8Sr inicial de 0,7117 + 0,0003. Esta relacién os-
cilaentre 0,712 y 0,715 para las cuarzomonzonitas de las zonas internas.

Una datacién posterior de EVANS (1993) realizada por el metodo de U-Pb en circones de un
digue aplitico emplazado en la aureola de contacto del Macizo de la Maladeta, suministra una
edad de 298 + 2,4 Ma, que es algo mas antigua que la obtenida por SOLE et al. (1997) por el
método del K-Ar en una flogopita de los carbonatos afectados por el metamorfismo de contac-
to de la Unidad del Aneto de este Macizo.

Segun CHARLET (1979), las distintas facies del complejo de la Maladeta no pueden proceder
de la diferenciacion de un Unico magma. Esta afirmacion es corroborada por el estudio isot6-
pico de VITRAL-MICHARD et al. (1980) que proponen para la generaciéon de esta asociacion
pluténica, procesos de mezcla de magmas y de asimilacion de rocas corticales por un magma
basico.

Los materiales filonianos asociados al Pluton de Bof estan representados principalmente por
aplitas, pegmatitas, microdioritas, microgranitos y lampréfidos.

Los macizos de Arties y de Tredos se encuentran al norte del plutén de Boi. El cuerpo de Arties
es de caracter compuesto y estd constituido por cuarzomonzonitas similares a las de las unida-
des internas de los plutones de la Maladeta. El cuerpo de Tredos esta formado por granodiori-
tas biotiticas con anfibol.

El Macizo de Tredos es Es un pequeio stock de forma subcircular que aflora al norte del pluton
de La Maladeta (Unidad de Boi). Toma su nombre del pueblo de Tredos y esté constituido prin-
cipalmente por granodioritas biotiticas con anfibol, de grano madio-fino con frecuentes encla-
ves microgranudos de tamafios centimétricos.

En las observaciones realizadas en el proyecto del IGME para la realizacion de la hoja MAGNA
de Esterri d’Aneu se encuentra que las rocas de facies comun de este stock son granodioritas
biotiticas con anfibol, de grano medio (1-4 mm) que en algunos casos presentan orientacion
deformativa. La biotita forma en algunas muestras cristales con habitos alargados.
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El macizo de Marimanya es un pequefio plutdn situado al norte del Macizo de la Maladeta, en
la provincia de Lérida y su afloramiento tiene una extensién aproximada de 32 km?. Sus aflo-
ramientos se distribuyen entre las hojas n.° 149 (Isil) y n.° 181 (Esterri d’Aneu). Intruye en un
conjunto metasedimentario epizonal en el que las edades de los materiales fluctian entre el
Cambro-Ordovicico y el Devonico Medio y produce una pequefa aureola de metamorfismo
de contacto. Fuera de la zona de esta aureola, los materiales paleozoicos estan afectados por
el metamorfismo regional varisco en bajo grado, encontrandose en las rocas metapeliticas aso-
ciaciones minerales con cuarzo, albita, clorita y moscovita, observandose localmente la presen-
cia de cloritoide.

Segun PALAU (1998), las condiciones del metamorfismo de contacto corresponden a presio-
nes del orden de 3 Kb y temperaturas de hasta 650° C.

La intrusion corta al cabalgamiento entre las rocas cambro-ordovicicas y las devénicas y a las es-
quistosidades precoces (LOSANTOS et al., 1986). Su existencia ya queda reflejada en los mapas
geoldgicos de ZANVLIET (1960) y de KLEINSMIEDE (1970) en los que se le atribuye una compo-
sicion granodioritica y no queda reflejada su estructura zonada.

Los materiales del plutdon de Marimanya presentan un espectro composicional relativamente
amplio y seguin PALAU (1998) pueden distinguirse cuatro unidades principales que definen una
estructura zonada concéntrica. Desde la periferia al ntcleo del cuerpo, estas unidades estan com-
puestas por granodioritas biotiticas con anfibol accesorio, granodioritas biotiticas, monzogra-
nitos biotiticos y leucogranitos. Las rocas mas basicas (cuarzogabros y cuarzodioritas) no parti-
cipan de esta distribucion zonal y constituyen un pequefno cuerpo que tiene unas dimensiones
de 1,5 x 1 km, que se localiza en las inmediaciones del extremo meridional del plutén.

Presentan una foliacion definida por la orientacion de la biotita que tiene buzamientos elevados
gue en general son paraconcordantes con las directrices de los exocontactos. Esta foliacion es
interpretada por PALAU (1998) como de origen igneo.

Los contactos con las rocas encajantes son netos y localmente se encuentran apofisis granodio-
riticas que penetran en los metasedimentos.

Con respecto a las rocas filonianas, en el entorno del macizo de Marimanya se encuentran nu-
merosos diques que se disponen principalmente segun directrices E-O y ESE-ONO y con bu-
zamientos subverticales y que estdn emplazados en los materiales de las distintas unidades es-
tratigraficas de la zona (desde el Cambro-Ordovicico al Devénico Superior). La mayoria de estos
filones tienen composiciones graniticas-granodioriticas y solo en la zona del puerto de La Bo-
naigua se encuentran algunos diques transversales de composiciones mas basicas. En general
estos materiales estan afectados por un grado de alteracién considerable.

Este conjunto de rocas filonianas estdn emplazadas en materiales de edad cambro-ordovicica
a devonica superior y en la mayoria de los casos estan afectadas en grado variable por las de-
formaciones hercinicas o alpinas. Con frecuencia son paralelos a las superficies de estratifica-
cion pero pueden cortarlas. También son subparalelos a la esquistosidad regional asociada a
los pliegues de la fase varisca principal; esta etapa deformativa puede aboudinar e incluso
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gneisificar a las rocas filonianas. Asi mismo se encuentran algunos digues que cortan a las es-
tructuras de esta fase.

Con respecto a la etapa de emplazamiento del plutén de Marimanya, PALAU (1998) elabora
tres errocronas por el método del Rb-Sr en roca total que asignarian a la unidad leucograni-
tica una edad de 293 + 13 Ma, 315+6 Ma al conjunto granodioritico y 315 = 5 Ma a la uni-
dad bésica, con unas relaciones iniciales 8Sr/2°Sr de 0,71111 + 0,00163, 0,71173 + 0,00030
y 0,70951 + 0,00011 respectivamente. Estas relaciones isotépicas indicarfan que el pluton de
Marimanya tiene un origen hibrido a partir de magmas derivados del manto y de la corteza
continental.

5.1.2. Macizo de La Maladeta

El sector del macizo pluténico de La Maladeta aflorante en la hoja n.° 181 (Esterri d'Aneu) co-
rresponde a la Unidad de Boi y esta constituido principalmente por granodioritas y monzogra-
nitos biotitico-anfibolicos, encontrdndose en menor proporcién granitos biotiticos con cordieri-
ta accesoria, cuarzo-gabrodioritas y tonalitas, que constituyen afloramientos de menor entidad.

Este cuerpo pluténico intruye discordantemente en materiales metasedimentarios paleozoicos
que estan afectados por las fases deformativas principales de la Orogenia Varisca en este sector
de la Zona Axial Pirenaica y por un metamorfismo regional de bajo grado asociado a dicha oro-
genia. Est4 afectado por deformaciones y recristalizaciones de bajo grado, producidas en tiem-
pos tardivariscos y durante la Orogenia Alpina, que se manifiestan en sistemas de cizallas duc-
tiles y fragiles y de fracturacién, asi como en retrogradaciones de las paragénesis igneas a
condiciones de bajo grado (actinolita-epidota-clorita-sericita).

El conjunto metasedimentario encajante comprende materiales cambro-ordovicicos, siluricos,
devonicos y carboniferos (pre-Culm). Los contactos de los granitoides con estos materiales son
claramente intrusivos y producen sobre los mismos un metamorfismo de contacto que en las
zonas mas internas puede alcanzar condiciones de las corneanas piroxénicas. En las zonas pro-
ximas a los contactos, los metasedimentos peliticos o pelitico-arenosos estan transformados en
corneanas o presentan texturas mosqueadas debido a la neoformacion de minerales metamaér-
ficos (cordierita o andalucita). Cuando en estas zonas se encuentran rocas carbonatadas o
calco-peliticas, se observa que presentan recristalizaciones de los carbonatos més o menos in-
tensas y neoformaciones de silicatos célcicos o calcomagnésicos en los niveles mas impuros,
gue se ponen de manifiesto por la presencia de coloraciones verdosas o rosadas. No obstan-
te, en bastantes sectores, los contactos estdn mecanizados por efecto de las deformaciones
alpinas.

En la zona de contacto del cuerpo cuarzodioritico de Talll, ya en la hoja de Sort, se observa que
existen algunos pequenos filones de rocas intermedias-béasicas de grano muy fino que cortan a
los metasedimentos arenosos cambro-ordovicicos.

Los materiales pluténicos mas abundantes son granodioritas y monzogranitos biotitico-anfibé-

licos o biotiticos, que pueden encontrarse en facies equigranulares o porfidicas, siendo los tran-
sitos entre estas facies de caracter gradual. Aungue en el mapa geolégico se han representado
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las zonas de predominio de cada una de estas variedades litoldgicas, es posible encontrar aflo-
ramientos de granitoides porfidicos en las zonas cartografiadas como granitoides equigranu-
lares y a la inversa. A grandes rasgos, se puede apreciar que las zonas porfidicas mas extensas
se encuentran en las zonas internas del macizo.

Otros tipos litolégico-estructurales que se encuentran en el Macizo de la Maladeta, son los re-
lacionados con las zonas de fractura. En estas zonas pueden observarse desde variedades ca-
taclasticas a miloniticas dependiendo del tipo de fractura. Asi, pueden encontrarse variedades
foliadas y genisico-miloniticas en zonas de cabalgamiento como la situada en la Ribera de Llach
0 en zonas de cizalla como la de Sant Nicolau. En esta Gltima, los monzogranitos y granodiori-
tas presentan texturas gneisicas, de grano medio-grueso con porfiroclastos de feldespato po-
tasico procedentes de la rotura de megacristales de este mineral y con una foliacién definida
por la biotita, que estd muy triturada y cloritizada. En zonas de fractura menos importantes se
pueden encontrar granitoides de grano medio a grueso con coloraciones grisaceas azuladas y
con foliacion mal definida. Estos ultimos granitoides pueden formar resaltes morfolégicos de-
bido a que presentan una mayor resistencia a la meteorizacion.

5.1.2.1. Granodioritas y monzogranitos biotiticos con anfibol de grano medio-grueso (9)

La facies equigranular, esta constituida esencialmente por granodioritas y monzogranitos bioti-
tico-anfibdlicos o biotiticos de grano grueso a medio-grueso (2-6 mm). Estas rocas tienen co-
lores grises claros o blanco-grisaceos, y en ellas, los minerales oscuros estan bien individuali-
zados, presentando la biotita con frecuencia secciones hexagonales, y apareciendo el anfibol
como barritas de color negruzco. El contenido en minerales oscuros suele oscilar entre un 12%
y un 18%. Localmente pueden observarse variaciones en el tamafio de grano y en el contenido
de minerales oscuros pero en general son poco importantes. También pueden encontrarse lo-
calmente variedades heterogranulares.

En general es bastante comun en estas rocas la presencia de grumos microgranudos de grano
fino, con bordes difusos, y de tamafos comprendidos entre 4 y 7 mm, constituidos fundamen-
talmente por plagioclasa y biotita. Estos grumos microgranudos son también muy comunes
en los granitoides porfidicos.

En el camino al refugio de J.M. Blanc y entre el Estany de Rateray el Port de Ratera de Espot se
encuentran buenos afloramientos de los granitoides de esta facies.

En las zonas proximas a los contactos con la facies porfidica, que son de caracter gradual, se
encuentran variedades transicionales con megacristales dispersos o de tendencia porfidica,
con una proporcidn variable de megacristales de feldespato potasico.

Desde el punto de vista petrografico, se trata en general de granodioritas y monzogranitos de
grano medio a medio-grueso, equigranulares o algo heterogranulares, pero de granulometria
bastante homogénea a nivel de muestra y a la escala del pluton.

Los minerales principales son: cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico, biotita y anfibol, pu-
diendo este ultimo mineral quedar restringido a proporciones accesorias.
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Los minerales accesorios mas comunes son: apatito, circon, allanita, monacita y minerales
opacos.

La mineralogia secundaria consta de: clorita, sericita, epidota, prehnita, moscovita, calcita y
anfibol fibroso.

Las texturas son hipidiomérficas de grano medio a medio grueso, y en general se observa un
marcado cuarteamiento del cuarzo y diversos grados de rotura y deformacién mineral, que
puede llegar a ser muy intensa, definiendose en algunos casos estructuras foliadas de caracter
ductil-fragil, e incluso foliaciones miloniticas muy penetrativas y acompafnadas de recristaliza-
ciones de bajo grado.

El cuarzo forma en general cristales alotriomorfos o intersticiales con extincién ondulante y cuar-
teamiento o poligonizaciones irregulares. En algunos casos, presenta limites subredondeados
o subautomorfos frente al feldespato potasico. Puede contener inclusiones de plagioclasa.

La plagioclasa presenta habitos subidiomorfos y los cristales tienen zonado oscilatorio o con-
tinuo y en algunos casos en parches. Tiene maclado polisintético o complejo, y en algunos in-
dividuos se observan maclas mecanicas. Con relativa frecuencia tiene bordes albiticos o mir-
mequiticos en los contactos con el feldespato potasico. Puede formar glomérulos en sinneusis
o formar grumos policristalinos microgranudos junto con cuarzo y biotita. Es bastante comun
la sericitizacién o saussuritizacion preferencial de los nucleos o de algunas zonas, que puede
ser muy intensa y afectar a todo el cristal con la excepcién de los bordes 4cidos. En algunas oca-
siones se encuentran cristales de clinozoisita relativamente gruesos en las zonas alteradas.
También puede estar afectada por carbonataciones.

Los cristales de plagioclasa pueden presentar roturas o poligonizaciones irregulares, aprecian-
dose en algunos casos albitizacion o alteracion preferencial a favor de los sistemas de micro-
fracturacion.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos o intersticiales que pueden tener héabitos
poiquiliticos y presentan pertitas muy finas. Pueden tener maclas de Carlsbad o dominios irre-
gulares con maclacion difusa en enrejado. Puede presentar poligonizacion irregular.

La biotita constituye cristales idiomorfos o subidiomorfos de color castafo rojizo o pardo oli-
vaceo, y a veces forma pequefios grupos policristalinos de individuos menos idiomorfos. Puede
contener inclusiones de apatito, opacos y circon, siendo estas Ultimas relativamente escasas;
también puede incluir pequenos cristales de cuarzo. Puede estar intercrecida con anfibol o for-
mar parches de sustitucion sobre este mineral, y a veces se encuentran restos de anfibol en el
interior de algunos cristales de biotita.

Con frecuencia puede presentar deformaciones, kinkamientos o poligonizaciones irregulares,
encontrandose a menudo exoluciones de granulos muy pequefios de opacos y/o titanita en
las zonas de rotura o en los bordes de los cristales deformados.

Puede estar muy cloritizada, encontrandose como subproductos de esta alteraciéon: prehnita,
epidota, titanita, opacos, feldespato potasico y cuarzo, que pueden aparecer como inclusiones
dispersas o formando lentejones interfoliares.
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El anfibol forma cristales subidiomorfos o alotriomorfos que con frecuencia estan muy poli-
gonizados y transformados a un mosaico granoblastico de cristales de color verde palido. Tiene
color verdoso a verde-olivaceo y no es raro que presente zonacion irregular. Puede tener maclas
polisintéticas. También puede encontrarse como pequefas inclusiones en algunos cristales de
plagioclasa o formar agregados microgranudos junto con este mineral. Puede contener peque-
fAas inclusiones de circon con halos pleocroicos, asi como tener parches irregulares de sustitu-
cion por biotita o formar intercrecimientos con esta mica. Puede contener inclusiones de pla-
gioclasa, y en algun caso se han encontrado posibles restos de clinopiroxeno.

Con relativa frecuencia se observa que algunos anfiboles proceden de la transformacién de otro
anfibol o de minerales ferromagnesianos previos.

Ocasionalmente se encuentran intercrecimientos de anfibol con cuarzo y con feldespato po-
tasico.

El apatito se encuentra principalmente como prismas finos y de pequefio tamafo, incluidos
en la biotita, que pueden presentar una distribucién zonal. A veces estos cristales estan huecos.
También se encuentra en menor proporcion incluido en la plagioclasa, en el feldespato potésico
y en el anfibol.

El circon es relativamente escaso y se encuentra como pequenos cristales idiomorfos que sue-
len estar incluidos en la biotita. También puede estar incluido en la plagioclasa, aunque con
menor frecuencia. Puede presentar aspecto sucio por alteracion.

Los minerales opacos primarios se encuentran como pequefios cristales alotriomorfos o su-
bidiomorfos, generalmente incluidos en la biotita. En algunos casos presentan habitos de ten-
dencia esquelética.

La allanita es relativamente frecuente y forma cristales idiomorfos de color marrén que pueden
estar zonados. Puede estar incluida en el cuarzo y en el feldespato potasico y con frecuencia
presenta bordes metamicticos. Puede contener inclusiones de apatito, circon y ocasionalmente
de plagioclasa.

La monacita es escasa y puede encontrarse pequefios granulos alotriomorfos o subredondea-
dos, que pueden estar incluidos en biotita, plagioclasa o feldespato potasico.

Los minerales secundarios se encuentran principalmente asociados a los procesos de alteracion
de la biotita y la plagioclasa. Estas alteraciones se deben en buena parte a transformaciones de
bajo grado relacionadas con los procesos tectono-metamérficos alpinos.

5.1.2.2. Granodioritas y monzogranitos biotiticos con anfibol de grano medio grueso
con megacristales (10)

Los granitoides de la facies porfidica se caracterizan por la presencia de megacristales de feldes-
pato potasico, cuyos tamafnos suelen variar entre 1y 3 cmy tienen una matriz de grano medio-
grueso (1 a 6 mm). Estas granodioritas y monzogranitos, prescindiendo del caracter porfidico
tienen un aspecto muy similar al de las variedades equigranulares.
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Los megacristales tienen en general habitos equidimensionales y sus bordes estan engranados
con los componentes de la matriz. El porfidismo presenta una densidad variable, con distancias
entre los megacristales que varian entre 4 y 10 cm o en ocasiones mayores. Localmente, los
megacristales pueden presentar orientaciones debido a flujo magmaético. En algunos casos, los
megacristales de mayor tamafo contienen inclusiones de biotita con disposicién zonal.

Afloramientos representativos de esta facies porfidica se encuentran en la travesia entre el
Estany Llong y el Estany Dellui y en la zona del Estany de Cavallers.

Los enclaves microgranudos de composicion tonalitica son muy comunes, tanto en los grani-
toides equigranulares como en los porfidicos. Tienen secciones elipticas o subredondeadas y
colores grises 0scuros o negruzcos y sus dimensiones mas comunes oscilan entre 3 y 30 cm,
aunque pueden ocasionalmente alcanzar tamafnos mayores (hasta 1 m).

Los enclaves de metasedimentos son en general muy escasos y suelen ser pequefios y de for-
mas angulosas y en general son mas comunes en las zonas proximas a los contactos, como en
el caso del contacto oriental, en el drea atravesada por el camino al refugio de J.M. Blanc.

A nivel de afloramiento, es frecuente la presencia de fisuras que pueden formar sistemas reticu-
lados complejos que suelen constituir resaltes debido a su mayor resistencia a la meteorizacion.
Estos sistemas de fisuracion estan relacionados con las deformacionas alpinas, y a favor de ellos
se producen alteraciones hidrotermales y recristalizaciones de bajo grado que son las que con-
fieren una mayor resistencia a la erosion y a la meteorizacion. Estos sistemas reticulados se de-
finen tanto en los granitoides porfidicos como en los equigranulares.

En relacion con algunas zonas de fractura, se encuentran facies de granitoides de color azula-
do-verdoso en corte fresco debido a procesos de epidotizacién. En estas facies, las biotitas ad-
quieren tintes dorados.

Las granodioritas y monzogranitos que constituyen esta facies son muy similares desde el punto
de vista composicional y mineraldgico a las rocas de la facies equigranular, de las que solo se
diferencian por la presencia de megacristales de feldespato potasico en proporciones variables.

La mineralogia principal consta de: cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico y biotita, con can-
tidades subordinadas de anfibol que puede estar restringido a proporciones accesorias.

Como minerales accesorios mas comunes se encuentran: apatito, allanita, circon y opacos.
Los minerales secundarios son: clorita, sericita, epidota, clinozoisita, prehnita, titanita y calcita.

Las texturas son hipidiomorficas porfidicas, de grano medio grueso, con porfidismo debido a
la presencia de megacristales de feldespato potasico.

Al igual que las rocas de la facies comun, estos materiales estan variablemente afectados por
las deformaciones tardihercinicas y alpinas, presentando diversa intensidad de deformacion fra-
gil'y llegandose a definir estructuras porfidoclasticas foliadas e incluso gneisicas miloniticas en
algunas de las bandas de deformacién alpina mas importantes.
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Con respecto a las caracteristicas de la mayoria de los componentes minerales, estas son muy
similares a las que presentan en la facies equigranular, por lo que solo se referiran aquellos as-
pectos que son mas caracteristicos de los granitoides porfidicos.

En esta facies, el feldespato potasico puede formar cristales intersticiales y poiquiliticos o
megacristales subidiomorfos que contienen abundantes inclusiones de plagioclasa, biotita,
cuarzo y anfibol. Lo cristales son finamente pertiticos y pueden tener maclas de Carlsbad; en
ocasiones pueden tener pertitas de tipo patch. Con relativa frecuencia se encuentran alinea-
ciones de granulos de albita en los contactos entre distintos cristales de feldespato potasico.

En las rocas mas deformadas pueden encontrarse albitizaciones a favor de sistemas de fisuras
en los cristales de feldespato potasico; algunas de estas fisuras pueden estar rellenas por cuar-
z0, albita y epidota. En estas rocas mas deformadas es mas frecuente el encontrar en el feldes-
pato potasico, dominios difusos con maclas en enrejado, asi como poligonizaciones irregulares
y maclas mecanicas.

El resto de los minerales, como ya se ha indicado, presentan unas caracteristicas dpticas, mor-
foldgicas y texturales, andlogas a los de las rocas de facies equigranular, siendo también com-
pletamente similares los efectos de la deformacion y alteraciones que les afectan.

5.1.2.3. Granitos biotiticos + Ms + Cd de grano medio de Travessani-Estany Gerber y Arties

(11)

Los granitos y leucogranitos constituyen cuerpos de menor entidad, de los que el mas impor-
tante se extiende entre el circo del Estany de Malavesina (al E del refugio de Besiberri), hasta
la zona de Colomers. El contacto meridional de este afloramiento granitico con los granitoides
porfidicos y equigranulares de las facies principales del Macizo de la Maladeta, es a favor de
una fractura en la que se genera una banda milonitica decimétrico-métrica que tiene una direc-
cion E-W y un buzamiento 72°N, con una lineacion N-75°-E 32°E. En esta banda se produce
una gneisificacién de los granitos y las granodioritas, que adquieren un aspecto de micro augen.

El contacto septentrional de este cuerpo granitico es mas difuso, observandose localmente en-
claves simpluténicos de las granodioritas en los leucogranitos. También se encuentran contac-
tos irregulares y difusos en el contacto al SE (= 1 km) del port de Caldes. Por el contrario, en la
zona del Estany de Travessani, el contacto estd mecanizado. En otros casos, los contactos con
los monzogranitos y las granodioritas son intrusivos y netos, pero a escala centimétrica son de
caracter difuso.

Los afloramientos de estos granitos y leucogranitos se asocian a morfologfas alomadas y sus
superficies son mas lisas que las de las granodioritas y leucogranitos de la facies comun.

Aunque son menos frecuentes, en algunos afloramientos de estos granitos y leucogranitos se
encuentran resaltes erosivos asociados sistemas reticulados de fracturacion.

Desde el punto de vista macroscopico son unos granitos bastante homogéneos, de color blan-
quecino grisaceo a gris claro azulado en fresco, de grano fino a medio, algo heterogéneos a la
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escala de muestra de mano pero muy homogéneos a nivel de afloramiento. En algun aflora-
miento, estos granitos presentan una coloracién grisacea algo mas oscura debido a que la bio-
tita se encuentra en proporciones similares pero en cristales de menor tamano.

Generalmente, estos granitos son biotiticos, aunque pueden encontrarse proporciones subor-
dinadas de moscovita, y en algunos casos se observan en ellos grumos de color verdoso que co-
rresponden a cordieritas alteradas. Su tamano de grano varfa entre 1y 3 mm, y la biotita forma
cristales laminares finos de tamano heterogéneo. Ocasionalmente el cuarzo puede formar al-
gunos cristales subredondeados mas gruesos que el resto de los minerales y parte del feldes-
pato potasico puede encontrarse como fenocristales dispersos cuyos tamafos pueden alcanzar
hasta 1 cm. También en algunos casos, como en los afloramientos del Estany Gerber, la biotita
puede formar placas muy finas y de mayor tamafno que el resto de los minerales.

En general, tienen aspecto sacaroide y los contenidos en biotita no superan el 6 0 7%. En al-
gunos casos se encuentran pequefos nodulos irregulares o grupos de cristales de turmalina
gue pueden alcanzar tamafos de hasta 5 cm. También en ocasiones la turmalina puede formar
crecimientos irregulares intersticiales en los granitos de la zona de Colomers.

En estos granitos se encuentran con relativa frecuencia pequenos microenclaves o agregados
policristalinos micaceos de tamanos inferiores a 1,5 cm, que son algo mas frecuentes en los gra-
nitos de la zona occidental. Con caracter ocasional puede encontrarse algin pequefno enclave
microgranudo (al N de la presa de Cavallers) o microenclaves foliados de rocas metamorficas.

Estos granitos y leucogranitos pueden estar cortados por pequenos filones y venas de aplitas
y en ellos pueden encontrarse algunas segregaciones y venas de pegmatitas con turmalina,
aungue son bastante escasas.

Los granitoides representativos de esta facies presentan un aspecto bastante homogéneo a la
escala de afloramiento, apreciandose unicamente pequefas variaciones en el tamafo de grano.

Los minerales principales de estos granitos son: cuarzo, feldespato potésico, biotita y mosco-
vita, en proporciones muy subordinadas o accesorias.

Los minerales accesorios son: opacos, circon, apatito, cordierita (alterada), turmalina y fluori-
ta. Con caréacter ocasional, se ha encontrado sillimanita xenocristalina.

Entre los minerales secundarios se encuentran: clorita, sericita, epidota, clinozoisita, titanita,
opacos, prehnita, feldespato potasico y calcita.

Las texturas mas comunes son hipidiomorficas equigranulares o algo heterogranulares, de
grano medio-fino. Es relativamente frecuente la presencia de estructuras deformativas fragiles
gue se manifiestan como roturas y flexiones de algunos minerales. Esta deformacién puede ser
bastante intensa en algunas zonas, apreciandose estructuraciones direccionales mas o menos
penetrativas, e incluso fabricas foliadas de caracter milonitico.

El cuarzo forma cristales alotriomorfos equidimensionales y heterométricos que en general pre-
sentan extincion ondulante o irregular y cuarteamiento variable, con limites irregulares entre los
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subgranos. Puede tener limites idiomorfos frente al feldespato potésico y algunos cristales al-
canzan tamafos superiores a los del resto de los componentes minerales, llegando practica-
mente a adquirir la categoria de fenocristales; estos fenocristales pueden tener habitos subre-
dondeados y golfos de corrosion. Puede contener inclusiones de plagioclasa y biotita. También
se encuentra en forma de pequefas inclusiones poiquiliticas o simplectitoides en algunos cris-
tales de feldespato potasico.

La plagioclasa tiene habitos que varian entre idiomorfos y alotriomorfos y los cristales son de
tamafos bastante variables. Presenta maclado polisintético y complejo y puede tener zonacion
oscilatoria ténue o continua, estando los nucleos bastante alterados en algunos casos. Puede
constituir glomérulos en sinneusis. En general estan afectadas por sericitizaciones que suelen
ser bastante mas débiles en las zonas externas y en los bordes de los cristales. En los nucleos de
algunos cristales se observan moscovitizaciones y epidotizaciones que pueden alcanzar un gra-
do de cristalinidad considerable.

En algunos casos pueden desarrollar bordes acidos o mirmequiticos en los contactos con el fel-
despato potasico y también puede formar parches de sustitucion sobre la plagioclasa. También
en algunos de estos granitos pueden aparecer intercrecimientos simplectitoides y micrograficos
de la plagioclasa con el cuarzo y el feldespato potasico.

Ocasionalmente pueden encontrarse cristales de plagioclasa de mayor tamafio y con zonacién
mas marcada que tienen caracter fenocristalino. También en algunos de estos granitos se en-
cuentran abundantes cristales de plagioclasa de pequefo tamano y subautomorfos, con nicleos
bastante alterados y zonados oscilatorios geométricos..

En las rocas mas afectadas por la deformacion, se pueden observar cuarteamientos irregulares,
maclados mecanicos y flexiones de maclas, con importante alteracion a favor de los sistemas de
fisuracion.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos que pueden tener habitos intersticiales
o poiquiliiticos. En algunos casos pueden encontrarse fenocristales de feldespato con abundan-
tes inclusiones poiquiliticas de plagioclasa y en menor proporciéon de cuarzo. En general es dé-
bilmente pertitico y tiene poca tendencia al maclado, que suele ser de Carlsbad, aunque tam-
bién hay dominios irregulares con maclas en enrejado. En algunos casos se observan pertitas en
parches de sustitucion.

En algunos casos, puede formar intercrecimientos micrograficos o simplectitoides con cuarzo y
plagioclasa acida.

En los limites entre cristales de feldespato potésico se encuentran con frecuencia alineaciones
de pequefios granulos de albita.

Con relativa frecuencia, los cristales de feldespato estan afectados por roturas y proto-poligoni-
zaciones, apreciandose sericitizaciones, moscovitizaciones y carbonataciones, a favor de los sis-
temas de fisuracion. También se encuentran escasas proporciones de feldespato potésico secun-
dario asociadas a la cloritizacion de la biotita, en la que pueden formar lentejones interfoliares.
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La biotita forma con frecuencia cristales laminares finos con habitos subidiomorfos o alotrio-
morfos y tamafnos muy variables, que pueden constituir pequefos grupos policristalinos. Tiene
colores castano-rojizos en fresco, pero en general esta bastante cloritizada. Puede contener pe-
quenas inclusiones de apatito, circon y opacos, aunque en general son bastante escasas. Los
bordes de los cristales pueden estar engranados con el resto de los componentes minerales.

Los cristales de biotita estdn con mucha frecuencia afectados por cloritizaciones totales o
parciales y presentan un aspecto sucio, debido a la presencia de abundantes inclusiones de
prehnita, opacos, titanita, epidota y feldespato potésico que se generan en los procesos de al-
teracion. También esta afectada por moscovitizaciones irregulares o interfoliares. Algunos cris-
tales de biotita pueden presentar bordes simplectitoides o corroidos en contacto con el feldes-
pato potasico.

La biotita puede estar bastante deformada, presentando flexiones, kinkamientos o poligoniza-
ciones, y a veces constituyen agregados policristalinos lenticulares.

La moscovita se encuentra en general en proporciones muy subordinadas a las de la bitoita y
suele formar placas irregulares heterométricas que con relativa frecuencia son de crecimiento
tardi a post-magmatico. Es bastante comun encontrarla como crecimientos de sustitucion so-
bre plagioclasa, feldespato potasico y en menor proporcién sobre biotita. A veces forma creci-
mientos reticulares a favor de los sistemas de fracturacion del feldespato potasico. Puede estar
flexionada y triturada. También se encuentran algunas placas de moscovita de posible origen
primario intercrecidas con biotita.

En algunos casos, los cristales de moscovita presentan bordes irregulares o simplectitoides en
los contactos con la plagioclasa.

La moscovita puede también formar agregados policristalinos escamosos junto con biotita que
proceden de la alteraciéon de cordierita.

Los cristales de moscovita pueden estar flexionados y triturados.

La cordierita nunca se encuentra fresca y aparece en general sustituida por agregados policris-
talinos de clorita y moscovita que pseudomorfizan a pequenos cristales idiomorfos o subidio-
morfos de este mineral. También puede estar sustituida por productos secundarios micaceos
de grano muy fino. Puede contener inclusiones de circon y de apatito.

El circén se encuentra como pequenos cristales idiomorfos que pueden estar incluidos en bioti-
ta, en plagioclasa o encontrarse dispersos. También puede constituir inclusiones en la cordierita.

Cuando estd incluido en biotita o en cordierita alterada, esta rodeado por halos pleocroicos
negruzcos, y cuando las biotitas estdn muy alteradas, la alteracién puede también afectar al
circén.

El apatito forma pequefios cristales prismaticos que suelen estar incluidos en la biotita o en la

plagioclasa. Puede estar algo alterado y enturbiado, y segmentado y roto por efecto de la de-
formacion.
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Los minerales opacos de aspecto primario son escasos y en general suelen encontrarse inclui-
dos en la biotita y con frecuencia tienen los bordes transformados en titanita. Suelen tener ha-
bitos alotriomorfos. Ocasionalmente pueden estar incluidos en el feldespato potasico.

La turmalina aparece como cristales alotriomorfos intersticiales de color melado o verdoso-
amarillento palido. También se encuentra sustituyendo parcialmente a la biotita o infiltrada en
grietas de los feldespatos.

5.1.2.4. Tonalitas biotiticas de grano medio de Serrader y Gemena (8)

En el Estany de Serrader se encuentran rocas tonaliticas de grano medio (0,5 a 3 mm) con al-
gunos fenocristales de plagioclasa que pueden alcanzar tamafos de unos 5 mm y que tienen
color gris con tintes azulados. Estas tonalitas presentan contactos difusos con las granodioritas
y monzogranitos de la facies comun, y localmente pueden estar afectadas por foliaciones de
caracter fragil relacionadas con la deformacion alpina.

Se trata de unos granitoides equigranulares de grano medio, cuyas composiciones varian entre
granodioritas y tonalitas dependiendo de la cantidad de feldespato potésico.

La mineralogia principal consta de: cuarzo, plagioclasa, biotita y feldespato potasico en pro-
porciones variables pero generalmente subordinadas a las de la plagioclasa. Como minerales
accesorios se encuentran: apatito, circon, opacos y posiblemente cordierita. Entre los mine-
rales secundarios aparecen: clorita, sericita, epidota, clinozoisita, titanita, opacos y feldespato
potasico.

Las texturas son hipidiomorficas equigranulares o algo heterogranulares y pueden tener es-
tructuraciones deformativas relativamente intensas (cataclasis y foliacién fragil-ductil). En algu-
nos casos puede observarse una cierta tendencia porfidica definida por la presencia de cristales
de cuarzo y de plagioclasa de mayor tamafno que el resto de los minerales.

El cuarzo forma cristales alotriomorfos o intersticiales y puede contener inclusiones de biotita
y de plagioclasa. En general presenta cuarteamiento grosero o poligonizacion irregular y extin-
cion ondulante.

La plagioclasa se encuentra como cristales idiomorfos o subidiomorfos zonados, y en general
bastante alterados. Presenta maclado polisintético, y la zonaciéon puede ser continua u oscilato-
ria débil y en alguin caso, los nucleos estan parcialmente corroidos. Puede formar algunos glo-
mérulos en sinneusis. Puede presentar cuarteamientos y flexiones de maclas.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos, a veces poiquiliticos, que en algun caso
pueden alcanzar mayor tamano que el resto de los componentes principales. En general es de-
bilmente pertitico. Puede tener maclas de Carlsbad o dominios cristalinos con maclas en en-
rejado, variablemente definidas. Puede contener inclusiones de cuarzo con formas subredon-
deadas o subidiomorfas. Algunos cristales pueden presentar una zonacién ténue, con nucleos
algo mas pertiticos que los bordes. También forma cristales intersticiales que pueden constituir
infiltraciones en grietas de otros minerales. Puede presentar cuarteamientos irregulares y macla-
do mecénico. En algunos casos forma parches y sustituciones irregulares sobre las plagioclasas.
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La biotita forma cristales algo subidiomorfos o alotriomorfos, en general finos, que con fre-
cuencia tienen bordes irregulares y engranados con el resto de los minerales. Es de color castafio
rojizoy puede contener inclusiones de circon, apatito y opacos, que en general son escasas. Pue-
de estar bastante cloritizada y con abundantes inclusiones secundarias de prehnita, titanita y
opacos. Puede estar afectada por la deformacién, encontrandose individuos ahusados, microple-
gados o con kinkamientos. También puede formar grupos policristalinos de escasos individuos.

En algunas muestras se encuentran minerales completamente cloritizados o sustituidos por
agregados de clorita y moscovita, que por su habito podrian corresponder a cordieritas alte-
radas.

El circon puede encontrarse como pequenos cristales idiomorfos incluidos en la biotita. Es es-
caso.

El apatito forma con frecuencia prismas muy alargados y de tamafo variable, que pueden es-
tar incluidos en biotita o en feldespato potasico.

Los minerales opacos primarios son escasos y pueden encontrarse como cristales alotriomor-
fos-intersticiales o saociados a grupos policristalinos de biotita.

5.1.2.5. Gabrodioritas y cuarzodioritas de Taill (7)

Los afloramientos de rocas basicas e intermedias en el macizo de la Maladeta son de pequefias
dimensiones, y el de mayor entidad se localiza en el extremo meridional del macizo, al O y SO
del Estany del Pesso (Stock de Tadll), encontrandose buena parte de sus afloramientos en la
hoja de Sort. Estas rocas intruyen en los metasedimentos cambro-ordovicicos y sus contactos
con los granitos no se han podido observar directamente debido a los recubrimientos por de-
positos cuaternarios, pero deben ser de caracter bastante neto y sin desarrollo de zonas de mez-
cla importantes y extensas.

Estas rocas cuarzo-gabrodioriticas presentan colores grises verdosos relativamente claros y su
tamano de grano suele ser fino a fino medio (< 2 mm). Son en general equigranulares y de ca-
racter homogéneo, aunque en algunos afloramientos (Hoja de Sort) se observa la presencia de
pequenos fenocristales de minerales ferromagnesianos de color verde oscuro y ocasionalmente
pueden apreciarse bandeados difusos debido a variaciones en la proporcién de minerales ma-
ficos. En los afloramientos, presentan particion en bloques paralelepipédicos pequefios con aris-
tas agudas, y en algunos casos se observa que tienen un esquistosamiento de fractura con espa-
ciado irregular, asociado a zonas de deformacién alpinas.

Se trata en general de rocas de grano fino, equigranulares, cuya composicion varia entre tona-
litas y cuarzo-gabrodioritas. Su mineralogia principal consta de: plagioclasa, biotita, y anfibol,
encontrandose segun los casos piroxenos, cuarzo y feldespato potasico que tienen una abun-
dancia bastante variable y que pueden quedar relegados a proporciones accesorias o no apa-
recer. Como minerales accesorios se encuentran: apatito, opacos, circén, allanita y titanita.
Los minerales secundarios mas comunes son: sericita, clorita, epidota, opacos, feldespato po-
tasico, prehnita, titanita y anfibol fibroso.
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Las texturas mas comunes son las hipidiomorficas, algo heterogranulares, y en algunos casos
se aprecia una ligera tendencia porfidica. Estan variablemente afectadas por la deformacion.

La plagioclasa forma cristales con habitos idiomorfos con maclado polisintético y complejo, y
con zonados concéntricos oscilatorios, continuos o en parches, encontrandose en general los
nucleos bastante alterados y pudiendo encontrarse bordes y zonas externas acidas menos alte-
radas. Los tamafos de estos cristales son bastante variables, pudiendo en algunos casos consti-
tuir fenocristales. Pueden formar agregados en sinneusis. Puede contener inclusiones de anfibol
y apatito. Esta afectada por saussuritizaciones o sericitizaciones y puede tener parches de sus-
titucion por feldespato potésico. En algunos casos se aprecian poligonizaciones de los cristales
de plagioclasa, que se encuentran asociadas a albitizaciones y neoformaciones de clinozoisita.

La biotita aparece como cristales idiomorfos, subidiomorfos o alotriomorfos, de tamafio hete-
rogéneo y de color castano rojizo. Puede contener inclusiones de plagioclasa, anfibol, apatito
y opacos. En general esta bastante cloritizada y presenta un aspecto sucio debido a la abundan-
cia de inclusiones de productos secundarios (opacos, epidota, titanita y prehnita). Puede formar
agregados policristalinos junto con el anfibol, parches sobre el anfibol y también constituye par-
ches de sustitucién sobre este mineral. Puede estar afectada por roturas y flexiones y en las zo-
nas de rotura se encuentran abundantes granulos de pequeno tamano de titanita y opacos. Con
frecuencia contiene inclusiones de minerales opacos de tamanos relativamente gruesos y con
habitos alotriomorfos.

El anfibol forma cristales subidiomorfos o alotriomorfos de color verdoso o verde-marrén, o
pequefos agregados policristalinos. Estos cristales pueden estar maclados y pueden contener
inclusiones de plagioclasa. En el nticleo de algunos cristales de anfibol verde se encuentran agre-
gados escamosos de anfiboles de color mas palido que proceden de la transformacion de piro-
xenos. Puede contener en algunos casos inclusiones de biotita y también forma intercrecimien-
tos con este mineral 0 en algunos casos estar incluido en el. También puede estar sustituido por
biotita. Puede contener inclusiones de circon.

También se encuentra anfibol fibroso incoloro o de color verde palido, que forma crecimientos
secundarios sobre piroxenos u otros anfiboles.

El clinopiroxeno es escaso y se encuentra en algunos casos como cristales subidiomorfos-idio-
morfos, incoloros y parcialmente anfibolitizados. También puede encontrarse con relativa fre-
cuencia como inclusiones en los anfiboles, estando con frecuencia en estos casos bastante al-
terado. Pueden encontrarse en ocasiones cristales alotriomorfos de mayor tamano y de color
pardo grisaceos, maclados.

El ortopiroxeno puede formar cristales subidiomorfos que estan parcialmente sustituidos por
anfibol incoloro. También puede encontrarse como inclusiones muy transformadas en algunos
anfiboles. En algun caso forma fenocristales idiomorfos o subidiomorfos que estan sustituidos
marginalmente por anfibol. Puede contener inclusiones de opacos y ocasionalmente forma al-
gunos pequenos agregados policristalinos.

El cuarzo se encuentra en proporciones muy variables y con frecuencia forma cristales alotriomor-
fos que pueden tener habitos intersticiales o poiquiliticos. Tiene extincion ondulante o irregular.

116



Ocasionalmente forma intercrecimientos con biotita o crecimientos simplectitoides con feldes-
pato potasico y plagioclasa acida. Puede contener inclusiones poiquiliticas de plagioclasa.

El feldespato potasico es escaso y forma cristales alotriomorfos intersticiales, escasamente
pertiticos. Puede formar parches de sustitucion sobre la plagioclasa. En algunos cristales se
encuentran dominios con maclado en enrejado difuso. En algunas muestras puede formar creci-
mientos micrograficos o simplectitoides con cuarzo y con plagioclasa acida. También se encuen-
tra feldespato potésico de origen secundario, asociado a la cloritizacion de la biotita.

El circén es relativamente escaso y forma algunos cristales idiomorfos, relativamente gruesos,
gue pueden estar incluidos en plagioclasa, anfibol o cuarzo. También se encuentra como cris-
tales menores dispersos.

El apatito forma cristales prismaticos idiomorfos, que pueden estar incluidos en plagioclasa,
biotita o anfibol. En general son de tamanos pequefios pero bastante variables. También puede
formar cristales aciculares.

Los minerales opacos se encuentran con relativa frecuencia como inclusiones alotromorfas
de pequefio tamano en la biotita. También pueden estar incluidos en los piroxenos.

La allanita se encuentra solamente en algunas rocas de este grupo, y puede aparecer como
cristales idiomorfos de color pardo que suelen estar asociados a la biotita o incluidos en ella.
Sus zonas externas se encuentran alteradas e isotropizadas.

La titanita se encuentra en algunos casos en forma de coronas en torno a los minerales opacos
incluidos en la biotita 0 como granulos alotriomorfos también incluidos en biotita. La titanita de
origen primario es escasa.

5.1.3. Macizo de Arties

Se trata de un stock constituido por granitos y leucogranitos biotiticos cuyas caracteristicas ma-
croscopicas, petrograficas y composicionales son muy parecidas a las de los granitoides de la
facies Travesani-Estany Gerber, denominados Granitos biotiticos + Ms + Cd de grano medio
(11) del Macizo de la Maladeta.

La mineralogia principal esta constituida por: cuarzo, feldespato potéasico, plagioclasa y bio-
tita, pudiendo estar este Ultimo mineral restringido a proporciones accesorias. Como minerales
accesorios se encuentran: apatito, circén monacita, opacos y ocasionalmente cordierita. Los mi-
nerales secundarios son: clorita, sericita, prehnita, epidota, rutilo, titanita, opacos y calcita.

Las texturas mas comunes son las granudas de grano medio, hipidiomérficas heterogranula-
res, con distintos grados de cataclasis o de deformacién fragil-ductil, llegando a definirse con
caracter local, en algunas bandas de fractura, foliaciones irregulares heterogéneas.

El cuarzo forma en general cristales alotriomorfos cuarteados con extincion ondulante irregu-
lar. También puede constituir algun fenocristal redondeado o inclusiones subidiomorfas o sub-
redondeadas en el feldespato potasico. Los limites entre los subgranos pueden ser suturados.
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La plagioclasa se encuentra como cristales subidiomorfos de tamafo bastante variable que
pueden tener zonados concéntricos oscilatorios. Tiene maclado polisintético y complejo y pue-
de formar glomérulos policristalinos. Puede contener inclusiones de biotita y apatito. Con fre-
cuencia se encuentran pequenos cristales de plagioclasa incluidos en el feldespato potasico y
en el cuarzo.Suele presentar bordes &cidos o mirmequiticos en contacto con el feldespato po-
tasico. Puede estar muy saussuritizada en algunas muestras.

El feldespato potasico tiene habitos alotriomorfos y los cristales son de tamafo muy variable.
Es micropertitico y presenta maclas en enrejado variablemente definidas y maclas de Carlsbad.
Con frecuencia tiene tendencia poiquilitica. En algunos casos puede estar afectado por albitiza-
ciones en parches o por crecimientos reticulares de moscovita de sustitucion. en algunos grani-
tos mas deformados puede presentar poligonizaciones irregulares y maclas mecanicas.

La biotita forma cristales subidiomorfos o alotriomorfos de color rojizo-castafo. En ocasiones
constituye ldminas finas con secciones muy alargadas. Suele estar bastante alterada y trans-
formada a clorita, pudiendo encontrarse en el interior de los cristales inclusiones de minerales
opacos, prehnita y epidota. También en algunas biotitas alteradas se encuentran parches de
corrosion de albita y sustituciones por moscovita. Puede contener inclusiones de circén, apatito,
opacos y prismas finos de apatito. En algunos granitos mas deformados puede estar flexionada
y triturada.

Ocasionalmente se encuentran algunos pequeios cristales de cordierita, totalmente sustitui-
dos por moscovita y clorita. Pueden estar incluidos en feldespato potasico o en plagioclasa.

La moscovita es de crecimiento postmagmatico o secundario, y puede formar blastos irregu-
lares sobre el feldespato potasico, la plagioclasa o la biotita. También se encuentra en pequenas
proporciones sustituyendon a la cordierita.

En estos granitos pueden encontrarse algunos microenclaves micaceos constituidos por agre-
gados de biotita con algo de moscovita.

En algunas zonas de fracturacion intensa, los granitos estan afectados parcialmente por episie-
nitizaciones, con albitizacion intensa del feldespato potasico, pérdida de cuarzo y cloritizacion
total de la biotita, con formacion de abundantes opacos.

5.1.4. Stock de Tredos

Es un pequeno stock de forma subcircular que aflora al norte del plutén de La Maladeta (Uni-
dad de Boi), en la Zona Axial Pirenaica. Toma su nombre del pueblo de Tredos y esté constituido
principalmente por granodioritas biotiticas con anfibol, de grano medio (9), de tamaro de gra-
no entre 1y 4 mm, que en algunos casos presentan orientacién deformativa. La biotita forma
en algunas muestras cristales con habitos alargados.

En estos granitoides es bastante frecuente la presencia de enclaves microgranudos de tama-

fios centimétricos. Estas rocas son bastante similares a algunos tipos de la facies comun del plu-
tén de La Maladeta y tienen una mineralogia principal compuesta por: cuarzo, plagioclasa,

118



feldespato potasico y biotita. La mineralogia accesoria consta de: apatito, circén, monacita,
opacos y allanita. Como minerales secundarios se encuentran: clorita, sericita, moscovita, cli-
nozoisita, epidota, prehnita, titanita, rutilo, feldespato potéasico y calcita.

Las texturas de estas rocas son hipidiomorficas de grano medio con deformacion fragil a fragil
ductil segun los casos.

El cuarzo forma cristales alotriomorfos que pueden presentar limites idiomorfos frente al fel-
despato potasico. Tiene cuartemiento irregular y extincion ondulante y los limites entre los sub-
granos suelen ser irregulares o suturados. Puede encontrarse como infiltraciones reticulares en
plagioclasas agrietadas.

La plagioclasa forma cristales idiomorfos o subidiomorfos con zonacién oscilatoria o en parches
y con maclado polisintético y complejo. Esta afectada por saussuritizaciones y epidotizaciones
que pueden ser zonales o irregulares y por parches irregulares de potasificacion. Pueden pre-
sentar roturas, maclados mecénicos, flexion de maclas y albitizaciones difusas a favor de fisuras.

El feldespato potasico se encuentra como cristales intersticiales y poiquiliticos, con escasa ten-
dencia al maclado, poco pertiticos. Puede formar parches o infiltraciones en la plagioclasa.

La biotita tiene habitos idiomorfos a subidiomorfos, es de color castano y esta variablemente
afectada por la deformacién y por cloritizaciones. Puede contener inclusiones de apatito, circon,
monacita y plagioclasa.

El circén se encuentra como cristales idiomorfos o en algunos casos subredondeados en la bio-
tita, en la que produce halos pleocroicos negruzcos.

En las zonas observables del contacto oriental, se encuentran granitoides de grano medio con
fuerte cataclasis direccional y cloritizacion de la biotita que incluyen mesoenclaves de metase-
dimentos corneanizados y granitoides biotiticos de grano medio y heterogranulares con hete-
rogeneidades mas acidas en las que se observa cierta tendencia de la biotita a formar plaquitas
finas de tipo “ala de mosca”. También se encuentran diques graniticos que cortan discordante-
mente a las corneanas. Puede contener algunos microxenolitos metamorficos.

La mineralogia principal de estos granitoides consta de: cuarzo, plagioclasa, biotita y feldes-
pato potasico. Los minerales accesorios son: apatito, circdn, opacos, titanita y monacita. Los
minerales secundarios son: clorita, sericita, moscovita, feldespato potasico, titanita, rutiloy
opacos.

Las texturas de estas rocas son hipidiomorficas heterogranulares de grano medio y con defor-
macion fragil-ductil.

El cuarzo forma cristales alotriomorfos intersticiales con extincion irregular. Puede tener limites
idiomorfos con el feldepato potasico.

La plagioclasa se encuentra como cristales idiomorfos de tamano seriado con zonacién continua
u oscilatoria difusa. Con frecuencia tiene nucleos muy saussuritizados y bordes limpios finos.
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El feldespato potasico es escaso y forma cristales intersticiales sin maclar y poco pertiticos.

La biotita forma cristales idiomorfos o subidiomorfos de color castafio y con inclusiones de apa-
tito circon y opacos. Con frecuencia estd muy cloritizada. Puede estar crenulada, kinkada o proto-
poligonizada.

El apatito es muy idiomorfo y se encuentran algunas inclusiones relativamente gruesas en la
biotita.

Hay algunos circones muy idiomorfos incluidos en plagioclasa y también se encuentran algu-
nos cristales redondeados.

Se encuentra alguna inclusion subidiomorfa de monacita en feldespato potasico.

5.1.5. Granitoides de Barruera

Los materiales graniticos del Macizo de Barruera aflorantes en la Hoja de Esterri d’Aneu, estan
constituidos por Granodioritas y Monzogranitos biotiticos con anfibol (9) similares a las ya des-
critas en el Macizo de La Maladeta. Presentan en general texturas inequigranulares hipidiomér-
ficas de grano medio-fino, con tendencia porfidica.

La mineralogia principal consta de: cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico y biotita. Los mi-
nerales accesorios son: anfibol marron, apatito, circén, allanita, titanita y opacos. Como mi-
nerales secundarios se encuentran: clorita, sericita, moscovita, calcita, clinozoisita, opacos y
epidota.

Las texturas son hipidiomorficas porfidicas inequigranulares, con fenocristales pequefios de
cuarzo, plagioclasa y biotita, que destacan en una mesostasis mas fina.

El cuarzo forma fenocristales subredondeados o subidiomorfos, algo cuarteados y con extin-
cion ondulante. Puede incluir pequefios cristales de plagioclasa.

La plagioclasa presenta habitos subidiomorfos-idiomorfos y los cristales tienen zonados osci-
latorios muy patentes y bordes acidos finos. Tiene maclado polisintético complejo y puede for-
mar glomérulos en sinneusis. Puede estar afectada por saussuritizaciones, epidotizaciones y
moscovitizaciones, y en algunos casos esta parcialmente sustituida por feldespato potasico.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos o intersticiales con pertitas irregulares, fi-
nasy cortas o en parches. Puede tener maclas de carlsbad o dominios con maclas en enrejado.
Esta afectado por moscovitizaciones irregulares.

La biotita se encuentra como cristales alotriomorfos a subidiomorfos de color castafio que
suelen estar muy cloritizados y llenos de inclusiones interfoliares de epidota, titanita y opacos,
formados en los procesos de alteracion. También puede estar afectada por moscovitizaciones.
Contiene inclusiones primarias de apatito, circén y opacos. Con frecuencia forma laminas finas
gue presentan secciones muy alargadas.
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El anfibol es escaso y se encuentra como cristales subredondeados de color marrén.

Los procesos secundarios que afectan a estas rocas pueden ser muy intensos, con fuerte saus-
suritizacion de la plagioclasa, cloritizacién de la biotita, epidotizaciones y carbonataciones.

En estos granitoides se encuentran frecuentes enclaves microgranudos de pequefio tamafo,
que pueden presentar secciones subredondeadas o angulosas.

5.1.6. Granodioritas biotiticas + anfibol de grano medio-fino (6). Granitoides de Marimanya

Los afloramientos del macizo pluténico de Marimanya en la hoja de Esterri d'Aneu son de pe-
quena extension y corresponden al extremo meridional del mismo, estando unicamente repre-
sentadas en esta zona las facies externas delimitadas por PALAU (1995, 1998), que correspon-
den a granodioritas biotiticas + anfibol de grano medio-fino (6).

La mineralogia principal estd compuesta por: cuarzo, plagioclasa, feldespato potasico y bio-
tita. Los minerales accesorios son: anfibol, apatito, circon, opacos, clinopiroxeno y allanita.
Como minerales secundarios se encuentran: clorita, sericita, epidota, prehnita, moscovita,
calcita, titanita y clinozoisita.

Las texturas predominantes son hipidiomorficas inequigranulares, de grano fino-medio.

El cuarzo forma cristales alotriomorfos-intersticiales que pueden tener tendencias poiquiliticas
y puede participar en crecimientos micropegmatiticos con el feldespato potasico. También se
encuentra en menor proporcién como cristales pequefios subredondeados o subidiomorfos,
incluidos en los feldespatos. Presenta extincion ondulante y diverso grado de rotura.

La plagioclasa tiene habitos subidiomorfos o idiomorfos con maclado polisintético complejo
y zonacion oscilatoria, estando generalmente muy alterados los nucleos de los cristales. Los ta-
mafos son bastante heterométricos y pueden formar glomérulos policristalinos. Los cristales pre-
sentan bordes 4cidos en los contactos con el feldespato potasico. Pueden crecer sobre ella cli-
nozoisita y prehnita, asi como parches de sustitucion por feldespato potésico. Ocasionalmente
puede formar fenocristales.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos que con frecuencia tienen habitos inters-
ticiales o poiquiliticos. En general es poco pertitico y puede tener maclas de Carlsbad y domi-
nios con maclas en enrejado. Puede formar crecimientos micrograficos con el cuarzo y también
puede formar fenocristales poiquiliticos y parches de sustitucion sobre la plagioclasa. El feldes-
pato potasico secundario puede formar crecimientos irregulares o interfoliares en las biotitas
cloritizadas.

La biotita se encuentra como cristales idiomorfos o subidiomorfos, de color castafo rojizo, que
pueden incluir opacos, y en menor proporcién apatito, circon y ocasionalmente allanita. Puede
incluir parcialmente al anfibol o forma parches de sustitucion sobre este mineral. Puede estar
muy cloritizada o epidotizada, conteniendo bastantes inclusiones de titanita secundaria. Puede
formar grumos policristalinos.
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El anfibol constituye cristales subidiomorfos cuya coloracion varia entre verde-marron y verde
palido, y en algun caso pueden tener nucleos policristalinos incoloros en los que pueden que-
dar restos de clinopiroxeno. Los cristales pueden estar maclados y pueden contener inclusiones
de opacos, apatito y allanita. Puede tener parches de sustituciéon de biotita y a veces forma agre-
gados policristalinos de pequeno tamafo con este mineral.

El apatito forma prismas pequenos que suelen estar incluidos en biotita y anfibol o inclusiones
aciculares en la plagioclasa y en el feldespato potasico.

El circon forma cristales idiomorfos incluidos en la biotita y ocasionalmente en la allanita. Puede
estar algo alterado.

La allanita puede formar cristales gruesos subidiomorfos zonados, de color marrén-anaranja-
do que ocasionalmente tienen inclusiones de circon y apatito.

La titanita forma granulos finos o cristales subidiomorfos que suelen estar asociados a la bio-
tita cloritizada.

La epidota puede encontrarse como cristales relativamente gruesos que crecen sobre biotitas
cloritizadas.

5.2. ROCAS FILONIANAS

Estan representadas por una serie de filones de diversa importancia emplazados en su mayor
parte en los materiales plutdnicos del macizo de La Maladeta.

5.2.1. Diques de diabasas (1)

Bajo este epigrafe se engloban diques o sills aflorantes en dos sectores diferentes de la hoja: al
S del Port dera Bonaigua, en el sector NE, y en el nuicleo del Sinclinal de Llavorsi, en el sector SE.

En el sector del Port dera Bonaigua se observa algunos diques, de los cuales solo uno ha
sido representado en cartografia exagerado. Lleva direccion ONO-ESE, coincidente con la di-
reccion de la foliacién varisca, buzando entre 50°S y subvertical, y su espesor varia entre 1y 2
m (habiendo sido exagerado en la cartografia) encajando en materiales del Cambro-Ordovicico.
Se observa como los bordes del dique estan deformados, intensamente foliados a veces, mien-
tras que el interior apenas se observa deformacién. En ocasiones incluye enclaves pizarrosos
de 0,5 a 1 cm. Otro dique menor no representado esta claramente foliado.

Se trata de diques basicos de caracter dioritico a cuarzodioritico, constituidos por plagioclasa,
anfibol (totalmente retrogradado a clorita y epidota/clinozoisita) y a veces biotita, observandose
en algunos casos, posibles seudomorfos de piroxeno. Suelen presentar minerales opacos, apatito
y esfena en proporciones accesorias, y en un caso se ha observado cuarzo accesorio intersticial.

Al microscopio se puede ver en algunos casos una foliacién definida por la orientacion de clori-
tas grandes de retrogradacion de anfibol, asf como acumulacion de opacos, con estructuras S/C.
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Han sido atribuidos al enjambre de diques relacionado con la periferia del Macizo de La Mala-
deta (SOLER HERNANDEZ, 1997) y parecen deformados y metamorfizados en condiciones de
clorita-epidota por la Orogenia Alpina.

En el sector del nucleo del Sinclinal de Llavorsi, al NO de Espot, se observan también diques
o sills de caracter diabasico encajando en las pizarras de la Fm Civis (Devénico inferior), parale-
los a las estructuras variscas, con direccion ONO-ESE, buzando 65°N. Su espesor es de 1 a2 m.
Al microscopio muestra una importante alteracién (sericitizacion), reconociendose no obstante,
cristales idiomorfos de plagioclasa con una textura subofitica. Muestran una textura mosquea-
da blastoignea, posiblemente debida al metamorfismo de contacto del Macizo de La Maladeta.

Inmediatamente al E de la poblacién de Escart, se observan sills de direccion NO-SE, subparale-
los a las estructuras, de hasta 10 m de espesor de caracter tonalitico a dacitico.

Al microscopio estan constituidos principalmente por plagioclasa, cuarzo y minerales opacos,
con una fuerte retrogradacion posterior a clorita, epidota y carbonatos. Se observan clastos con
mirmequitas y abundantes cuarzos fragmentarios, que a veces muetran “golfos de corrosion”,
en una matriz de vidrio transformado a clorita y epidota/clinozoisita. Estas caracteristicas pare-
cen indicar un sill de carater peperitico, intruido en sedimento humedo, afectado por un meta-
morfismo alpino en condiciones de clorita-epidota.

5.2.2. Diques de aplitas y leucogranitos (2)

Se encuentran en menor proporcion que los diques de microdioritas y lampréfidos. Estan cons-
tituidos por una serie de diques y pequenas apofisis de aplitas y leucogranitos que son mas
frecuentes en la zona occidental de la hoja de Esterri d’Aneu, entre Las Caldas de Bof y el refu-
gio Ventosa. En uno de estos diques leucograniticos, situado en las inmediaciones de la cerrada
de la presa de Cavallers se han observado procesos de mingling con materiales basicos que se
han emplazado a favor del mismo conducto.

Las masas y filones de aplita mas importantes se localizan en zonas préximas a la cerrada del
Estany de Cavallers, donde alguno de ellos puede alcanzar alguna decena de metros de poten-
cia y al Estany de Gemena y tienen direcciones comprendidas entre N30°E y N70°E. También
se observa inyeccién de filones leucograniticos seguin direcciones E-O a N120°E y N-S a N160°E.

Los buzamientos mas comunes de estos filones oscilan entre 90° y 60°, aunque no son raros
los filones con buzamientos inferiores, comprendidos entre 15°y 40°.

En alguno de los diques se encuentran también inyecciones de rocas basicas (microdioritas). Apar-
te de este conjunto filoniano, la mayor concentracion de diques de aplita se concentra en zo-
nas proximas a los afloramientos graniticos del interior del macizo de La Maladeta, y aunque
es posible encontrar venas de esta naturaleza en las areas granodioriticas, estas son relativa-
mente escasas y de dimensiones insignificantes.

Las rocas mas comunes son aplitas de grano fino o muy fino y de color blanco, con contenido
en mica muy escaso. En diques los de mayor potencia pueden encontrarse nddulos o lentes de
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color negruzco con turmalina o biotita. También en estos diques mas importantes suelen en-
contrarse con mayor frecuencia bolsadas o bandas pegmatiticas.

Las aplitas tienen texturas granudas alotriomoérficas sacaroides, pudiendose desarrollar en
ellas dominios con intercrecimientos microgréaficos. La mineralogia principal esté constituida
por cuarzo, feldespato potasico, plagioclasa acida, quedando la biotita y la moscovita relega-
das en general a proporciones accesorias. Los minerales accesorios mas comunes son: turma-
lina, apatito, circén y opacos, aungue son escasos y pueden aparecer o no dependiendo de las
muestras. Ocasionalmente se encuentran en alguna de estas rocas cristales de cordierita total-
mente pseudomorfizados por micas.

El cuarzo es en general alotriomorfo, aunque también puede participar en intercrecimientos
gréficos con albita y feldespato potésico. Puede estar variablemente cuarteado y presenta ex-
tincién ondulante.

El feldespato potasico forma cristales alotriomorfos pertiticos y de pequefio tamafio. Puede
estar implicado en intercrecimientos simplectiticos o micrograficos.

La plagioclasa puede tener habitos alotriomorfos o subidiomorfos con maclado polisintético,
pudiendo presentar en algunos casos zonados continuos débiles y alteracion preferente en los
nucleos. Puede estar afectada por moscovitizaciones y epidotizaciones. También se encuentra
como pequenos granulos alotriomorfos de albita que suelen marcar los limites entre cristales
de feldespato potasico.

La moscovita puede ser la mica principal y puede encontrarse como cristales primarios o como
crecimientos irregulares sobre el feldespato potasico.

La turmalina puede encontrarse como cristales subidiomorfos o alotriomorfos aislados o for-
mando grupos policristalinos. Tiene coloraciones verde-amarillentas, azul claro o marrén verdo-
S0 que suelen presentar distribuciones zonales.

La biotita es escasa y con frecuencia suele estar bastante cloritizada.

No es rara la presencia en estas rocas de clinozoisita o epidota cuya génesis esté posiblente aso-
ciada a transformaciones en relacion con la tecténica y el metamorfismo alpino.

5.2.3. Diques de microgranitos y pérfidos graniticos (3)

Se trata de diques muy escasamente representados, la mayoria no cartografiables. Llevan una
direccion ONO-ESE, y muestran potencias métricas.

En el sector E de la hoja, al N del Valle del Rio de la Escrita, en un collado situado al E del Pic de
Pinetd, aflora un dique de porfido con matriz afanitica de color verdoso y fenocristalitos blancos
de plagioclasa, que corta a las pizarras de la Fm Fonchanina.

Al microscopio esta constituido por fenocristales de plagioclasa completamente saussuritiza-
dos con zonado relicto, algunos fenocristales de cuarzo muy corroidos, asi como de anfibol,
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sustituidos por anfibol actinolitico secundario. La matriz esta constituida por un agregado po-
licristalino de cristales de albita muy finos, con opacos finos dispersos, posiblemente formados
en procesos de desvitrificacion. Esta afectada por una foliacion grosera. Se observan venas grue-
sas de clinozoisita y albita, y otras de cuarzo-clinozoisita o de cuarzo.

En el sector SO de la hoja, se ha cartografiado otro dique de direccion similar, relacionado con
este grupo, que encaja en el Macizo de Barruera.

5.2.4. Diques de microdioritas y lampréfidos (4)

Los filones mas frecuentes corresponden a un sistema que tiene unas directrices comprendidas
entre N-130°-E y N-140°-E y unas potencias que en la mayoria de los casos varian entre algunos
decimetros y un par de metros, aunque también se encuentran diques con direcciones NE-SO
o en algun caso N-S. Estos filones son de afinidad lamprofidica o béasica y presentan en general
unos contactos muy netos con los granitoides encajantes.

Los materiales que constituyen los filones de afinidad lamprofidica son rocas porfidicas de
grano muy fino y de color verde oscuro. Tienen fenocristales de minerales ferromagnesianos
gue estan muy alterados, entre los que pueden identificarse restos de anfiboles, piroxenos y oli-
vino. Las alteraciones consisten en cloritizaciones, serpentinizaciones y carbonataciones.

La matriz estd compuesta por plagioclasa, con proporciones variables de ferromagnesianos, que
estan muy alterados y entre los que se encuentran anfibol y biotita y cuarzo intersticial. Esta ma-
triz puede tener texturas afieltradas o microdiabéasicas.

Los minerales accesorios mas comunes son apatito y opacos.

Como minerales secundarios se encuentran clorita, serpentina, calcita, anfibol secundario, tita-
nita, epidota y prehnita.

En realacién con este sistema de diques se han observado algunos diques de sienitoides, no
representados en la cartografia. Estas rocas tienen fenocristales de ferromagnesianos (¢ piro-
xenos?) anfibolitizados y de anfiboles marrones subidiomorfos, algo decoloridos y maclados.
Tienen una matriz microgranuda, compuesta por una base de cristales de albita y de ferromag-
nesianos alterados, con anfiboles muy finos, orientados fluidalmente. Como minerales acceso-
rios se encuentran titanita y opacos. En general suelen estar muy alteradas, con carbonatacio-
nes, cloritizaciones y epidotizaciones.

Los filones microdioriticos estan emplazados en las granodioritas en un tramo que se extien-
de principalmente desde las Caldas de Boi hasta la zona N del embalse de Cavallers. Se trata de
rocas de grano fino y de color gris oscuro en fresco que constituyen diques que tienen poten-
cias que varian entre algunos decimetros y 4 m. Estos diques presentan contactos netos con
las granodioritas y en algunos casos pueden tener relaciones de mezcla con aplitas, con las que
aparecen asociadas en una misma unidad intrusiva (dique préximo a la cerrada del embalse de
Cavallers). Junto al barranco de Murrano, se encuentra un dique cuarzodioritico de unos 5 m
de potencia que tiene una direccién promediable en N130°E.
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Se trata de rocas de color gris oscuro-verdoso, de grano fino o algo porfidicas, debido a la pre-
sencia de fenocristales de plagioclasa y/o anfibol. Los minerales accesorios mas comunes son
circon, apatito y opacos.

Los fenocristales de plagioclasa tienen habitos idiomorfos a subidiomorfos, o pueden estar re-
dondeados por corrosion magmatica. Pueden formar glomérulos y suelen estar muy alterados.

En algunas de estas rocas se encuentran abundantes cristales de anfibol marrén-castafo, que
pueden tener bordes de color verde pélido y en ocasiones sus nucleos son incoloros.

También pueden encontrarse en algunos casos, pequenos fenocristales de cuarzo subredondea-
dos con aureolas de reaccién ricas en minerales oscuros.

La matriz de estas rocas es microcristalina o afieltrada, y estd compuesta principalmente por
plagioclasa y anfibol, con proporciones subordinadas de cuarzo y feldespato potésico, siendo
muy variable la proporcion de anfibol. Esta matriz suele estar bastante alterada, y entre los mi-
nerales secundarios se encuentran clorita, sericita, titanita, serpentina y anfibol incoloro.

Entre estas rocas, se encuentran algunas variedades con fenocristales de plagioclasa y anfibol,
en las que los fenocristales de plagioclasa estan muy saussuritizados y corroidos. Los fenocris-
tales originales de anfibol eran de color marrén y tienen habitos muy alargados; presentan re-
trogradaciones a actinolita, epidota y clorita. También en estas variedades pueden encontrarse
fenocristales de cuarzo corroidos. La matriz de estas rocas estd compuesta por plagioclasa y
cuarzo intersticial, con anfibol alterado, y tiene textura microcristalina-afieltrada con orienta-
cion fluidal. En ella se encuentran vacuolas irregulares, rellenas por agregados policristalinos de
cuarzo y clorita.

5.2.5. Diques de cuarzo (5)

Solamente tienen representacion cartografica algunos diques de cuarzo, en general con direc-
ciones préximas a E-O.

Cabe destacar en el sector SO de la hoja, la existencia de diques de cuarzo de espesor métrico
intercalados en el contacto entre la Fm Rueda y el Siltrico y dentro de este, en relacion con el
Cabalgamiento de Llavorsi-Senet. En este mismo sector, entre Boiy el sur de Erill la Vall, atravie-
sa la carretera de Caldes de Bof a Barruera, un dique de cuarzo de 4m de espesor con direccion
ONO-ESE, buzando 60° al N.

5.3. PETROLOGIA METAMORFICA
Las rocas paleozoicas de la presente hoja presentan dos tipos de metamorfismo asociados a la
Orogenia Varisca, un metamorfismo regional y un metamorfismo de contacto asociado a las in-

trusiones de los granitoides variscos, que se superpone al anterior.

Posteriormente se desarrolla un metamorfismo asociado al desarrollo de la Orogenia Alpina.
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5.3.1. Metamorfismo Regional Varisco

Diversos autores han descrito este tipo de metamorfismo en el area de estudio y sus alrededores:
ZWART (1979, 1986), GRAS (1985), POBLET (1987, 1991), BONS (1988 y 1989), ARCOS (1991),
PALAU (1998), SANZ y PALAU (en prensa).

El metamorfismo regional varisco, en pelitas y pelitas arenosas, en el rea de la hoja es de gra-
do bajo a muy bajo en facies de los esquistos verdes, con desarrollo de asociaciones minerales
compuestas por cuarzo, sericita-moscovita, clorita, biotita, plagioclasa acida y minerales opa-
cos. En algunas rocas se encuentran cristales de clorita detritica.

En algunas formaciones pizarrosas del Devénico inferior, como las Fms Civis y Fonchanina, y
en las pizarras grafitosas del Silurico es frecuente la presencia de pequefios microfenoblastos de
cloritoide que pueden tener sombras de presiéon con respecto a la esquistosidad principal. En
niveles pizarrosos del Cambro-Ordovicico, del sector NE de la hoja, se han observado ocasional-
mente algunas paragénesis con cloritoide, y en algunos puntos biotita de grano fino (ZWART,
1986). Estos fenoblastos de cloritoide, también pueden en algunos casos englobar inclusiones
orientadas de la esquistosidad principal y estar rodeados por una esquistosidad de crenulacién
que puede ser localmente muy intensa. En algun caso se encuentran cristales de cloritoide cru-
zados con respecto a la esquistosidad principal pero con sombras de presion relacionadas con
una etapa de deformacion posterior.

En las rocas carbonatadas se observa una recristalizaciéon de la calcita, con una orientacion de
los cristales de calcita que definen una foliacién.

Basandose en medidas de cristalinidad de la illita, BONS (1988) concluye que las rocas del Domo
de I'Orri sufrieron un metamorfismo regional de grado muy bajo, en la parte alta de la anquizo-
na, mientras que en el Anticlinal de La Massana-Ribera de Cardds se encontrarian en la epizona,
equivalente en gran parte a un metamorfismo de grado bajo.

En la vertiente S del Anticlinal de La Massana-Ribera de Cardés, ARCOS (1991), basandose en
mineralizaciones sincinematicas con el metamorfismo regional, obtiene un paleogradiente geo-
térmico comprendido entre 40 y 50° C/km.

Seguin POBLET (1991) se produce un incremento del metamorfismo regional de S a N, de modo
que pasaria de ser de grado muy bajo en el Domo de I'Orri a grado bajo en el Anticlinal de La
Massana-Ribera de Cardos.

En los materiales Cambro-Ordovicicos de la hoja, el clivaje S, viene definido por la orientacion
preferente de mica blanca de baja cristalinidad (sericita) y clorita fundamentalmente y, en me-
Nor proporcion, en escasas ocasiones, minerales opacos finos y algun cloritoide.

El clivaje asociado a la segunda etapa de deformacion varisca S,, a menudo el principal, viene
definido por la concentracion de opacos finos en planos y bandas y por la orientacién preferente
de mica blanca de baja cristalinidad (sericita) y en algunas ocasiones clorita. En sectores con de-
formacion milonitica o filonitica proximas a cabalgamientos, desarrolla a veces un mayor grado
de cristalinidad, con generacién de moscovita asi como biotita incipiente o stilpnomelana.
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En las pizarras del Devonico inferior del Sinclinal de Llavorsi se observa un clivaje principal que
parece de primera etapa de deformacién reaplastado por la segunda, S,,, definido por la
orientacién preferente de mica blanca de baja cristalinidad (sericita), clorita, minerales opacos
finos y abundante cloritoide, en condiciones de metamorfismo regional de grado bajo a muy
bajo, si bien POBLET (1991) atribuye estos cristales de cloritoide al efecto de metamorfismo
de contacto del Macizo de La Maladeta. Se ha observado también cloritoide, probablemente
de metamorfismo regional en las pizarras de la Fm Ansobell (Ordovicico superior) y en las piza-
rras grafitosas del Silurico, al NNO de Espot.

En el sector de Pl4 de la Font (al NNO de Espot), asi como en el Bosc de les Raspes de Llatina
(al O de Espot), se ha observado la presencia de posibles restos desestabilizados de grana-
te, retrogradado a mica blanca = clorita + epidota/clinozoisita rodeados por la foliacion princi-
pal, desarrollando a veces colas de presién asimétricas. En el segundo lugar citado coexiste con
cloritoide.

5.3.2. Metamorfismo de contacto

El metamorfismo de contacto existente en la hoja, esta asociado principalmente al Macizo de
la Maladeta, que ocupa los dos tercios central y occidental de la misma y a pequefios aflora-
mientos asociados a los macizos de Marimanya y Arties, en el borde N de la hoja, y Barruera en
su extremo SO.

El metamorfismo de contacto asociado al Macizo de La Maladeta ha sido estudiado por
diferentes autores, destacando ZANDVLIET (1960), MEY (1967b y 1968), CHARLET (1972, 1977,
1979y 1982), CHARLET y DUPUIS (1974), BOURKE (1979), WATERLOT y CHARLET (1983), GRAS
(1985), POBLET (1991), DELGADO et al. (1996), ARRANZ (1997) y ARRANZ et al. (2002).

La intensidad maxima del metamorfismo de contacto de la aureola asociada al Macizo de la
Maladeta alcanza el grado medio a alto y una anchura maxima de 2 km segin BOURKE (1979)
y de 2,7 km, seguin POBLET (1991), si bien en general no sobrepasa los 1.000 m. En el &rea de
la hoja se observa una anchura similar en el sector E del macizo, al O de la localidad de Espot.
Esta aureola de contacto se superpone a un metamorfismo regional epizonal, marcado en los
materiales siltricos por la presencia de cloritoide y su formacién es posterior a las fases de de-
formacién hercinica principales.

En funcién de los materiales a los que afecta y de la distancia al contacto con el pluton, se pue-
den reconocer distintas paragénesis. Asi, en en los materiales pelitico-arenosos se encuentran
dependiendo de la intensidad del mismo: sillimanita, andalucita, cordierita y biotita pudiendo
desarrollarse: forsterita, periclasa, wollastonita, vesuviana, grosularia, diopsido, anfibol y esca-
polita el los metasedimentos calcareos (CHARLET, 1977, BOURKE, 1979, ARRANZ, 1997).

Los materiales peliticos afectados por el metamorfismo de contacto estan transformados en
corneanas y pizarras mosgueadas en las que con frecuencia se observan porfiroblastos de an-
dalucita y cordierita que suelen estar completamente transformados en filosilicatos secundarios
(moscovita, sericita y clorita). Nunca se ha encontrado cordierita fresca, y son raros los restos de
andalucita. Estos porfiroblastos pueden estar orientados y deformados.
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En los materiales pelitico-arenosos, en las partes externas de la aureola se observan rocas con
aspecto satinado y presencia de mosqueado, con una textura blastopelitica a blastosamitica a
veces porfiroblastica, en las que se puede observar la textura recristalizada del protolito y pa-
ragénesis con clorita y moscovita de contacto, que hacia zonas mas internas pasan a corneanas
con moscovita, biotita, andalucita (a veces quiastolita) y en ocasiones cordierita (a menudo
total o casi totalmente pinnitizada). Es bastante comun la presencia de pequefios fenoblastos
de biotita que han crecido sobre los cristales de andalucita y cordierita.

Segln ARRANZ (1997), el grado de metamorfismo de contacto es menor en torno a la Unidad
de Bof que a la del Aneto. Este autor, en su estudio sobre el Macizo de la Maladeta, define tres
zonas de metamorfismo de contacto en las rocas metapeliticas encajantes: una zona externa
con biotita-andalucita, una intermedia con andalucita cordierita y una mas interna junto al con-
tacto con sillimanita.

Los fenoblastos de cordierita tienen con frecuencia formas subredondeadas o elipsoidales y ha-
bitos poiquiliticos-cribosos, mientras que la andalucita tiene en ocasione habitos quiastoliticos.
Tanto los fenoblastos de andalucita como los de cordierita pueden englobar inclusiones orien-
tadas de la esquistosidad principal, lo que pone de manifiesto que el metamorfismo de con-
tacto se ha producido con posterioridad al desarrollo de la misma en los materiales encajantes
del macizo de la Maladeta.

En algunos casos se observa que las rocas con metamorfismo de contacto, estan afectadas por
milonitizaciones que pueden estar relacionadas con zonas de cabalgamiento tardivariscas o al-
pinas. En estas rocas, los porfiroblastos de cordierita, andalucita y biotita pueden tener formas
ahusadas, e incluso presentar un esquistosamiento interno producido por estas deformaciones.

Ocasionalmente, en la zona mas interna de la aureola (a menos de 50 cm del pluton) se ha ob-
servado, en rocas detriticas, sillimanita fibrosa (fibrolita) transformada parcialmente a moscovi-
ta, como ya fue puesto de manifiesto por CHARLET (1977) y BOURKE (1979), asi como corinddn,
espinela y neoformacién de feldespato potasico.

Con caracter general, las retrogradaciones de la mineralogia principal son muy intensas en las
rocas afectadas por el metamorfismo de contacto.

CHARLET (1977), refiere la formacion de granate en rocas metapeliticas de la aureola de con-
tacto de la Unidad del Aneto, en la zona de I'Esera, pero en ningln caso se ha observado la pre-
sencia de este mineral en las metapelitas afectadas por el metamorfismo de contacto de los gra-
nitoides de la Unidad de Boi.

BOURKE (1979) también indica que la presencia de almandino de contacto se restringe a la
aureola del macizo occidental (Unidad del Aneto). Este mineral se formaria en la primera fase
del proceso de metamorfismo de contacto. Este autor pone de manifiesto que las asociaciones
con andalucita y cordierita se forman con posterioridad al desarrollo de la esquistosidad prin-
cipal varisca y observa que la neoformacion de sillimanita en rocas ampeliticas con cordierita y
andalucita es posterior a la de la andalucita, ya que las agujas de sillimanita atraviesan a agrega-
dos policristalinos de andalucita.
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Las rocas carbonatadas, principalmente devonicas, se transforman en marmoles, que a veces
conservan las coloraciones iniciales, con texturas granoblasticas. Estan constituidas fundamen-
talmente por calcita y/o dolomita, habiéndose encontrado también algunos otros minerales,
como flogopita y escapolita. POBLET (1991) cita también la presencia de actinolita-tremolita,
hornblenda, diopsido y granate. La presencia de escapolita en rocas carbonatadas de la aureola
de contacto ha sido interpretada de diferente manera por distintos autores; asi, DELGADO (1993)
y DELGADO et al. (1993, 1996) interpretan que la aparicion de este mineral en las calizas devo-
nicas de la aureola de contacto indica una cierta afinidad evaporitica de estos materiales, mien-
tras que ARRANZ (1997) y ARRANZ et al. (2002) relacionan la formacion de escapolita con el
reemplazamiento de plagioclasa metamorfica o ignea debido al flujo de soluciones hidroterma-
les ricas en Cl Na y CO5Ca alrededor del complejo intrusivo.

Las rocas detritico-carbonatadas, se transforman en rocas de silicatos calcicos, observandose una
mineralogia constituida por un maculado de epidota/clinozoisita y clorita, con calcita, dolomita,
feldespato y cuarzo, en los sectores mas externos de la aureola, que hacia zonas mas internas
puede ir acompanada de la neoformacion de anfibol tremolitico y hornbéndico, flogopita, gra-
nate calcico, clinopiroxeno diopsidico y plagioclasa (CHARLET, 1977, 1979 y 1982; BOURKE,
1979, WATERLOT y CHARLET, 1983).

En algunas muestras, se encuentran porfiroblastos de epidota que posiblemente se han forma-
do por efecto del metamorfismo de contacto, aunque la mayor parte de este mineral, asi como
de la clinozoisita se debe a efectos retrometamérficos que con frecuencia son asociables a los
procesos alpinos. También pueden encontrarse prehnita y titanita formados generalmente en
condiciones retrometamorficas.

En ocasiones puede encontrarse feldespato potésico, cuya presencia puede deberse a aportes
por parte de los granitoides. Estos feldespatos pueden constituir venas o infiltraciones inters-
ticiales.

La distribucion de los minerales silicatados en estas rocas puede definir bandeados que son el
reflejo de variaciones composicionales asociadas a laminaciones sedimentarias.

Segun CHARLET (1979), en las litologias calcopeliticas encajantes, también se encuentran aso-
ciaciones con diopsido, vesubiana y grosularia en la parte interna de la aureola, y en la aureola
de contacto de los granitoides de la Unidad del Aneto se observa neoformacién de escapolita.

POBLET (1991) cita también la presencia de idocrasa, turmalina y wollastonita, y ARRANZ (1997)
observa ademas la presencia de wollastonita forsterita y periclasa en algunas de las asociacio-
nes calcosilicatadas de mas alto grado y también observa la presencia de escapolita, que se res-
tringe a la aureola de la Unidad del Aneto.

Las condiciones térmicas estimadas por ARRANZ (1997) para el metamorfismo de contacto del
Macizo de la Maladeta son de unos 625° C calculados a partir de pares Gt-Bi, Gt-llm, Gt-Cd y
Cd-Sp, y la presion calculada a partir de la reaccion Gt(alm) + Corindén = Sp(herc) + SiAl seria
de unos 3 + 0,5 Kb (DELGADO, 1993). No obstante, el primer autor considera que esta presion
es excesiva si se tiene en cuenta la carga producida por la columna litolégica, que tendria una
potencia de 11,2 a 12,7 km segun sus estimaciones, lo que rebajaria la presion a unos 2,5 Kb.
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En el sector NO de la hoja, se observa parte de la aureola de contacto del Macizo de Artiés.
En rocas detriticas, se han observado pagénesis con blastos de moscovita, biotita (parcialmente
cloritizada) y andalucita, afectados por una foliacién que les rodea con largas colas de presién
y estructuras S/C que debe estar asociada al Cabalgamiento alpino de Gavarnie.

En el sector N de la hoja, aflora el extremo meridional del Macizo de Marimanya. Asociado
a este macizo se desarrolla una aureola de contacto que puede alcanzar hasta 1,5 km (PALAU,
1995, 1998; SANZ y PALAU, en prensa). PALAU (1995) distingue en rocas detriticas del Cambro-
Ordovicico, una zona externa con biotita, cordierita y andalucita, y una delgada zona interna
(menor de 1 m) con sillimanita. En rocas carbonatadas (Devonico) diferencia una zona externa
con biotita-clinozoisita y otra mas interna de didpsido.

En el extremo SO de la hoja aflora el Macizo de Barruera, cuya aureola de contacto, de apenas
unos cientos de metros, apenas aflora, recubierta por depdsitos cuaternarios. En esta aureola
se desarrollan corneanas y pizarras mosqueadas.

5.3.3. Metamorfismo Alpino

Existen algunas evidencias que ponen de manifiesto el desarrollo de un metamorfismo, de muy
bajo grado, posterior a la intrusion de los macizos plutonicos de La Maladeta, Arties, Marimanya
y Barruera, posiblemente asociado a la Orogenia Alpina, en este sector de la cadena.

En el drea de la hoja se observa en metasedimentos, principalmente asociado a fallas o cabalga-
mientos alpinos, sobre todo en su sector N, donde se asocia a los cabalgamientos de Gavarnie
y la Bonaigua, pero también en sus sectores NE y E, asociado al Cabalgamiento de Estarény a
la Falla de Pala d'Eixe.

En el sector N se observa en metasedimentos pelitico-arenosos del Ordovicico superior el desa-
rrollo de una foliacion posterior al crecimiento de los blastos de moscovita, biotita y andalucita
asociados a la aureola de contacto de los macizos de Arties y La Maladeta, que rodea a estos
blastos generando a veces largas colas de presion y estructuras S/C.

Por otra parte, en este sector, en el Coll de Priiedo, al N del Tuc de Salana, existe un pequefio
afloramiento de materiales detriticos, atribuidos al Permico (Fm Peranera), que muestran una
deformacién milonitica con desarrollo de una foliacién de plano axial de pliegues intramiloniti-
cos, no recristalizada por el Plutén de La Maladeta muy cercano.

En el sector NE, se observa en esquistos ampéliticos del Silurico afectados por el Cabalgamiento
de Estardn, la existencia de blastos de clorita de contacto (probablemente relacionados con la
aureola de La Maladeta), que incluyen a una foliacién previa varisca y estan rodeados por una
foliacion de crenulacion con desarrollo de sombras de presion de cuarzo.

En el sector E de la hoja, en relacion con la Falla de la Pala d'Eixe, se observa que las pizarras gra-
fitosas del Silrico encajantes estan afectadas por deformacién ductil de baja T (cuarzomiloni-
tas/filonitas) con ribbons de cuarzo, intensa divisién de este en subgranos y estructuras S/C, asi
como blastos de moscovita kincados y con desarrollo de colas de presién. La foliacion existente
en este sector esta definida por la orientacion preferente de mica blanca sericitica y opacos

131



finos en los niveles peliticos y de subgranos de cuarzo en los niveles cuarzosos. Dado que su
situacion es a menos de 200 m de la granodiorita, esta deformacion ductil no recristalizada
debe ser posterior a la misma y probablemente alpina.

En el interior del Macizo de La Maladeta, en relacién con zonas de cizalla fragil a fragil-ductiles,
se observa la presencia de zonas en que la granodiorita esta foliada y presenta tonos gris-azu-
lados de alteracion.

6. GEOQUIMICA

El espectro composicional de las muestras analizadas en la Unidad de Boi, del Macizo Pluténico
de La Maladeta se extiende desde tipos cuarzodioriticos hasta graniticos, con contenidos en SiO,
que varian entre 58,59% y 74,91%, aunque en el estudio mas detallado realizado por ARRANZ
(1997), se encuentran en la subunidad de Taull tipos mas basicos, de composiciones gabroideas
y con contenidos en SiO, proximos al 50%. Los datos analiticos referentes a los elementos ma-
yores y traza, asf como las normas CIPW de las muestras de las rocas igneas estudiadas se en-
cuentran en las tablas 1 a 4.

Los contenidos de K,O de los materiales mas basicos (SiO,<65%) son relativamente altos,
siendo ademas en la mayoria de ellos la relacion K,0/Na,0>1.

Las muestras estudiadas en esta hoja, se proyectan en el diagrama TAS adaptado para rocas plu-
ténicas (Fig. 6.1), en los campos de las cuarzodioritas, tonalitas, granodioritas, monzogranitos
y granitos. Una clasificacion equivalente se obtiene en el diagrama de clasificacion SiO,-Zr/TiO,
de WINCHESTER y FLOYD (1977) (Fig. 6.2), que implica a elementos poco sensibles a las trans-
formaciones de bajo grado, se obtiene una clasificacion equivalente a la del diagrama TAS lo
que indica que las modificaciones en el contenido de 4lcalis que pudieran haberse producido
por los efectos de la actividad hidrotermal relacionada con la Orogenia Alpina han sido de esca-
sa importancia.

Con respecto al grado de saturacion en aluminio, los granitoides de la Unidad de Boi, son ma-
yoritariamente de caracter peraluminoso, como puede observarse en el diagrama de MANIAR y
PICCOLI (1989) (Fig. 6.3). No obstante, es relativamente frecuente la presencia de granitos con
diopsido normativo, incluso de composicion bastante acida (Si0,=68,74). Por otra parte, en este
mismo diagrama se observa la presencia de una cierta proporciéon de rocas metaluminicas, entre
las que no solo se encuentran las rocas basicas de la Subunidad de Tadll, sino también una parte
de las rocas granodioriticas y monzograniticas de la facies comun de la Unidad de Boi.

De acuerdo con la clasificacion de BARKER (1979) (Fig. 6.4), realizada a partir de la composicion
normativa, las muestras estudiadas corresponden fundamentalmente a granodioritas y a gra-
nitos.

Desde el punto de vista de las asociaciones y series petrolégicas, en el diagrama AFM y utilizan-
do la linea de discriminacion de IRVINE y BARAGAR (1971) (Fig. 6.5), las rocas de la Unidad de
Bof se proyectan en el campo subalcalino, definiendo una linea de evolucion calcoalcalina bas-
tante tipica.
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Muestra | 9073 9093 9034 9090 9076 9002
5i0, 58,59 59,26 63,84 63,90 66,44 66,52
Tio, 0,88 0,86 0,61 0,58 0,39 0,50
AlL,O; 15,43 17,57 15,48 17,04 16,56 15,93
FeO 6,70 5,88 4,69 4,66 3,45 4,18
MnO 0,11 0,06 0,07 0,05 0,06 0,07
MgO 4,39 2,99 1,64 1,69 1,55 1,60
Ca0 6,59 4,77 4,38 2,03 3,48 3,31
Na,0 2,02 2,92 3,03 3,15 2,71 3,13
K,0 2,73 2,30 3,54 4,16 3,52 2,93
P,0s 0,14 0,19 0,17 0,19 0,12 0,13
Lol 1,68 2,54 2,03 2,03 1,34 1,22
Rb 93, 84, 93, 142, 134, 123,
Be 2, 4, 3, 4, a, 4,
Sr 214, 267, 217, 198, 163, 176,
Ba 372, 477, 497, 713, 482, 525,
Sc 20, 15, ", 9, 10, 10,
Y 23, 19, 20, 22, 26, 22,
zr 176, 201, 181, 236, 148, 182,
Nb 12, 19, 13, 18, 14, 14,
Pb 24, 23, 27, 19, 22, 66,
v 91, 80, 48, 37, 31, 37,
Cu 9, 8, 8, 8, 12, ",
zn 88, 51, 78, 43, 64, 70,
La 33, 46, 46, 63, 25, 40,
Ce 56, 88, 81, 118, 46, 7,
g 15,6 18,2 21,2 22,7 27,7 27,5
or 16,5 14,0 21,4 25,2 21,1 17,6
ab 17,5 25,5 26,3 27,3 23,3 26,9
an 25,5 23,1 18,6 9,0 16,7 15,8
c 0,0 2,1 0,0 4,2 2,3 1,9
di 5,6 0,0 2,0 0,0 0,0 0,0
hy 13,7 11,4 5,8 6,9 5,1 6,1
mt 35 35 3,1 3,1 2,8 2,9
i 17 17 12 1,1 0,8 1,0
ap 0,3 05 0,4 05 0,3 0,3
%an 59,4 47,6 41,5 24,9 41,8 37,0

Tabla 1.— Datos analiticos de elementos mayores, traza y normas CIPW de los granitoides del
Macizo de La Maladeta (Unidad de Boi).
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Muestra | 9009 9029 9006 9056 9053 9030
50, 66,71 67,00 67,11 67,95 68,06 68,17
Tio, 0,44 0,45 0,43 0,42 0,44 0,39
Al,O; 16,38 16,24 15,68 14,67 14,60 14,90
FeO 3,62 3,97 3,71 3,63 3,89 3,49
MnO 0,06 0,07 0,07 0,05 0,06 0,06
MgO 1,52 1,76 1,50 1,26 1,26 1,28
Ca0 3,42 3,71 2,83 3,56 1,58 3,29
Na,0 3,07 2,06 3,07 2,84 2,84 2,86
K,0 2,68 3,45 3,52 4,05 5,00 3,98
P,0s 0,11 0,13 0,11 0,13 0,09 0,09
Lol 1,58 0,73 1,55 1,04 174 1,09
Rb 140, 130, 153, 138, 156, 151,
Be a, 3, 3, 3, a, a,
Sr 195, 174, 208, 162, 127, 153,
Ba 450, 512, 498, 427, 430, 454,
c 8, ", 9, 8, 9, 8,

17, 19, 17, 21, 23, 22,
zr 146, 152, 154, 148, 146, 148,
Nb 13, 14, 14, 12, 12, 14,
Pb 34, 35, 40, 22, 22, 29,
v 32, 35, 32, 28, 29, 28,
Cu 8, 9, 8, 8, 8, 8,
Zn 55, 60, 49, 52, 47, 61,
La 25, 39, 43, 42, 30, 40,
Ce 40, 69, 77, 72, 54, 7,
q 29,3 31,1 27,6 26,9 27,2 27,4
or 16,1 20,6 21,2 24,2 30,1 23,8
ab 26,5 17,6 26,4 24,3 24,5 24,5
an 16,5 17,7 13,6 15,5 7,4 15,9
c 2,5 2,7 2,0 0,0 1,9 0,1
di 0,0 0,0 0,0 12 0,0 0,0
hy 5,1 63 5,3 3,9 5,0 4,4
mt 2,9 2,9 2,8 2,8 2,9 2,8
i 0,9 0,9 0,8 0,8 0,9 0,8
ap 0,3 0.3 0,3 03 0,2 0,2
%an 38,5 50,2 33,9 38,9 23,2 39,4

Tabla 2.— Datos analiticos de elementos mayores, traza y normas CIPW de los granitoides del
Macizo de La Maladeta (Unidad de Boi).
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Muestra 9063 9054 9142 9103 9043 9032
SiO, 69,14 69,15 69,62 69,72 73,96 68,74
TiO, 0,37 0,32 0,31 0,33 0,08 0,38
AlL,O; 14,50 14,43 15,06 15,10 13,73 14,40
FeO 3,23 3,46 3,25 3,29 1,65 3,49
MnO 0,05 0,04 0,07 0,05 0,03 0,05
MgO 1,15 0,62 0,49 0,99 0,12 0,96
Cao 3,14 2,27 2,46 0,65 0,52 3,49
Na,O 2,83 3,49 3,17 2,83 3,63 2,68
K,0 4,43 4,33 4,08 4,93 5,37 4,08
P,0s 0,09 0,08 0,13 0,15 0,01 0,08
LOI 0,70 1,43 1,00 1,59 0,70 1,25
Rb 153, 140, 135, 165, 178, 135,
Be 3, 3, 5, 4, 4, 3,
Sr 150, 145, 140, 91, 40, 157,
Ba 452, 575, 453, 493, 295, 468,
Sc 8, 9, 7, 7, 12, 9,
Y 21, 22, 18, 18, 26, 21,
Zr 131, 170, 151, 143, 126, 159,
Nb 11, 14, 19, 12, 18, 13,
Pb 25, 20, 27, 18, 27, 19,
\ 26, 15, 21, 22, 3, 23,
Cu 8, 8, 8, 8, 8, 8,
n 48, 46, 59, 35, 24, 57,
La 43, 43, 32, 28, 33, 44,
Ce 74, 77, 67, 54, 66, 78,
q 27,7 26,5 29,8 32,0 31,3 29,1
or 26,4 26,0 24,4 29,7 32,0 24,5
ab 24,2 30,0 27,1 24,4 30,9 23,0
an 13,9 10,9 11,5 2,3 2,5 15,4
C 0,0 0,1 1,3 4,4 1,0 0,0
di 1,0 0,0 0,0 0,0 0,0 1,3
hy 3,2 3,0 2,3 3,6 0,3 3,0
mt 2,7 2,7 2,7 2,7 0,6 2,8
il 0,7 0,6 0,6 0,6 0,2 0,7
hem 0,0 0,0 0,0 0,0 1,2 0,0
ap 0,2 0,2 0,3 0,4 0,0 0,2
%an 36,5 26,7 29,7 8,6 7,6 40,1

Tabla 3.— Datos analiticos de elementos mayores, traza y normas CIPW de los granitoides del
Macizo de La Maladeta (Unidad de Boi) y del stock de Tredds (9032).
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Muestra 9143 9162
SiO, 68,85 69,85
Tio, 0,34 0,33
Al, 04 15,37 15,29
FeO 2,61 2,47
MnO 0,05 0,05
MgO 0,43 0,76
Cao 2,56 2,26
Na,O 3,44 3,14
K,0O 3,78 4,37
P,Os 0,15 0,14
LOI 2,12 1,07
Rb 126, 160,
Be 6, 4,
Sr 190, 161,
Ba 502, 412,
Sc 4, 5,
Y 10, 10,
Zr 150, 127,
Nb 18, 17,
Pb 24, 27,
\Y 11, 19,
Cu 8, 8,
Zn 27, 72,
La 33, 28,
Ce 66, 56,
q 29,3 29,6
or 22,8 26,1
ab 29,8 26,9
an 12,0 10,4
C 1,4 1,6
hy 1,1 1,9
mt 2,3 1,9
il 0,7 0,6
hem 0,3 0,6
ap 0.4 0,3
%an 28,7 27,9

Tabla 4.— Datos analiticos de elementos mayores, traza y normas CIPW de los granitoides de
los stocks de Barruera (9143) y Arties (9162).
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Fig. 6.1.— Diagrama TAS de los granitoides analizados. Las composiciones de las rocas de la Uni-
dad de Boi varian entre tipos cuarzodioriticos y graniticos. Cuadrados: rocas intermedias-basicas
(Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: monzo-
granitos (stocks de Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad de Boi).
Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).
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Fig. 6.2.— Diagrama de WINCHESTER y FLOYD (1977) con la proyeccion de los granitoides ana-
lizados. La clasificacion es similar a la obtenida en el diagrama TAS. Cuadrados: rocas interme-
dias-basicas (Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos
vacios: monzogranitos (stocks de Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd)
(Unidad de Boi). Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).
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Fig. 6.3.— Diagrama de MANIAR y PICCOLI (1989). Las composiciones de los granitoides ana-
lizados son principalmente peraluminosas, aunque hay tipos metaluminosos incluso entre los
granitoides mas acidos. Cuadrados: rocas intermedias-basicas (Qdi-Ton). Circulos llenos: mon-
zogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: monzogranitos (stocks de Tredos
y Barruera). Tridangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad de Boi). Tridngulos vacios: gra-
nitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).
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Fig. 6.4.— Diagrama de BARKER (1979) de clasificacion de granitoides a partir de sus compo-
siciones normativas. Todas las rocas plutonicas estudiadas se proyectan en los campos de las
granodioritas y de los granitos. Cuadrados: rocas intermedias-basicas (Qdi-Ton). Circulos llenos:
monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: monzogranitos (stocks de
Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad de Boi). Triangulos vacios:
granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).

138



Irvine+Baragar 71
FeO*

Tholeiitic

[

A’w.

Calc-Alkaline

Alk MgO

Fig. 6.5.— Diagrama AFM con la linea de divisidn entre series toleiticas y calcoalcalinas de IRVINE
¥ BARAGAR (1971). Los granitoides analizados definen una linea evolutiva tipicamente calco-
alcalina con un hiato separando a los términos mas basicos. Cuadrados: rocas intermedias-ba-
sicas (Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios:
monzogranitos (stocks de Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad
de Boi). Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).

Las rocas monzograniticas y graniticas de la Unidad de Bof son de caracter potasico, con relacio-
nes K,0/Na,O > 1. Practicamente todas ellas, tanto las variedades peraluminosas como las meta-
aluminosas se proyectan en el campo de las series calcoalcalinas ricas en potasio del diagrama
de PECCERILLO y TAYLOR (1976) (Fig. 6.6).

El comportamiento geoquimico de los elementos mayores con respecto a un indicador de evo-
lucién como el SiO,, es bastante tipico en asociaciones graniticas como las del Orégeno Varisco,
observandose disminuciones firmes de los 6xidos de los elementos de significado basico como
TiO,, FeOt, MgO y CaO con el aumento de SiO,, y aumentos de Na,O y K,0O en el mismo sen-
tido (Fig. 6.7).

En cuanto al comportamiento de los elementos traza, se observa que con el aumento del grado
de diferenciacion se produce una disminucién de los contenidos de Sr, V'y Niy un aumento de
la concentracién de Rb, que tiene un comportamiento claramente incompatible (Fig. 6.8).

Otra serie de elementos traza (Ba, Zr e Y) tienen comportamientos mas dispersos y que varian
con el grado de diferenciacion, con tramos crecientes en el extremo mas béasico y decrecientes
en el tramo mas diferenciado, mostrando un maximo para el transito entre los materiales cuarzo-
dioriticos y los granodioriticos que obedecen principalmente a cambios mineralégicos en los pro-
cesos de cristalizacion fraccionada.
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80

Fig. 6.6.— Diagrama de PECCERILLO y TAYLOR (1976). Todos los granitoides analizados se pro-
yectan en el campo de las series calcoalcalinas altas en K. Cuadrados: rocas intermedias-basicas
(Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: mon-
zogranitos (stocks de Tredos y Barruera). Tridangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad de
Boi). Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).

La caracterizacion geodinamica de estos granitoides por criterios geoquimicos, utilizando los
diagramas Nb-Y y Rb-Y+Nb, de PEARCE et al. (1984) (Fig. 6.9) les identifica como pertene-
cientes a asociaciones magmaticas orogénicas de arco magmatico (VAG). Esta caracterizacion
es coincidente con la obtenida para muchos granitoides biotiticos o biotitico-anfibdlicos, va-
riscos del Macizo Ibérico, lo que es contradictorio con el caracter colisional del Ordgeno Varisco.
Esta asignacion equivoca, es posiblemente debida a caracteristicas heredadas de los materiales
fuente de los magmas a partir de los que se han formado los magmas de los que derivan estos
granitoides.

El comportamiento de las REE, al no disponer de datos analiticos de estos elementos se ha es-
timado a partir de las medias de los datos de la Unidad de Bof de ARRANZ (1997) para el grupo
basico, el grupo de las granodioritas y monzogranitos y el grupo de los sienogranitos (granitos
biotiticos).

Como puede apreciarse en los diagramas de REEs normalizados a la composicion del manto
primitivo (Fig. 6.10), los espectros de los tres grupos litolégicos considerados, son muy similares,
mostrando unos fraccionamientos de LREEs/HREEs moderados y similares, con relaciones
Lan/Ybn = 10, si bien la anomalia negativa de Eu es muy baja en los materiales basicos y mo-
derada en las granodioritas y granitos (Eu/Eu* = 7/13).

El fraccionamiento de las LREEs (Lan/Smn = 50/15) es algo mayor que el de las HREEs (Gdn/Ybn =
9/5), siendo muy plano el tramo correspondiente a las mas pesadas.
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Fig. 6.7.— Diagramas de Harker con la variacion de los ¢xidos de elementos mayores mas sig-
nificativos con respecto a la evolucion de los granitoides de la Unidad de Boi. Se observa una
firme disminucién de los contenidos de TiO,, FeOt, MgO y CaO, y un aumento de los de Na,O
y K,0 hacia las rocas mas diferenciadas. Cuadrados: rocas intermedias-bdsicas (Qdi-Ton).
Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: monzogranitos
(stocks de Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (=Cd) (Unidad de Boi).
Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).

141



300

2001

Sr

100

0
50

60

' 70
sio,

80

100

80

60

a0+

50

60

180

160

1401

Rb

1201

100—

80
50

60

70
SiO2

80

Fig. 6.8.— Diagramas de Harker con la variacion de Sr, \V/ y Rb en los granitoides de la Unidad
de Boi. Se observa un claro descenso de los contenidos de Sry V (que estan controlados sobre
todo por la plagioclasa y los minerales ferromagnesianos y opacos), en las rocas mas acidas,
mientras que el Rb se concentra en los materiales mas ricos en SiO,. Cuadrados: rocas inter-
medias-basicas (Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Cir-
culos vacios: monzogranitos (stocks de Tredos y Barruera). Tridngulos llenos: granitos biotiticos
(xCd) (Unidad de Boi). Triangulos vacios: granitos biotiticos (xCd) (Stock de Arties).
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Fig. 6.9.— Diagramas de PEARCE et al. (1984). En ambos diagramas, las rocas estudiadas se
proyectan en el campo de los granitoides orogénicos, pero en el diagrama Y+Nb/Rb, se situan
en el dominio de las asociaciones de arco volcanico. Cuadrados: rocas intermedias-basicas
(Qdi-Ton). Circulos llenos: monzogranitos y granodioritas (Unidad de Boi). Circulos vacios: mon-
zogranitos (stocks de Tredos y Barruera). Triangulos llenos: granitos biotiticos (+Cd) (Unidad
de Boi). Triangulos vacios: granitos biotiticos (+Cd) (Stock de Arties).

La normalizacién de las REEs a la composicion total de la Corteza Continental (Fig. 6.11) produce
unos espectros muy planos para los tres grupos diferenciados en la Unidad de Bof, con relaciones
Lan/Ybn = 18/11 y con una anomalia negativa de Eu inapreciable en los materiales basicos.

La comparacion de estos espectros apoya la semejanza entre los tres grupos litoldgicos y per-

mite suponer que pueden derivar de fuentes relativamente similares, con alta participacion de
materiales de la corteza.
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Rock/Primitive Mantle REEs-Palme & O'Neil, 2004
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Fig. 6.10.— Normalizacion de las REE de las medias de los tipos principales de granitoides de la
Unidad de Boi a la composicion del Manto Primitivo. (Datos de ARRANZ, 1997). (punto = gra,
cruz = grd y mzg, triangulo = r. basicas).

Rock/Bulk Continental Crust REEs-Rudnick & Gao, 2004
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Fig. 6.11.— Normalizacién de las REE de las medias de los tipos principales de granitoides de
la Unidad de Boi a la composicion de la Corteza Continental total. (Datos de ARRANZ, 1997).
(punto = gra, cruz = grd y mzg, tridnqulo = r. basicas).
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También la disposicion relativa de los espectros de REEs pone de manifiesto la imposibilidad
de que los magmas de que derivan los distintos tipos litolégicos considerados estén relaciona-
dos entre s por un proceso de cristalizacion fraccionada. Posiblemente y como se ha referido pre-
viamente, estos magmas se han producido a partir de protolitos semejantes, pero a través de
distintos grados de fusion parcial y con un distinto grado de hibridacién con magmas de origen
mantélico que es mas elevado en el caso de los magmas de los que derivan las rocas basicas.

La edad del Macizo de la Maladeta, de acuerdo con la datacion por el método Rb-Sr es de
277 £ 7 Ma, con una relacién inicial 8Sr/8Sr = 0,7117 + 0,0003 para el grupo de los monzo-
granitos y las granodioritas y de 0,7092 para el grupo de las rocas gabro-dioriticas de Tadll
(VITRAC-MICHARD et al., 1980). Estos valores ponen de manifiesto la importante participacion
cortical, incluso en los términos mas bdasicos.

Los datos analiticos propios del proyecto sobre rocas filonianas son escasos y se recogen en la
tabla 5, al igual que sus normas CIPW. Estos datos corresponden a un filon basico que corta a
los monzogranitos de la Unidad de Boi'y a tres filones emplazados en los metasedimentos enca-
jantes. Aunqgue no se trata de un material filoniano y también se incluye entre estos datos el ana-
lisis de una episienita desarrollada sobre los monzogranitos en la zona. Las rocas estudiadas tienen
contenidos en SiO, inferiores al 65% vy las relaciones K,0/Na,O pueden ser mayores o iguales
a 1, tratandose en el caso de la episienita de una roca fuertemente sédica (K,0/Na,O= 0,009).
La roca filoniana mas basica, tiene un contenido en Mg bastante elevado (MgO=10,76), siendo
de destacar, que para este contenido en Mg, los contenidos de Ni, TiO,y P,Os son bastante ba-
jos. El contenido en H,O (LOI) es moderado o alto, salvo en el caso de la episienita, y es debido
en buena parte a los minerales secundarios presentes en estas rocas y asociados a procesos
de alteracion.

En el diagrama TAS (Fig. 6.12), puede comprobarse que el filén basico emplazado en la Unidad
de Bof es de composicion gabroidea, mientras que los sills y filones emplazados en los metase-
dimentos encajantes, tienen composiciones que varian entre dioriticas y monzograniticas. Uni-
camente el filén basico emplazado en los granitoides tiene una composicién subsaturada en
SiO,, que se refleja en la falta de cuarzo y presencia de olivino en la norma CIPW.

La episienita desarrollada sobre los granitoides tiene una composicion sienitica en sentido es-
tricto.

Todas las rocas filonianas analizadas, con la excepcion de la del filén gabroideo que corta a los
granitoides de la Unidad de Boi, son de caracter peraluminico, lo que se refleja en la presencia
de cantidades variables de corindén en la norma CIPW, que es bastante elevada en las rocas
filonianas de la Formacién Civis, posiblemente debido a procesos de alteracion secundaria.

La proyeccion de las dos rocas filonianas emplazadas en los materiales encajantes de la For-
macion Civis, se proyectan en el campo de las asociaciones tolefticas en el diagrama AFM (Fig.
6.13), mientras que el resto de las rocas filonianas analizadas se sittan en el campo subalcali-
no-calcoalcalino. Es de destacar que el filén gabroideo emplazado en los granitoides correspon-
de a un tipo rico en K, y que la episienita tiene una relacién Na,0/K,0 > 1y estd muy empobre-
cida en Rb.
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Muestra 9148 9318 9380 9357 9085
Si02 50,46 56,23 59,80 64,57 63,27
TiO2 0,73 1,11 1,35 0,83 0,54
Al203 14,66 16,29 18,68 16,07 19,23
FeO 7,39 5,94 8,32 5,54 3,44
MnO 0,15 0,12 0,08 0,07 0,03
MgO 10,76 4,38 2,48 1,12 0,83
Cao 7,51 5,46 0,42 2,65 0,95
Na20 1,98 4,29 1,02 3,43 9,93
K20 2,56 0,44 2,67 1,93 0,09
P205 0,09 0,90 0,18 0,22 0,13
LOI 2,89 4,19 4,07 3,05 1,18
Rb 71, 21, 89, 57, 6,
Be 2, 8, 8, 8, 3,
Sr 123, 896, 152, 207, 61,
Ba 208, nd nd nd 28,
Sc 27, nd nd nd 10,
Y 15, nd nd nd 27,
Zr 90, 305, 209, 254, 221,
Nb 10, nd nd nd 18,
Pb 10, 27, 10, 18, 10,
Th nd 1, 1, 1, nd
U nd 0, 4, 5, nd
V 146, 9, 1, 1, 27,
Co 36, 20, 33, 11, 25,
Ni 99, 112, 152, 74, 10,
Cu 10, 20, 40, 46, 8,
Zn 85, 141, 195, 93, 31,
La 10, nd nd nd 75,
Ce 18, nd nd nd 146,
q 0,0 13,2 38,6 30,1 2,1
or 15,7 2,7 16,6 11,8 0,5
ab 17.4 38,0 9,1 30,0 85,2
an 24,4 22,2 1,0 12,1 3,9
C 0,0 1,0 14,5 4,2 1,4
di 10,8 0,0 0,0 0,0 0,0
hy 18,5 14,4 12,9 6,2 2,5
ol 8,2 0,0 0,0 0,0 0,0
mt 3,4 4,0 4,3 3,5 3,0
il 1,4 2,2 2,7 1,6 1,0
ap 0,2 2,2 0,4 0,5 0,3
%an 58,4 36,9 9,5 28,7 4,4

Tabla 5.— Datos analiticos de elementos mayores, traza y normas CIPW de rocas filonianas.
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Fig. 6.13.— Diagrama AFM de las rocas filonianas y de la episienita analizadas. (cruces = sills en
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7. RECURSOS MINERALES

Dentro del &mbito de la presente Hoja, no existe en la actualidad ninguna explotacién minera
activa. Sin embargo se encuentran varios indicios de minerales metélicos y algunas canteras
inactivas. A pesar de que todos ellos son de pequefio tamano, hay que recalcar la gran impor-
tancia que la minerfa del hierro ha tenido en el desarrollo socioeconémico del Pirineo Catalan
desde al menos el siglo Il a.C., hasta el siglo XIX. Las menas ferriferas se utilizaron para abaste-
cer a las ferrerfas (fargues) que se habfan establecido a lo largo de los principales valles.

7.1 MINERALES METALICOS Y NO METALICOS

La actividad minera para el hierro estd documentada desde al menos el siglo Il a.C., en el valle
de Baiasca, situado en el extremo sureste de la presente Hoja (GRASSIOT et al. 2005). Estos
indicios representan los vestigios mas antiguos de la existencia de mineria del hierro en este
sector del Pirineo. La actividad siderurgica se desarrollé de forma intermitente durante al menos
2.200 anos, siendo su época de mayor esplendor durante los siglos XVI al XVIII; la actividad
continué hasta mediados del siglo XIX. Las fargues estaban establecidas en las localidades de
Espot, La Guingueta y Boi.

Las menas que se que se explotaban preferentemente eran la hematites y, ocasionalmente, la
goethita. Los Unicas mineralizaciones de las que se tiene constancia que fueran beneficiadas en
esa época, situadas en la superficie de la presente hoja, se refieren a dos indicios alojados en
las pizarras del Ordovicico. Se trata de mineralizaciones con morfologfa estratiforme, que con-
sisten en unos enriguecimientos superficiales desarrollados sobre niveles con sulfuros. La para-
génesis es de pirita, calcopirita y arsenopirita, como minerales primarios, con goethita y hemati-
tes, como minerales secundarios. De todas formas, MATA PERELLO (1990), cita varios indicios
minerales con caracteristicas similares, diseminados por toda la superficie de la hoja.

Hay un reducido grupo de indicios de cobre. En el Estany Gerbé, se realizaron unas labores para
investigacion. Los materiales encajantes son las granodioritas. Se trata de unos filoncillos de cuar-
zo con minerales de cobre de direccion NW-SE, y de menos de 15 cm de potencia. En el Coll de
Bassiero se encuentran otras labores sobre unos filones de caracteristicas analogas.

Respecto a las mineralizaciones de plomo, se han localizado tres indicios filonianos de plomo,
todos ellos de muy pequefna importancia. Tan sélo existen labores mineras sobre uno de ellos.

También se conoce una mineralizaciéon de manganeso, situada al este del Pic Montoroio, en
Llessui, sobre la que se realizaron trabajos mineros de investigacion. La mineralizacion consiste
en rellenos de bolsadas karsticas, con morfologia irregular, con pirolusita como mineral prin-
cipal (MATA | PERELLO, 1990).

Se han inventariado tres indicios de asbestos sobre los que no se ha desarrollado ningun tipo
de explotacion, sin embargo, en las localidades cercanas de Llavorsiy Llessui, situadas fuera del
ambito de la presente hoja, existen labores mineras sobre indicios con caracterfsticas geologi-
cas analogas. Las mineralizaciones encajan en calizas devénicas. La morfologia de los yacimien-
tos es desconocida aunque probablemente se trate de indicios con morfologias filonianas (en
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sentido amplio) y por su situacion geoldgica se deduce que su génesis esté relacionada con el
metamorfismo dindmico que han ocasionado los cabalgamientos. El mineral principal es una
tremolita de fibras muy largas.

Coordenadas UTM Término
N.° X Y Sustancia | Municipal| Morfologia |Mineralogia| Observaciones
1 1320473,69 4710084,37|Pb, Ba |Barruera |Filoniana Ba, gn, sph |dir NW-SE
(Erill La buzando
Vall) al NE
2 |347793,75 4715822,69|Fe Berros Estratiforme
Jussa
3 [347993,18 4715807,48|Fe (Cu) |Berros Irregular Skarn
Jussa ordovicico
4 1341478,38 4707979,08|Fe Caregue Py, cpy, goe |Calizas
devonicas
5 |341551,14 4714192,52|Fe Espot Estratiforme Font de ferro.
Alteracion
pizarras
siltricas
6 [342016,88 4717667,57|Fe Espot Estratiforme Roques de
pala
Llebreda.
Alteracion
pizarras
siltricas
7 |345960,80 4715460,97|Fe Estais Filoniana Borda del Tort.
Filoncillos
encajados en
las pizarras
siluricas
8 |347061,93 4720692,83|Fe Esterri Desconocida Borda Enando.
Afloramiento
esquistos
ordovicicos
9 [345442,06 4723123,24|Fe Isavarre |Estratiforme Alteracion
Pizarras
10|344320,49 4713680,34|Fe Jou Estratiforme Barranc de
Jou. Esquistos
ordovicicos
A




Coordenadas UTM Término
N.° X Y Sustancia | Municipal| Morfologia |Mineralogia| Observaciones
11/340328,50 4719200,64|Fe Son Estratiforme Barranc
d’Estanyeres.
Afloramientos
pizarras
siltricas
121347720,23 4722748,83|Fe Unarre Estratiforme [Fe, apy, pyr,|Mina de Fe
goe, hm esquistos
piritosos ordov
13(348364,98 4721997,58|Fe La Estratiforme [Fe, apy, pyr,|Aflor de Fe
Guingueta goe, hm esquistos
Unarre piritosos ordov
14(327936,85 4711921,68|Fe Barruera. |Estratiforme Pizarras

Boi siluricas

alteradas
15(322176,75 4710054,53|Fe Barruera. |Filoniana Pyr, goe Filoncillos en
Boi el ordovicico

16(222831,51 4720393,41|Fe Barruera. |Filoniana Alteracion

Boi pizarras
siltricas

171230315,10 4722425,51|Fe Barruera. |lrregular Fe, py, Skarn calizas

Boi magnetita |dev/

granodioritas
18(321564,43 4707292,44|Fe Barruera |Estratiforme concentaciones

Durro ferruginosas
de alteracion
de pizarras
ordovicicas

19(324109,74 4710408,41|Fe Barruera |Estratiforme El Sola.

Taull Alteracion de
pyr en
pizarras silur

201323019,66 4711896,11|Fe Barruera Cremada.

Taull Estratiforme Alteracion
pizarras
siltricas

21|343900,00 4707083,00|Fe Rialp Goe, hm  [Mina del
Riuposa.
Rasa minera
A
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Coordenadas UTM Término
N2 X Y Sustancia | Municipal| Morfologia |Mineralogia| Observaciones
221340255,00 4720815,00|Fe Alt Aneu Goe, hm Mina de Plans
de Cabanyeres.
Rasa minera
23(328497,13 4711377,32|Pb Barruera. |Filoniana gn, pyr, Filoncillos
Boi goe, cpy  |WNW-ESE
24(321938,52 4710875,27|Pb Barruera. |Desconocidalgn, pyr, Pozo
Boi goe derrumbado
251339966,45 4709197,80|Cu Sort cpy Mainera.
Llessui Calizas
devonicas
26(346127,29 4718958,77|Cu Alt Aneu. |Filoniana cpy Coll de
Son Bassiero.
Minas de
cobre Filones
NW-SE en
granodioritas
27(335602,22 4721667,82|Cu Alt Aneu. [Filoniana cpy, py, Mina de Cu
\aléncia goe, azu c |en las
granodioritas.
Filones NW-
SE. < 15cm
28(339238,76 4707548,07 | Mn Sort Irregular Pirro. Relleno de
Llessui cavidades
karsticas
29(348124,18 4714894,79| Asb. La Desconocida|Trem. Calizas
Guingueta devonicas
Escart
30(342313,36 4709720,93|Asb. Espot Desconocida|Trem. Calizas
devonicas
311|326510.18 4711629,41|Asb. Barruera. |Desconocida|Trem. Calizas
Boi devonicas

7.2. ROCAS INDUSTRIALES

La comarca en que se encuentra esta hoja tiene una muy baja densidad de poblacién, por lo
gue son escasas las explotaciones de rocas industriales. Las Unicas labores de extracciéon exis-
tentes, son de &ridos y actualmente permanecen sin actividad.

La explotacion de aridos de La Torrassa, en Espot, aprovechaba los materiales del cono de de-
yeccion del rio Escrita. Otra explotacion de aridos también inactiva se encuentra al sureste de
Tadll, en el extremo opuesto de la hoja, esta situada sobre los materiales aluviales del rio Marti.
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Las granodioritas de La Maladeta fueron utilizadas hacia 1950 como materiales de construcciéon
de la presa de Cavallers (Término Municipal de Barruera), cerca de la cual se encuentra una can-
tera abandonada de considerables proporciones.

Respecto a las rocas de construccion, cerca del Estany Mainera, en el término municipal de Sort,
se encuentra una pequefa cantera abandonada, que fue utilizada para el aprovechamiento lo-
cal de unos marmoles. El pequeno afloramiento de marmoles fue originado por metamorfismo
de contacto sobreimpuesto a las calizas devonicas.

Por ultimo, se encuentran pequefas explotaciones de caracter familiar dedicadas a la construc-
cién de edificios rusticos y muros de fincas. Al oeste de la carretera de Unarre a Esterri, sobre los
afloramientos de los materiales cambro-ordovicicos, se localiza una pequena cantera de piza-
rras (lloses), que permanecié activa hasta los afos setenta (ind n.° 4). Estas pizarras han sido
utilizadas tradicionalmente como cubiertas de todos los edificios de la comarca, por lo que hay
un gran numero de canteras abandonadas.

Coordenadas UTM Término

N2 X Y Sustancia Municipal | Denominacion| Observaciones

1|347447.47 4715571.19 Ari. Espot La Torrassa | Actualmente
inactiva

2 |326450.00 4708550.00 Ari. Barruera Riu Marti Actualmente
inactiva

3/324190.00 4716265.00 Arm. Barruera Cavallers Actualmente
inactiva.
Granitos para
aridos de
escollera

4 134795.00 472125.00 Piz. La Guingueta | Unarre Pequenas
dimensiones.
Inactiva

7.3. RECURSOS GEOTERMICOS

En Caldes de Boi (Barruera) existe un importante conjunto termal, formado por 37 manantiales.
Al menos desde la Edad Media, han sido aprovechados en un establecimiento balneario. Ade-
mas de su uso terapéutico, este recurso geotérmico se utiliza en las instalaciones hoteleras ad-
juntas como agua caliente sanitaria. Las temperaturas de los distintos manantiales oscilan entre
los 4° C y los 56° C, y su composicion hidroquimica es muy diversa.

Los manantiales de Caldes de Bof estan situados en la parte meridional del batolito granodiori-
tico de La Maladeta, cerca del contacto con los materiales paleozoicos.

Como hipotesis genética, PINUAGA et al. (1989) consideran que el circuito hidrotermal se ha
desarrollado a lo largo de la falla principal que discurre por el valle. El origen de las aguas es
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metedrico. El drea de recarga estaria situada en la ladera oeste del valle. Esta penetraria por las
fracturas del granito hasta una profundidad de unos 2 km, en funcién del mayor grado geotér-
mico en materiales igneos, considerando una temperatura de equilibrio de agua-roca alcanzada
en profundidad de 100°-120° C. Este flujo de agua descendente cambia su sentido de circulacion
y gracias a la zona de alta permeabilidad que representa la falla de Boi, asciende por ese conducto,
hasta llegar a la superficie. Durante el recorrido de ascenso, el agua termal pierde parcialmente la
temperatura adquirida en profundidad, alcanzando en superficie una temperatura de 50° C. La
existencia de acuiferos aluviales y coluviales en el fondo del valle, favorece la mezcla de aguas, por
lo que los manantiales situados en los materiales cuaternarios presentan temperaturas menores.

Localidad Denominacion Temperatura (°C) Caudal (I/m)
Caldes de Bofi Estufa 49,4 i?
(Barruera) Banos 48,5 6
Termas Romanas 47,6 i?
Canem 42,0 10
Tartera izquierda 39,1 2,12
Bou 36-37 200 (estimado)
Sta Llucia 36,6 0,86 (estimado)
Bosc 31,0 3,04
Titus IV 28,3 5,21
Bou Il 28,2 7,50
Salenca 27,2 i?
Pompeio 26,3 1,57
Tartera Derecha 26,0 Inapreciable
Avellaner 25,8 10-12 (estimado)
Titus Il 25,4 1,89
Titus | 241 0,16
Besurt 23,5 1,61
Avellaner I 22 20 (estimado)
Avellaner | 18,3 30 (estimado)
Bosc 12,6 4,68
Titus llI 11,3 15-20 (estimado)
Ferro 11 0,18
Consorcia |-l 10,6 20-30 (estimado)
Boix 9,8 15 (estimado)
Boix Il 7,2 3,47
Capellans 7,2 4
Obaga 6,5 12
Boix | 6,0 12-15 (estimado)
Espot Font del Sofre 27,7 18
Tredos Banys de Tredos 38 180

Tabla |.— Elaboracion propia a partir de los datos de IGME (1984).
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También se encuentran otras fuentes termales en otros lugares distintos dentro de la superficie
de la presente hoja, pero siempre en el entorno del borde del Macizo granodioritico de la Ma-
ladeta. Por una parte, en el valle de Aiguamog, en Tredos, en el extremo septentrional del ma-
cizo de la Maladeta, se localiza otro manantial termal sulfuroso, cuya temperatura de surgencia
es de unos 38° C y cuyo caudal aproximado es de unos 180 I/s. Sus aguas se aprovechan en unas
instalaciones hoteleras adjuntas como balneario.

Por otra parte, en Espot, en el extremo oriental de la hoja, y a un kilémetro al este del contacto
intrusivo de la granodiorita, mana una fuente termal conocida como Font del Sofre. El agua
surge en el contacto de los materiales del Carbonffero con los del Devénico a una temperatura
de 27,7° C y con un caudal aproximado de 18 I/s.

La génesis de estos tres campos geotermales estarfa relacionada con un mayor gradiente geo-
térmico en los granitos y la surgencia con la presencia de numerosas fallas y cabalgamientos al-
pinos que afectan a la bordes del batolito.

8. HISTORIA GEOLOGICA

Las rocas mas antiguas que afloran en la Hoja de Esterri d'Aneu fueron depositadas con ante-
rioridad al Caradoc, habiendo sido atribuidas a una edad Cambro-Ordovicica. Estan constituidas
por depdsitos siliciclasticos (pizarras, areniscas, cuarcitas en ocasiones microconglomeraticas y
microconglomerados) con algunas intercalaciones de niveles o tramos carbonatados, posible-
mente formados en un medio de plataforma. Ocasionalmente se encuentran en las cuarcitas mi-
croconglomeraticas y microconglomerados, componentes derivados de rocas volcanicas acidas.
Se han observado también intercalaciones de porfiroides rioliticos, tanto en el sector NE de la
hoja (al NO y O de Esterri d'Aneu), como al SO (encajante de las rocas basicas de Taill).

Las rocas atribuidas al Cambro-Ordovicico fueron basculadas, lo que dio lugar al desarrollo de
una discordancia cartografica (Discordancia Sardica), sobre la que se depositaron los materiales
del Ordovicico superior, en una secuencia granodecreciente. Esta sucesién comienza con los Con-
glomerados de Rabassa, de origen continental (GIL PENA et al., 2004) y evoluciona a depositos
carbonatados marinos (Fm Estana), habiéndose encontrado en ella, fuera de la hoja, la primera
fauna marina en este sector de los Pirineos, que data del Caradoc terminal al Ashgill medio. So-
bre los carbonatos de la Fm Estana se apoyan unas pizarras negras (Fm Ansobell) correlaciona-
bles con las pizarras con diamictitas, interpretadas como glaciomarinas Glaciacién Hirnantiense),
ampliamente distribuidas por el SO de Europa y N de Africa. Aunque en el &rea de la hoja no se
han observado, debido probablemente a motivos tecténicos, en dreas cercanas (algunos sec-
tores del Domo de I'Orri, Domo del Garona, zona de Isil del Domo de La Pallaresa) se ha obser-
vado como sobre la Fm Ansobell se apoya un nivel cuarcitico cuya potencia disminuye hasta
desaparecer hacia el N (Fm Cuarcita de Bar). Esta formacion representa el transito entre el Or-
dovicico superior y el Siltrico. En su base, en algunos sectores de los Pirineos centrales, se ob-
serva un conglomerado carbonatado que se apoya mediante contacto erosivo sobre la Fm An-
sobell, a la que puede hacer desaparecer apoyandose directamente sobre la Fm Estana (GIL PENA
etal.,, 2001) e incluso probablemente sobre la Fm Cava (GIL PENA et al., 2004). Estos ultimos
autores interpretan este conglomerado como relacionado con el rebote isostatico producido por
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la fusion del casquete polar al final del Hirnantiense inferior. Las rocas del Ordovicico Superior
presentan en su tramo inferior (Fm Cava) intercalaciones volcanoclasticas de caracter acido, co-
rrelacionables con el importante desarrollo del magmatismo acido en el Ordovicico superior en
otras areas de los Pirineos.

A partir del Llandovery se produce una sedimentacién de baja energia con gran cantidad de
materia organica que da lugar a la formacion de pizarras negras euxinicas con graptolitos, que
aportan una edad desde el Llandovery al Ludlow temprano. Desde el comienzo del Ludlow, se
produce una sedimentacion carbonatada correspondiente a un episodio de oxigenaciéon con
acumulacion de moluscos (orthoceratidos, crinoideos y lamelibranquios), en el que alternan las
pizarras ampeliticas con calizas negras, dentro de un contexto de subsidencia lenta (SANZ LOPEZ,
2004).

A partir del Lochkoviense medio se instaura en los Pirineos centrales una sedimentacién hemi-
pelagica con progresiva oxigenacion de la cuenca. En el dominio de la Subfacies de Sierra Ne-
gras.s. del Area de facies meridional, que es de los dominios en que se divide el Devénico de los
Pirineos el mayoritariamente representado en esta hoja, se deposita una alternancia de mate-
riales siliciclasticos y carbonatados (Fm Rueda), que muestran un incremento en la tasa de sub-
sidencia durante el Praguiense inferior. El inicio de la retrogradacién de los sistemas siliciclas-
ticos, esta representado en la mayoria de la hoja por una unidad carbonatada (Fm Castanesa),
cuya base esta proxima a la base del Emsiense. La profundizacién de la plataforma carbonata-
da durante el Emsiense temprano da lugar en el Dominio de la Subfacies de Sierra Negra a una
sedimentacion pelitica (Fm Fonchanina). Durante el Emsiense tardio se instaura en este sector
de los Pirineos una sedimentacién hemipelagica de calizas nodulares (Fm Manyanet), que fina-
liza hacia el limite Emsiense-Eifeliense, si bien su techo puede ser diacrénico. La Fm Manyanet
es sustituida lateralmente por pizarras (Fm Civis) en el sector de la hoja perteneciente al Do-
minio de la Subfacies de Sierra Negra, mientras que en el extremo N de la misma, perteneciente
al Dominio de Facies Central, se depositan pizarras con intercalaciones de calizas (Lutitas de
Beret) que pueden alcanzar hasta el limite Eifeliense-Fameniense.

En el Anticlinal Central se observa a continuacion la aparicion de una plataforma carbonatada
(Calizas de la Renclusa), que en el Dominio de la Subfacies de la Sierra Negra comienza con du-
das hacia el Givetiense y llega a la parte inferior del Bashkiriense, si bien existe una laguna se-
dimentaria dentro de esta formacién que incluye, al menos, el Frasniense y el Fameniense in-
ferior (SANZ, 2004). En el area de la hoja no obstante, no se observa la base de esta caliza, asi
como tampoco se observa el techo de la Fm Civis.

Sobre esta plataforma, en el Anticlinal Central en el area de la hoja, se deposita una sucesién
siliciclastica en facies Culm, que se interpreta como un flysch depositado en sistemas de abani-
cos de aguas profundas incluyendo facies de talud, cafién y abanico, que antecedio a la defor-
macion varisca y al desarrollo de cabalgamientos, por delante del frente de avance del cinturén
orogénico. El desarrollo de este flysch comienza en el Anticlinal Central en el Bashkiriense, si
bien en los dominios Septentrional y Central comenzarfa en el Serpukhoviense y se extenderia,
al menos, hasta el limite Bashkiriense-Moscoviense.

Las rocas paleozoicas, principalmente las comprendidas entre el Cambro-Ordovicico y el Bashki-
riense, han sido afectadas por varias etapas deformativas atribuidas a la Orogenia Varisca.
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La primera etapa de deformacién varisca observable en el &rea de la hoja se caracteriza por la
existencia de un clivaje primario (S,) de tipo “slaty cleavaje”, bien desarrollado en los niveles
peliticos. Este clivaje se desarrolla en condiciones de muy bajo grado de metamorfismo. En
general no se observan pliegues mayores asociados, si bien, ocasionalmente se observan plie-
gues menores muy apretados, de los que este clivaje es plano axial. Los pliegues de esta eta-
pa se han interpretado, en algunos sectores de la Zona Axial (Domo del Garona, N de Ando-
rra), como probablemente pliegues tumbados vergentes al N y serian correlacionables con el
segundo episodio de deformacion (D2) descrito en el Domo del Garona, si bien algunos auto-
res los han interpretado en otros sectores (Domo de I'Orri) como pliegues tumbados vergentes
al S.

La segunda etapa de deformacién varisca, es la fase deformativa principal en el area de la hoja,
sobre todo en su sector nororiental (Domo de La Pallaresa/Anticlinal de Massana-Ribera de Car-
dos), asi como en los sectores de los Domos de I'Orri (SE) y Pallassos (SO). Se caracteriza por
el desarrollo generalizado de pliegues y, sobre todo, de un clivaje de crenulacién (S,) de plano
axial que llega a ser muy penetrativo. Este clivaje se desarrolla también en condiciones de muy
bajo grado de metamorfismo y lleva una direccion media ONO-ESE buzando hacia el N. En el
sector nororiental, es donde existe un mejor desarrollo de estructuras de esta etapa, observan-
dose el desarrollo de pliegues a todas las escalas con vergencia hacia el sur. Con frecuencia se
observan foliaciones filoniticas o miloniticas, con geometria sigmoidal y desarrollo de estructu-
ras S/C en la proximidad de superficies de cabalgamiento relacionadas con esta etapa defor-
mativa. Estas estructuras serfan correlacionables con las estructuras de D3 descritas en el Domo
del Garona.

Asociados a los pliegues y estructuras menores de nuestra Segunda Etapa de Deformacién D2,
aparecen numerosos cabalgamientos de vergencia S que se desarrollan de simultédnea a tar-
diamente con relacion a los mismos, como los del sector del Pla de la Font y los cabalgamientos
de Llavorsi-Senet y Puerto de La Picada-Valarties, entre otros. Todos ellos estan interrumpidos
por el Macizo de La Maladeta.

En el drea de la hoja, con posterioridad al clivaje principal (S,) y al clivaje previo (S,), se desarro-
llan algunas deformaciones tardivariscas. As, en el Sinclinal de Llavorsi, se producen un conjunto
de pliegues centimétricos a decimétricos, abiertos, con una crenulacién poco penetrativa de lon-
gitud de onda milimétrica, que a veces desarrollan un clivaje de crenulacion de fractura de es-
paciado centimétrico. La orientacion de los planos axiales de estas estructuras es predominan-
temente NE-SO, buzando entre 25°y 64° al NO. Por otra parte, en el sector oriental de la hoja,
entre las localidades de Son y Estafs, se observa un replegamiento de escala cartogréfica, que
da lugar a pliegues de gran amplitud, con direccién aproximada E-O, y plano axial subvertical.

Posteriormente al desarrollo de las principales fases de deformacion se produce la intrusion de
los granitoides de los macizos de La Maladeta, Marimanya, Arties y Barruera. Desarrollan aureo-
las de contacto que alcanzan el grado medio a alto, llegando a generar sillimanita fibrosa en
su zona mas interna, y una anchura maxima de 2,7 km, en el caso de La Maladeta.

El macizo de la Maladeta esta emplazado en materiales sedimentarios cuyas edades abarcan
desde el Cambrico-Ordovicico Inferior hasta el Carbonifero (Namuriense-Westfaliense), afectados
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en bajo grado por el metamorfismo regional varisco, y produce sobre ellos un metamorfismo
de contacto que llega a alcanzar condiciones de las corneanas piroxenicas en los materiales
encajantes situados junto a los granitoides, con neoformacion de sillimanita en los sedimentos
peliticos y de wollastonita y periclasa en los sedimentos carbonatados. Las condiciones de pre-
sién y temperatura de este metamorfismo de contacto son estimadas por ARRANZ (1997) en
2,5Kby625°C.

Las observaciones realizadas ponen de manifiesto que los granitoides intruyen discordantemen-
te en los metasedimentos encajantes, cortando a la esquistosidad principal y a todas las estruc-
turas variscas principales registradas en ellos. Asi mismo, en los granitoides mas préximos a los
contactos, no se observan en general estructuras que permitan suponer que el proceso de in-
trusiéon haya sido de caracter forzado, o que haya tenido lugar en condiciones sincinematicas;
por el contrario, cuando se han encontrado estructuras deformativas en estas zonas, siempre
han sido relacionables con procesos deformativos posteriores a la intrusion. Estos hechos, asi
como la ausencia de estructuras internas de flujo con orientaciones sistematicas, apoyan la hi-
potesis de que el emplazamiento de la Unidad de Boi del Macizo de la Maladeta se ha produ-
cido en un periodo de calma tecténica. Por otra parte, el estudio de las relaciones texturales
de las rocas afectadas por el metamorfismo de contacto asociado al macizo granitico, pone de
manifiesto que los minerales neoformados han sido afectados por deformaciones que si bien
en algunos casos son claramente asociables a los procesos tecténicos alpinos, en otros posible-
mente son relacionables con deformaciones tardi-variscas.

Los efectos de las deformaciones alpinas sobre los granitoides de la Unidad de Bof son muy va-
riables, pudiendo manifestarse como estructuraciones miloniticas con recristalizaciones en con-
diciones de los esquistos verdes a deformaciones y fracturacion en condiciones mas fragiles,
pero que también estan acompanadas con caracter generalizado de alteraciones a bajo grado
de la mineralogia de los mismos.

En el caso del pluton de Marimanya, las observaciones de que se dispone son escasas, ya que
los afloramientos del mismo en esta hoja son pequefios y con posibilidades de observacion bas-
tante limitadas. No obstante, el estudio realizado por ANTOLIN-TOMAS et al. (2007) refiere que
los datos de la fabrica magnética y la morfologia del plutén sugieren que el emplazamiento del
mismo se ha producido en un régimen transpresivo. Por otra parte, las observaciones de los auto-
res del estudio citado previamente indican que las rocas pluténicas del plutéon de Marimanya no
presentan deformaciones significativas, y que las orientaciones minerales que se observan son
atribuibles a flujo magmatico.

La edad de emplazamiento mas fiable de los granitoides del macizo de la Maladeta es la deter-
minada por EVANS (1993) en circones de un leucogranito por el método de U-Pb, y que es de
298 + 2,4 Ma. Esta edad corresponde al Carbonifero Superior (Pensilvaniense), y es posterior
a la del pico metamorfico regional Varisco en Pirineos, establecido en 305 + 5 Ma. por VIELZEUF
(1996).

Las caracteristicas petroldgicas, geoquimicas e isotdpicas de los materiales plutdnicos del Ma-

cizo de la Maladeta, asi como de otros Macizos Pluténicos de la Supraestructura de la Zona
Axial Pirenaica, son en principio concordantes con hipotesis petrogenéticas que implican en su
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génesis a magmas basicos procedentes del manto y a magmas generados en distintos niveles
de la corteza continental, que sufrirfan procesos de hibridacién y diferenciacion en distinto
grado y en niveles mas profundos que los accesibles a observacion. Verosimilmente, estos pro-
cesos de hibridacion de magmas procedentes del manto y de fundidos corticales relacionados
con los procesos metamorficos regionales, asi como el ascenso y emplazamiento de los mis-
mos, se produciria en estadios relativamente tardios de la Orogenia Varisca, relacionados con
la evolucion extensional de la misma.

Posteriormente a la intrusion de los macizos de granitoides tardivariscos, durante el Estefaniense-
Pérmico, se depositaron en la Cordillera Pirenaica, en cuencas continentales aisladas, materiales
de potencia y composicion variable. En el drea de la hoja, se encuentran representados en su
esquina NO por un pequeno afloramiento de brechas poligénicas con caracteristicas similares
a las de la Fm Aguird, y por dos pequenos afloramientos en el sector de Priiedo (NO de la hoja)
que han sido atribuidos por diversos autores al Tridsico o al Permotriasico del autdctono del Man-
to de Gavarnie, basandose en su correlacidon con materiales similares datados en otros sectores
de los Pirineos (Fm Peranera).

Durante el acortamiento alpino se producen algunas estructuras deformativas, como cabal-
gamientos, entre los que cabe destacar los cabalgamientos de Gavarnie, Estaron y Pedregana-
Cometa de la QUestid-Serra de les Mussoles, que tienen vergencia hacia el S. A ellos se asocian
zonas de cizalla con deformacién milonitica en condiciones de muy bajo grado de metamorfis-
mo, asi como desarrollo de plegamiento con foliacion de crenulacion asociada. También se ge-
neran algunas fallas de desgarre con componente inversa, como la Falla de la Pala d'Eixe. Por
otra parte, el Domo de I'Orri, parte de cuyo sector NO aflora en el sector suroriental de la hoja,
ha sido interpretado como una estructura alpina resultado de la rotacion producida por el api-
lamiento antiformal de laminas cabalgantes alpinas que involucran a rocas paleozoicas con
estructuracion varisca. Asi, el pliegue-manto de I'Orri constitutiria el bloque superior del cabal-
gamiento alpino de Rialp. El Macizo de La Maladeta, por otra parte, se encuentra intensamente
afectado por deformaciones tardias tanto ductiles como frégiles, atribuibles en buena parte a
eventos deformativos alpinos, desarrollandose corredores de falla dentro del mismo, de caracter
ductil-fragil a fragil con movimiento inverso a desgarre.

Posteriormente se desarrollan algunas fallas de componente normal, entre las que cabe desta-
car la falla del Norte de La Maladeta-Pales del Pui-Espot, que transcurre por el Ny NE de la hoja,
cortando y/o rejugando a las estructuras de deformacion variscas, como los Cabalgamientos
de Gavarnie y Estaron, hundiendo los bloques N y NE, respectivamente.

Algunos autores han atribuido también a la deformacién alpina un conjunto de kink bands nor-
males cuyos planos axiales buzan moderadamente al SO o SSO, indicando movimientos de falla
normales con el labio norte levantado.

La evolucion geoldgica mas reciente es la que ha originado la morfologfa de la regién y se en-
marca en dos etapas de su historia diferenciadas por la velocidad e intensidad de los procesos
tecténicos y sedimentarios acaecidos. Comienza a funcionar con la principal etapa del plega-
miento Alpino, para finalizar con los eventos ocurridos durante el Cuaternario, relacionados ma-
yoritariamente con los cambios climaticos.
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Paralelamente a la fase principal de la orogenia Alpina se inicia la actividad erosiva sobre un
gran relieve estructural con mucha energia. La erosién fue capaz de producir una gran cantidad
de material que dio lugar a una serie de depdsitos, de edad Eoceno terminal-Oligoceno y parte
del Mioceno, que rellenan las grandes cuencas terciarias. La litologia de estos depdsitos acusa
la procedencia del material, haciendo suponer una Zona Axial con un ascenso continuado, equi-
librado por la subsidencia de la Depresién del Ebro. Posteriormente, de forma brusca, comienza
una nueva fase de plegamiento fini-Oligoceno que provoca una nueva fase erosiva en la que se
inicia el gran proceso de exhumacion de los relieves que circundan a la Zona Axial pirenaica, y
gue se mantiene durante el Mioceno, Plioceno y Cuaternario.

El Cuaternario es un periodo que se caracteriza por una division en ciclos (o fases) glaciares e
interglaciares. En este sector del Pirineo, se produce en el Pleistoceno una nueva morfogénesis
que marca la formacién de un relieve policiclico debido a la alternancia de etapas glaciares y
periglaciares. Siendo la Ultima glaciacién la que ha tenido un poderoso efecto morfogenético,
que ha borrado cualquier vestigio de anteriores glaciaciones.

Ademas, durante el Cuaternario se han desarrollado otra serie de procesos exégenos, debido al
ambiente periglaciar, a la accion fluvial y a la dindmica de laderas, que han ayudado a modelar
localmente el relieve que se observa en la actualidad, con un buen desarrollo superficial de los
depdsitos cuaternarios.

En el comienzo del Holoceno, caracterizado por la deglaciacion, la actividad fluvial debio ser im-

portante, con la consiguiente removilizacion de muchos depdsitos de origen glaciar. En los ul-
timos tiempos, son importantes los fenédmenos nivales y fluvio-torrenciales.

9. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO
En la Hoja de Esterri d’Aneu (181) se han inventariado y catalogado 6 Puntos de Interés Geoldgico.
La relacion de puntos inventariados es la siguiente:

— Conglomerados de la Rabassa al O de la Noguera Pallaresa.

— Brechas poligénicas.

— Cabalgamiento alpino de la Serra de Les Mussoles.

— Zona de mezcla de leucogranitos y tonalitas del Embalse de Cavallers.

— Milonitas de la Zona de Cizalla Negre-Colomers.

— Manantial termal de Caldes de Bof.
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9.1. DESCRIPCION DE LOS PUNTOS DE INTERES
Punto 1. Conglomerados de la Fm Rabassa al Oeste de La Noguera Pallaresa

Al O de la Noguera Pallaresa, al S de Son y O de Jou, se han encontrado afloramientos del Con-
glomerado de La Rabassa, Ordovicico superior, no citados hasta ahora en este sector, en el que
Unicamente se habia encontrado Cambro-Ordovicico. Asi en la pista que sube al Refugio del
Pla de la Font, unos 700 m al N de este (coordenadas UTM, X: 342300, Y: 4718625), se puede
ver un afloramiento de conglomerados con cantos de cuarzo blanco y arenisca cuarzosa que
pueden superar los 9 cm, subredondeados, en una matriz de arenisca cuarzosa o cuarcita mi-
cacea, foliados y cortados por venas de cuarzo. Tienen una textura matriz-soportada, si bien lle-
gan a tener en algunos casos una textura grano-soportada.

A estos materiales se les ha atribuido un origen continental (conos aluviales), segin SANZ y
PALAU (en prensa) y GIL PENA et al. (2004).

En cuanto a su edad, es una formacion azoica, habiéndosele asignado una edad Caradoc infe-
rior a partir de la edad asignada a formaciones superiores con contenido paleontolégico.

Punto 2. Brechas poligénicas

En la esquina NO de la hoja (Pales de Sarrahéra), existe un pequefo afloramiento (coordenadas
UTM, X: 320050, Y: 4726300), que parece continuarse fuera de la misma, de una brecha de to-
nos gris oscuros a algo rojizos, heterométrica, que no supera los 3 m de potencia, constituida
por cantos de pizarra, areniscas y litarenitas, en una matriz pizarro areniscosa, mas o menos
ferruginosa, con textura matriz-soportada. Los cantos son angulosos y su tamafo varfa entre
5 mmy 40 a 50 cm. Se observan tramos areniscosos masivos con cantos, e intercalaciones de
niveles de pizarras negras, foliados, con cantos de 5 a 10 cm rodeados por la foliacion.

Su contacto N es un cabalgamiento que pone el Sildrico ampelitico aldctono y calizas devonicas
equivalentes a la caliza Basal del Area de facies Central, sobre estos materiales, mientras que
se apoyan sobre una sucesion que de techo a muro tiene ampelitas siltricas y materiales del Or-
dovicico superior del flanco Ny nucleo del Anticlinal central. Este accidente podria ser el Manto
de Gavarnie.

Estas brechas se parecen a las descritas al S de la Subunidad del Flamisell-Baliera (al S del
Macizo de La Maladeta) por MEY et al. (1968), donde estos autores definieron formalmente
la Fm Aguiré. En la citada localidad describen en la base de la formacion unas brechas poligéni-
cas, mal seleccionadas con bloques angulosos de hasta 2m de tonos grises a marrones a veces
tendiendo a purpura o rojizo hacia la base, que se apoyan sobre las formaciones prevariscas
infrayacentes. Diversos autores, basandose en restos de flora fésil han atribuido a esta forma-
cién una edad comprendida entre el Westfaliense D hasta incluso el Estefaniense B.

Punto 3. Cabalgamiento alpino de la Serra de Les Mussoles

Al E'y O del Barranc de Llacs, se observa en un tramo del Cabalgamiento alpino de la Serra de
Les Mussoles (Fig. 3.1), una zona de contacto mecanico de las granodioritas y monzogranitos
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biotiticos con anfibol de La Maladeta con su encajante, que continlia con una zona milonitica
intragranitica, en el Barranco de Les Mussoles, en la que la granodiorita se encuentra intensamen-
te deformada, con desarrollo de una foliacion bien marcada de direccion N120°E a N140°E, bu-
zando al norte. En el tramo de contacto de la granodiorita con su encajante, aproximadamente
a 1 km al sur de la Capilla de Sant Esperit, esta se encuentra gneisificada, mientras que los ma-
teriales Cambro-Ordovicicos a Devénicos, se encuentran intensamente deformados, con abun-
dantes planos de cizalla, que indican movimiento inverso con desplazamiento de bloque de
techo hacia el sur.

En este punto se observan afloramientos de metasedimentos pizarrosos y de granodioritas
afectados por la deformacién milonitica asociada al cabalgamiento de los granioides sobre los
metasedimentos.

Desde el cauce del rio se observan en unos resaltes de la ladera O del Barranc de Llacs, algu-
nos buenos afloramientos del cabalgamiento de los granitoides de la Unidad de Bof sobre los
metasedimentos paleozoicos. En uno de estos afloramientos (Coordenadas UTM, X=324200,
Y=4717125) se ve un contacto mecanico entre granodioritas biotiticas con anfibol de grano
grueso, gneisificadas y unas pizarras ampeliticas siltricas milonitizadas, por debajo de las que
se encuentran pizarras y algunas capas de cuarcitas. Las pizarras ampeliticas siluricas muestran
una esquistosidad N50°E, 70°NO y planos de cizalla N55°E, 40°NO. En la granodiorita gneisifi-
cada situada sobre estas ampelitas se encuentran planos C de cizalla con direccidon N35°-40°E,
y buzamiento 40°NO. Sobre estos planos se aprecia una pronunciada lineacion de estiramiento
N155°-160°E, inclinada 34°al N, encontrandose criterios que indican que los materiales del blo-
que de techo (granodioritas) se han desplazado hacia el SSE.

El caracter de cabalgamiento alpino en parte de su trazado, viene avalado por el hecho de que
atraviesa el Macizo de La Maladeta, deformandole intensamente, en la Serra de Les Mussoles,
asi como por el hecho de hacer cabalgar a las granodioritas sobre su encajante metasedimenta-
rio, en el Barranc de Llacs. Ademas, hacia el O (en la Hoja de Benasque) confluye con el Cabal-
gamiento de Senet, que cabalga, al O de la citada localidad, sobre materiales atribuidos al Tria-
sico (RIOS et al., 2002).

Punto 4. Zona de mezcla de leucogranitos y tonalitas del embalse de Cavallers

Este punto estd situado junto al estribo oriental del dique del Embalse de Cavallers (Coorde-
nadas UTM, X=324250, Y=4717100). En su entorno se encuentran diversos filones de leuco-
granitos biotitico-moscoviticos con turmalina, emplazados en los monzogranitos biotiticos de
grano grueso que constituyen la facies dominante del plutén de La Maladeta (Unidad de Boi,
en este sector). Los leucogranitos tienen un tamano de grano fino-medio y son pobres en mi-
cas y de color muy blanguecino, y en ellos es relativamente frecuente la presencia de nédulos
irregulares de turmalina. Estos leucogranitos presentan contactos netos pero muy soldados con
los monzogranitos de grano grueso, pudiendo aislar enclaves angulosos de estos ultimos.

En uno de estos filones leucograniticos se encuentra una masa de brechas igneas constituidas

por fragmentos de rocas tonaliticas de color gris oscuro, que tienen secciones que varian entre
ameboides, subredondeadas o subangulosas, y que tienen una matriz leucogranitica. Esto pone
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de manifiesto que las tonalitas se encontraban en un estado parcialmente plastico cuando
fueron incluidas por los leucogranitos.

La masa principal de brechas tonaliticas esta elongada en direccién N-S, y tiene un buzamiento
de 60° a 65° E y una anchura de unos 3 m.

Punto 5. Milonitas de la Zona de Cizalla Negre-Colomers

Se trata de una zona milonitica que marca el contacto localmente mecanico entre los leucogra-
nitos (Granitos biotiticos + Ms + Cd) de Travessani-Estany Gerber y los monzogranitos y grano-
dioritas biotiticas con anfibol, de grano medio grueso a grueso de la Unidad de Boi del Macizo
de la Maladeta. En este punto (Coordenadas UTM, X=329850, Y=4719750), la banda miloni-
tica alcanza una potencia algo superior a 1 m, y en ella, los granitoides presentan una fuerte
deformacion milonitica. Los leucogranitos estan transformados en unos ortogneises microglan-
dulares de color grisaceo, presentando también texturas gneisicas las granodioritas de grano
medio-grueso.

En estos granitoides miloniticos se observan planos de cizalla con direccion E-O y buzamiento
de 72° a 80°N, en los que se definen lineaciones de estiramiento N-75°-E, 32° a 35° E, con
componente sinistro.

La banda milonitica se dirige hacia el O, desde el promontorio que definen los leucogranitos
gneisificados hacia el puerto de Colomers.

Fuera de la zona afectada, los leucogranitos corresponden a una facies de grano fino-medio,
algo heterogranulares, de color gris claro, con ldminas finas de biotita, y que con frecuencia
contienen nédulos de turmalina.

Punto 6. Manatial termal de Caldes de Boi

Se encuentra situado a orillas del rio Noguera de Tor (Coordenadas UTM, X: 322800, Y: 4714800),
en la posible prolongacion de la Falla de Boi, con la que debe estar relacionado.

En la Hoja de Esterri d’Aneu (181) se encuentra la casi totalidad del Parque Nacional de Aigiies-
tortes i de Sant Maurici.

Ademas de los puntos de interés geoldgico, inventariados anteriormente, en esta hoja existen
multiples puntos de Interés Geomorfoldgico, que se han recogido detalladamente en 13 itine-
rarios de La Guia Geoldgica del Parque Nacional de Aiglestortes i de Sant Maurici, realizada por
el IGME (MARTINEZ RIUS, 2010).
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