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Abstract

This thesis is a contribution to the structural study of fault zones and fault rocks in a brittle deformational
context. We present the results obtained in five fault zones which cover altogether a wide range of
deformational and kinematic contexts: from mylonitic rocks developed close to the brittle-plastic transition to
cataclasitic fault rocks, including thrusts, transcurrent faults and normal faults. Furthermore, the five case
studies are located in different areas of the Iberian Plate, thus adding a regional component: the Gavarnie
thrust in the Pyrenees, the Vallés-Penedés fault in the Catalonian Coastal Range, the Rio Grio fault in the
Iberian Chain and the Alhama de Murcia and Baza faults in the Betic Cordillera.

To study these fault zones, we propose a combination of classical structural analysis, K-Ar absolute dating
of fault rocks and magnetic fabrics determinations, which include the study of the anisotropy of magnetic
susceptibility at low field and at room (RT-AMS) and low (LT-AMS) temperatures and the anisotropy of
magnetic remanence (AARM, AIRM). The study of fault rocks through magnetic fabrics is based on the
capacity of the technique to average the orientation of textural elements of the rocks. This is especially
useful when petrofabrics are not well defined or when they are composed by differently oriented grain
populations, two characteristics that are very often found in fault rocks. The application of magnetic fabrics
in this context has been developed in the past decades, but rather focused on plastic deformational
contexts (i.e. mylonites), being a minority the studies about cataclasitic rocks. This argumentation lead us to
the second contribution of this work: to decipher the frontiers of magnetic methods in their application to the
study of brittle fault rocks. Specifically, we analyse which are the factors that control the orientation of the
magnetic fabrics and the magnitude of the scalar parameters (Pj, T, etc) in brittle fault rocks.

The combination of structural and magnetic fabrics methods performed in the Gavarnie thrust indicate a top
-to-the-South (N190E) transport direction for one of the main crustal-scale thrusts that configure the Axial
Zone of the Pyrenees and that control the tectonic evolution of the Mesozoic cover in the Southern
Pyrenees. The studied outcrop, localted in the Barrosa Valley, shows a simple fault zone architecture with a
heterogeneous strain distribution. Strain is strongly localized around the lower part of the fault zone, in
contact with the lower thrust plane, reducing its intensity towards the upper zones. Consequently, SC
structures are differently developed across the fault zone and are also conditioned by changes into
deformation styles and by the different rheological behaviour of the rocks involved into deformation (brittle
deformation in phyllites vs plastic deformation in carbonates). As a result, magnetic fabrics evolve from the
base to the roof of the fault zone, with magnetic lineations parallel to transport direction in high-strained
zones (by strain localization or by plastic behaviour) and magnetic lineations parallel to intersection
lineations between structural planes in low-strained zones. Moreover, we analyse the influence of inherited
variscan petrofabrics in the orientation of the magnetic ellipsoids and in the magnitude of the scalar
parameters of the fault rocks.

The Vallés-Penedés and Rio Grio faults are long-lived structures with a common tectonic evolution, in spite
of their location in different chains of the Iberian Plate. K-Ar absolute dating suggests five thermal events of
clay mineral neoformation within the fault zone, which could be related to different activity periods of the
faults. The formation of both faults goes back to the Late-Variscan fracturing of the Variscan Chain (~300
M.a.). They strike NE-SW and NNW-SSE (respectively), show steep dips, magmatic emplacements and
Permian-Triassic mineralizations. Both faults show similar tectonic evolution through the extensional and



compressional stages during Alpine cycle. The absolute dating, beyond their late-variscan origin, suggests
fault activities during the stages of i) Atlatic rift opening (~190 M.a.), ii) basin development in Late Jurassic
— Early Cretaceous period (~160 M.a.), iii) Iberian Plate rotation (~80 M.a.) and finally iv) their positive
inversion during Alpine compression (~40 M.a.). Other common characteristic to both faults is the
obliteration of previous deformational events by the late positive inversion, hence the signification of
absolute dating of fault rocks.

The Vallés-Penedés is one of the main faults that control the tectonic evolution and geometry of the
Catalonian Coastal Ranges, being a NE-SW to E-W, strongly segmented fault system. The results
obtained in this work indicate the development of E-W striking, vertical foliations accompanied by NE-SW
and NW-SE shear bands, which together define predominant sinistral and secondary dextral SC
structures. Top-to-the-N reverse shear bands combined with the strike-slip shears suggest a transpresive
kinematics during the Alpine compression. Moreover, the negative inversion of the structure during the
Neogene controls the subsidence in the Vallés-Penedés basin, overprinting strongly localized, normal
shear bands to the fault rock petrofabric. In this context of complex petrofabric, the magnetic fabric study
corroborates the usefulness of the method to promediate petrofabrics, since magnetic foliation mimics the
irregular orientation of foliation planes at site and sample scale. However, a variable magnetic lineation
distributed in two maxima is recorded in the fault rock. The first maximum has an overall horizontal plunge,
parallel to the transport direction of the strike-slip shears (and parallel to the intersection lineation of
reverse shears). The second one is parallel to the dip direction of the foliation planes and parallel to the
reverse transport direction (also to the intersection lineation of strike-slip shears). This ambivalences are
difficult to resolve, making it necessary a detailed microstructural study of the fault rock to determine the
origin of the magnetic lineation. The structure and architecture of the fault zone are consistent with a
Paleogene transpresion occurred through strain partitioning between the main thrust separating the
Catalan Coastal Range from the Ebro basin (reverse slip) on one side and the Valles-Penedés fault zone
(sinistral strike-slip) on the other.

The Rio Grio fault controls the orientation of the Northern border of the Aragonian Branch (Iberian Chain).
The Rio Grio fault is an high-angle, NNW-SSE striking fault reactivated during Cenozoic compression as a
dominantly dextral and reverse structure, based on the tectonic, structural and kinematic study presented
in this work. Four outcrops along the northern sector of the structure were studied, with special emphasis in
the southernmost, Los Abuelos outcrop, where a spectacular fault zone exposure can be observed. Along
its cartographic trace, the architecture of the deformed zone varies depending on the rheology of the
involved rocks. In the southern sector (i.e. Los Abuelos outcrop), the fault zone is developed in Paleozoic
basement rocks with an architecture similar to an asymmetric flower structure, with strain and displacement
localization along a 50 m wide fault core in a 200-300 m wide fault zone. The localization is favoured by the
presence of ductile, clayey Triassic slivers within the fault core. The different reology of Paleozoic and
Triassic rocks results into variable petrofabric development and deformational styles (fault gouge in
Triassic rocks vs fault breccias in Paleozoic rocks). Towards the northern outcrops, the outcropping fault
zone is developed exclusively in the Mesozoic rocks and the presence of evaporitic Triassic layers
favoured the formation of a 2000 m wide fault zone, with deformation distributed around well-developed
fault cores. Magnetic foliation mimics the weak foliation developed in the fault gouge, whereas magnetic
lineation shows a strong variability in its orientation conditioned by: i) the transpresive movement



partitioned into pure strike-slip and reverse shears in the fault zone and ii) the coexistence of magnetic
lineations parallel to transport direction and parallel to the intersection lineation for both partitioned
kinematics.

The Alhama de Murcia and Baza faults are neotectonic structures located in the Betic Cordillera with
activity since Miocene and Pliocene epochs, respectively. However, the movement of the faults are related
to different tectonic process acting contemporarily in the Betic Cordillera. The convergence between
Eropean and African plates reactivates and neoforms high-angle, NE-SW and NNE-SSW striking faults
with sinistral and reverse displacements, configuring the Eastern Betic Shear System. The Alhama de
Murcia fault is one of the transcurrent faults belonging to this system, showing a total length around 100
km. The convergence between plates co-habited (and co-habits) with a ENE-WSW orogen-parallel
extension, that resulted into the development of intramontane basins limited by N—S normal faults. One of
the most prominent normal fault zone is the Baza fault, which controls the subsidende of the homonymous
sub-basin, located in the Guadix-Baza basin. Other characteristic common to both faults is their
seismogenic behaviour, being the responsible of historical and recent seismic events, as the 1531 Baza
earthquake (Ms 6.0; VIII-IX) or 2011 Lorca earthquake (Mw 5.2; VIII).

The magnetic study presented in this work is focused on deciphering the complex magnetic mineralogy, its
sources, and the different magnetic fabrics present in the well exposed fault core of La Torrecilla outcrop.
The study includes micro-structural observations, rock magnetism techniques and measurements of the RT
-AMS, LT-AMS, AARM and AIRM. Two different magnetic fabrics are observed in the fault gouge: i) a
paramagnetic fabric carried by Fe-rich carbonates (ankerite), with kmax perpendicular to foliation planes (i.e.
inverse fabric) that appears dominantly in the central zone of the fault core and ii) a ferromagnetic s./. fabric
dominant in the external areas of the fault core, with knin perpendicular to foliation planes and knax parallel
to transport direction. The presence of ankerite in the fault gouge is interpreted as a consequence of two
processes: by mechanical incorporation from host rocks and by extensive chemical precipitation from
hydrothermal fluid flows. In spite of the inverse fabric, the orientation of the magnetic fabric is clearly related
to the kinematics of the SC structures, and hence we interpret a syn-kinematic origin of ankerite-rich
cement. Moreover, an extensive alteration of ankerite and iron sulphides (mainly pyrites) to goethite and
hematite is observed in the external zones of the fault core. This alteration is compatible with a post-
kynematic, sub-aerial weathering of fault rocks. We interpret that the alteration of ankerite to ferromagnetic
s.l. minerals entails a decrease in the paramagnetic behaviour of the external zones, leading to the
dominance of the shear-related ferromagnetic s.l. behaviour.

Five outcrops along-strike of the Baza fault were studied to determine: i) the kinematics of structures and
their relation with fault zone architecture and segmentation degree, and ii) the correlation between
deformational structures and strain intensity with the different types of magnetic fabrics observed. Greater
development of deformational structures associated with strain localization into narrow, normal shear bands
entails the development of transport parallel magnetic lineations, whereas lineations parallel to intersection
lineations are related with lower strain intensity and/or localization. A detailed study of a trench excavated
across the fault zone, where two fault splays tend to coalesce in a linkage relay zone indicates that
magnetic lineation orientation is useful to define local deviations of deformation axes produced by changes
in the local extension direction (from fault-perpendicular to fault-parallel extension) in the linkage zone
between adjacent fault splays.



Finally, the integration of data obtained in the five studied faults, together the data and interpretations in
other five faults studied by the Geotransfer research group (U. of Zaragoza), enables to decipher the
factors that control the orientation of the magnetic ellipsoid and the magnitude of the scalar parameters in
brittle fault rocks. As already stated, magnetic lineations occupies two maxima in relation with
deformational structures, mainly SC: parallel to transport direction and parallel to intersection lineation
between S and C planes. The occurrence of these types of magnetic lineations are controlled by: i)
different deformational conditions (i.e. stretching lineations developed in plastic deformation), ii) strain
intensity and its relationship with the development of well defined petrofabrics, iii) the influence of host rock
and inherited petrofrabrics, iv) the overprinting of subsequent deformational events and v) the different
rheological behaviour of paramagnetic and ferromagnetic s.l. mineralogies.

Despite the complexity of the results collected in these studies, they reveal that magnetic fabrics are useful
methods to determine the fault rock petrofabrics in brittle deformational contexts, based on: i) the observed
correlation between the orientation of structural and magnetic foliations, being frequently the latter the most
reliable measurement of the structural plane, ii) their consistence with kinematic criteria, once the type of
magnetic lineation (transport-parallel or intersection-parallel) is discerned, iii) they allow to estimate the
intensity of the deformation under certain conditions and iv) the study of magnetic mineralogy and sub-
fabrics allows to clarify the thermal conditions and timing of mineral neoformations in fault rocks, that can
be related with coseismic events.



Resumen

Esta tesis es una contribucién al estudio tecténico, geométrico, estructural y micro-estructural de zonas y
rocas de falla en contextos de deformacién fragil. Se presentan los resultados obtenidos en cinco zonas de
falla que en conjunto abarcan un amplio rango de caracteristicas estructurales y cinematicas: i) en cuanto
a condiciones de deformacion, desde zonas de falla cercanas a la transicion fragil-plastica de deformacion,
a zonas de falla neotecténicas no exhumadas de comportamiento fragil; ii) en cuanto a cinematica, se han
estudiado cabalgamientos, fallas transcurrentes y fallas normales y finalmente, y iii) en cuanto a geometria
y caracteristicas, las estructuras abarcan un abanico que va desde cabalgamientos y fallas de escala
cortical (o incluso litosférica) a fallas mas someras que probablemente afecten Unicamente a la corteza
superior. Ademas, las cinco estructuras estudiadas se ubican en diferentes cadenas de la Placa Ibérica,
afadiendo una connotacion regional a su estudio. Las estructuras estudiadas en esta tesis son en
concreto: el Cabalgamiento de Gavarnie en Pirineos, la falla del Vallés-Penedés en la Cadena Costero
Catalana, la falla de Rio Grio en la Cadena Ibérica y las fallas de Alhama de Murcia y de Baza en la
Cordillera Bética.

Para el estudio de estas zonas de falla se plantea una combinacién de métodos clasicos de analisis
estructural, de dataciones absolutas de la roca de falla por K-Ar, y de determinacién de fabricas
magnéticas, incluyendo el estudio de la anisotropia de la susceptibilidad magnética a bajo campo y a
temperatura ambiente (RT-AMS) y a baja temperatura (LT-AMS) y de la anisotropia de la remanencia
magnética (AARM, AIRM). El estudio de rocas de falla por medio de fabricas magnéticas se basa en la
capacidad que tienen éstas para promediar la orientacion de los elementos texturales que componen la
roca, siendo especialmente util cuando la petrofabrica no esta bien definida o esta conformada por
poblaciones de granos en diferentes orientaciones (e.g. en rocas de falla). Su aplicacion en este contexto
viene desarrolldndose desde décadas atras, pero enfocado en contextos de deformacion plastica (i.e.
milonitas), siendo muy minoritarios en contextos de deformacion fragil (i.e. cataclasitas). Ello nos lleva a la
segunda contribucién de este trabajo, es decir, a la aportacién de las fabricas magnéticas en el estudio de
cataclasitas. En concreto, se analizan los factores asociados a la deformacién y a la mineralogia que
controlan la orientacion del elipsoide magnético y la magnitud de los parametros escalares (Pj, T, etc.) en
rocas de falla, lo que a su vez aporta informacion sobre la cinematica de las zonas de falla.

El estudio estructural y de fabricas magnéticas en el Cabalgamiento de Gavarnie indica una direccion de
transporte de N190E para uno de los principales cabalgamientos que estructuran la Zona Axial de los
Pirineos y que ademas controla tectonicamente la evolucion de la cobertera mesozoica en la Zona
Surpirenaica. El afloramiento estudiado, en el circo de Barrosa (Comarca del Sobrarbe) se caracteriza por
una arquitectura simple de la zona deformada, pero con una distribucién heterogénea de la deformacion.
En este sentido, la deformacioén esta localizada en torno al plano de cabalgamiento principal, en la base de
la zona deformada, perdiendo intensidad hacia zonas superiores. Ello conlleva a su vez un diferente
desarrollo de las estructuras de deformacién, fundamentalmente de estructuras SC, marcado por un
cambio en las condiciones de deformacién (de plasticas a fragiles) y por diferentes comportamientos
reolégicos de los materiales involucrados en la deformaciéon (fragil en las filitas vs plastica en los
carbonatos). Como resultado, la fabrica magnética evoluciona de base a techo de la zona deformada, con
lineaciones magnéticas paralelas a la direccion de transporte en zonas de alta deformacién, y con
lineaciones magnéticas paralelas a la lineacién de interseccion entre planos estructurales en zonas de
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menor deformacioén asociada a la cizalla. A su vez, se analiza la influencia de petrofabricas heredadas de
la roca encajante en la orientacion del elipsoide y, fundamentalmente, en los parametros escalares del
elipsoide magnético.

Las fallas del Valles-Penedés y de Rio Grio, pese a ubicarse en zonas distantes, presentan una evolucién
tecténica similar. Las dataciones absolutas por K-Ar en arcillas neoformadas en la zona de falla revelan
cinco episodios térmicos, asociados probablemente a diferentes periodos de actividad de la falla. El origen
de ambas se remonta hasta la fracturacion tardi-hercinica (~300 Ma.), presentando una direccion NE-SW
y NNW-SSE (respectivamente), un elevado buzamiento y magmatismo y mineralizaciones asociadas,
caracteristicas propias de las fallas generadas durante este periodo. Ademas, ambas estructuras
presentan actividad posterior tanto de tipo extensional durante el Mesozoico como de tipo compresivo
durante la Orogenia Alpina. Las dataciones, ademas de su origen tardi-hercinico, sugieren actividad de
ambas fallas durante la apertura del rift atlantico (~190 M.a.), durante la formacién de cuencas mesozoicas
a finales del Jurasico y comienzos del Cretacico (~160 M.a.), durante la rotacion de Iberia (~80 M.a.) y
finalmente su inversidon positiva durante la orogenia alpina (~40 M.a.). Sin embargo, otra de las
caracteristicas comunes de ambas fallas es la obliteracion de todos los eventos de deformaciéon previos
por la ultima inversion positiva de la estructura. Por ello, la roca de falla presenta indicadores cinematicos
y petrofabricas asociadas exclusivamente a ésta Ultima, de ahi también la importancia de las dataciones
absolutas en el estudio tecténico de las fallas.

La falla del Vallés-Penedés es una de las principales estructuras que controlan la geometria de la Cadena
Costero Catalana, con segmentos en direccion NE-SW y E-W. Los resultados obtenidos indican el
desarrollo de una foliaciéon pervasiva y de estructuras SC con movimientos mayoritariamente sinistros,
aunque también dextros, en cizallas NE-SW y NW-SE respectivamente. A su vez, la presencia de
numerosas cizallas inversas con direccion de transporte hacia el NNW sugiere una cinematica
transpresiva durante la compresion Alpina. Adicionalmente, la reactivacion extensional de la falla durante
el Nedgeno controla la subsidencia en la cuenca del Valles-Penedés y sobreimpone al conjunto de
foliacién y cizallas anteriormente mencionadas un sistema de bandas de cizalla normales intensamente
localizadas y que terminan por configurar una compleja petrofabrica de la roca. En este contexto, la
interpretacién de las fabricas magnéticas es compleja, pero en conjunto mimetizan los planos de foliacion
a escala de afloramiento, mientras que la lineacion magnética, muy variable, se distribuye en torno a dos
maximos: el primero, horizontal y paralelo a la direccién de transporte transcurrente, y el segundo paralelo
a la maxima pendiente de la foliacion, es decir, paralelo tanto a la direccién de transporte de la cizalla
inversa como a la interseccion entre planos S y C de las cizallas direccionales. A nivel tectdnico y
arquitectonico, la estructura es compatible con una estructura transpresiva, particionada entre el
cabalgamiento del frente de la Cadena sobre la Cuenca del Ebro y la zona de falla direccional del Vallés-
Penedes.

La falla de Rio Grio es una de las principales estructuras que controla el margen norte de la Rama
Aragonesa de la Cadena Ibérica. Con una direccion NNW-SSE y un alto buzamiento, la estructura fue
reactivada durante la compresidon cenozoica como una estructura transpresiva, predominantemente
direccional dextra, a tenor del analisis tecténico, estructural y cinematico realizado en este trabajo. Se ha
estudiado un total de 4 afloramientos a lo largo del sector N de la estructura, con especial énfasis en el
afloramiento de Los Abuelos, en donde la zona deformada esta expuesta espectacularmente. A lo largo de



su traza, la geometria de la deformacion varia en funcion de los materiales a los que afecta. En el sector
mas meridional del tramo estudiado (i.e. afloramiento de Los Abuelos), la falla afecta fundamentalmente a
materiales del zdcalo paleozoico, desarrollandose geometrias en flor positiva, con localizacion de la
deformacion en torno a nucleos de falla anastomosados de unos 50 m de espesor y anchura total de la
zona deformada de unos 200-300 m. Esta localizacion esta controlada por la presencia de lenticulas de
arcillas triasicas de comportamiento ductil en el interior de la zona deformada. Hacia el N, la falla afecta
Unicamente a materiales de cobertera y la deformacion se distribuye a lo ancho de zonas de falla que
alcanzan los 2.000 m de espesor, sin que se identifique un nucleo de falla como tal. Las foliaciones
magnéticas en las rocas de falla mimetizan la débil foliacién generada en las fault gouge, mientras que la
lineacion magnética presenta una gran variabilidad en su orientacion, condicionada por: i) las diferentes
cinematicas particionadas en los afloramientos acomodando el movimiento transpresivo de la falla y ii) por
la coexistencia de lineaciones magnéticas paralelas tanto al transporte tecténico como a la lineacién de
interseccion (perpendicular al transporte).

Las fallas de Alhama de Murcia y Baza, ambas estructuras ubicadas en la Cordillera Bética, son
estructuras neotecténicas y con actividad desde el Mioceno y Plioceno, respectivamente. El movimiento de
ambas estructuras esta asociado no obstante a procesos tecténicos distintos y coetaneos en la Cordillera
Bética. Por una parte, la convergencia entre placas Europea y Africana produce la neoformacion e
inversion positiva de estructuras de alto buzamiento y direccion NE-SW y NNE-SSW, presentando
cinematica inversa y direccional y dando lugar al Sistema de Cizalla Bético. Dentro del este ultimo, la falla
de Alhama de Murcia es una de las principales fallas direccionales, con una longitud préxima a los 100 km.
Por otra parte, y coetaneamente a la compresién, se produce una extension paralela a la direccién del
orogeno y el desarrollo de cuencas intramontafiosas, como las de Granada o Guadix-Baza, controladas
por fallas normales de direccién N-S, como es el caso de la falla de Baza. Otra caracteristica comun de
ambas fallas es su caracter sismogénico, siendo responsables de terremotos destructivos, tanto histéricos
como recientes, como fueron los terremotos de Baza de 1531 (Ms 6.0; VIII-IX) o de Lorca de 2011 (Mw
5.2; VIII).

En la falla de Alhama de Murcia, el estudio de fabricas magnéticas se centra en el estudio de la roca de
falla del afloramiento de La Torrecilla. Teniendo en cuenta que es una de las fallas mas y mejor estudiadas
de Iberia, fundamentalmente por su caracter sismogénico, el trabajo realizado se centra en el andlisis
detallado de la mineralogia magnética, la neoformacién de minerales para- y ferromagnéticos s.I. y la
determinacion de sub-fabricas magnéticas, incluyendo medidas de RT-AMS, LT-AMS, AARM y (p)AIRM.
En la fault gouge desarrollada en el nucleo de la falla, se han observado dos fabricas magnéticas
diferentes: i) una fabrica paramagnética dominante en la zona central del nucleo de falla y asociada a la
presencia de ankerita, con el eje kmax perpendicular a la foliacién estructural (i.e. fabrica inversa) y ii) una
fabrica ferromagnética s.. dominante en las zonas externas del nucleo, con el kmi, perpendicular a la
foliacion estructural (i.e. fabrica normal) y ejes kmax paralelos a la direccidon de transporte. La presencia de
ankerita en la zona de falla se ha interpretado por dos procesos: una incorporacion mecanica desde el
protolito, y fundamentalmente, por una masiva cementacién de la roca de falla por carbonatos como
consecuencia del paso de fluidos hidrotermales. A pesar de ser portadora de fabricas inversas, la
orientacién de la fabrica magnética esta en clara relacion con la cinematica de las estructuras (i.e. Kmin
paralelo a la direccion de transporte), por lo que interpretamos que su neoformacién es sincrénica con el
movimiento de la estructura. Ademas, se ha evidenciado una fuerte alteracidon de la propia ankerita y de
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sulfuros de hierro (pirita, fundamentalmente) a goetita y hematites en las zonas externas del nucleo, con
evidencias de alteracion sub-aérea de la roca de falla. Interpretamos que la alteracion de la ankerita a
fases ferromagnéticas s./. conlleva una reduccién de la contribucién paramagnética en la roca de falla,
dando lugar a la aparicion de fabricas ferromagnéticas s./. en las zonas externas del nucleo de falla.

En la falla de Baza, se han analizado cinco afloramientos para determinar: i) la cinematica de las
estructuras y su relacion con los diferentes grados de segmentacion de la falla y las diferentes
arquitecturas de su zona deformada vy ii) la correlacion entre estructuras e intensidad de la deformacion
con el variable desarrollo de las fabricas magnéticas. La variable intensidad de la deformacion conlleva el
desarrollo de diferentes orientaciones de la lineacion magnética: a mayor intensidad de la deformacion,
mayor predominio de lineaciones magnéticas paralelas a la direccion de transporte normal de la
estructura. Por el contrario, las lineaciones de interseccién entre planos S y C dominan en rocas de falla
menos deformadas. Ademas, se analiza en detalle la fabrica magnética obtenida en una trinchera en la
cual dos ramas principales de la estructura tienden a unirse, formando una rampa de relevo entre ambas.
En el interior de dicha rampa, interpretamos una direccion de extension local paralela a la pendiente de la
rampa, lo que produce una modificacién en la orientacién de los ejes de deformacion y lineaciones
magnéticas paralelas a la estructura.

Por ultimo, la integracion de los resultados obtenidos en las cinco fallas permite esclarecer qué factores
afectan a la orientacion de la fabrica magnética en rocas de falla, con especial atencion a la lineacion
magnética. Recopilando los datos presentados en este trabajo y sumados a los obtenidos por el grupo de
investigaciéon Geotransfer (U. de Zaragoza) en el proyecto CGL2013-42670-P, se observa cémo la
lineacion magnética tiende a agruparse en torno a dos maximos: paralela a la direcciéon de transporte y
paralela a la lineacion de interseccion entre planos estructurales. Estas orientaciones estan condicionadas
en concreto por los siguientes factores: i) diferentes mecanismos de deformacién (i.e. estiramiento de
granos minerales en deformacion plastica), ii) la intensidad de la deformacion y su traduccién a diferentes
tipos de petrofabricas, iii) la influencia de petrofabricas del protolito en la roca de falla, iv) la sobre-
imposicién de cizallas y v) la mineralogia magnética.

Pese a la relativa complejidad de los resultados, se demuestra que el estudio de las fabricas magnéticas
es una técnica totalmente viable y valida para la evaluacién de la petrofabrica en zonas de falla fragiles.
Entre sus aplicaciones mas destacadas podemos sefalar que: i) ofrece orientaciones de planos
estructurales dificilmente obtenibles por medios convencionales en rocas de falla fragiles, ii) aporta
criterios cinematicos, una vez que se consigue discernir entre lineaciones paralelas al transporte o a la
interseccion entre planos, iii) permite estimar la intensidad de la deformacién y iv) en ciertas
circunstancias, el estudio de la mineralogia magnética de subfabricas permite esclarecer la neoformacion
de ciertos minerales en rocas de falla, los cuales pueden asociarse a unas determinadas condiciones de P
-T y a eventos de mineralizacion cosismicos.
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1. Introduccioén

1.1. Introduccién y planteamiento general del problema

En las cadenas orogénicas, la mayor parte de la deformacién producida por la traslacién y el apilamiento
de grandes volumenes de corteza se concentra en lo que se denominan zonas de cizalla o de falla (e. g.
Ramsay y Graham, 1970; Elliott, 1976; Sibson, 1977; Boyer y Elliott, 1982; Butler, 1987). Estas zonas
presentan espesores reducidos en comparacion con el volumen de corteza desplazada y se caracterizan
por presentar rocas de falla (i.e. rocas de las series cataclasiticas y miloniticas) con una elevada tasa de
deformaciéon en comparacién a las rocas circundantes, siendo zonas de heterogeneidad dentro de la
corteza. Una vez generadas, estas rocas muestran una resistencia a la cizalla varios 6rdenes de magnitud
por debajo de las rocas circundantes con menor deformacion, siendo zonas de debilitamiento de la corteza
persistentes a lo largo del tiempo geoldgico. (e. g. Kohlstedt et al., 1995). Por ello, estas estructuras
pueden ser reactivadas repetidamente bajo diferentes regimenes tectonicos, controlando la evolucion
estructural y tectonica de los bordes de placa (e. g. Holdsworth et al., 1997). Estas ideas son compatibles
con la Teoria de la Tectonica de Placas, puesto que permiten explicar por qué la mayor parte de la
deformacion a escala litosférica (y durante el tiempo geoldgico) se concentra en los “debilitados” limites de
placa (Skyes y Sbar, 1973). La reactivacion de estructuras es también un fenédmeno importante en zonas
intraplaca ya que controla la localizacion, geometria y desarrollo de estructuras geolégicas tales como
cuencas extensionales o zonas de rifting (e. g. Daly et al., 1989; Faerseth et al., 1995) y la inversion
tecténica de las anteriores dando lugar a cadenas intraplaca (e. g. Cooper et al., 1989). Ademas del
control tecténico-estructural que ejercen en la configuracion de las placas, son las principales zonas
sismogénicas a escala global y suponen vias de circulacion preferente de fluidos (e.g. McCaig, 1988). Por
ello, estan estrechamente relacionadas con la génesis de mineralizaciones (e. g. Eisenlohr et al., 1989),
asi como con el emplazamiento de materiales magmaéticos desde niveles profundos de la corteza o incluso
mantélicos (e. g. Rosenberg, 2004). El estudio de su cinematica y de las condiciones de deformacién
(presiéon-temperatura, P-T) es fundamental para la reconstruccién tecténica y cinematica de los bordes de
placa y de la propagacion de la deformacién en el interior de las placas. Determinar la arquitectura de la
zona deformada, el reparto de la deformacién, la mineralogia o la permeabilidad, entre otros factores, es
necesario para el correcto entendimiento del funcionamiento sismogénico de las zonas de cizalla/falla.

Los procesos de formacion (o deformacion) de rocas de falla cambian con la profundidad en funcion de las
diferentes condiciones P-T (modelo de Sibson-Scholz; Sibson, 1977; Scholz, 2002; Fig. 1.1). En niveles
profundos de la corteza, se desarrollan flujos viscosos en los que los mecanismos de deformacion a altas
temperaturas producen plasticidad cristalina (>300°C para rocas cuarzofeldespaticas), lo que conlleva el
desarrollo de fabricas cristalograficas penetrativas y la génesis de rocas de la serie milonitica (Tullis y
Yund, 1977; Schmid y Handy, 1991). Hacia niveles mas someros, las menores condiciones de P-T
producen una progresiva transicién a mecanismos de deformacion friccionales y a la fracturacién fragil de
la roca, con el consecuente desarrollo de orientaciones cristalograficas poco o nada definidas y rocas de la
serie cataclasitica. Resulta evidente que este modelo, por otra parte simplificado, divide a la corteza
litosférica en dos grandes dominios: uno inferior, en donde dominan los procesos plasticos de deformacién
y en donde se desarrollan lo que denominamos zonas de cizalla, y otro superior en donde dominan los
procesos fragiles y la presencia de zonas de falla. Entre ambos grandes dominios tiene lugar lo que se ha
descrito en la bibliografia como la zona de transicion friccional-elastica (también denominada fragil-ductil o
fragil-plastica), que tiene lugar a unos 300°C y profundidades variables (Scholz, 1988; Schmid y Handy,
1991; Rutter et al., 2001).
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Fig. 1.1. Perfil conceptual de una zona de falla/cizalla mostrando la relacion entre profundidad, condiciones de
deformacion y tipo de rocas generadas. EF Regime; Elastic-frictional regime (i.e. régimen fragil); QP Regime: Quasi-
plastic regime (i.e. régimen ductil). Tomado de Sibson (1977).

Fig. 1.1. Conceptual model of shear/fault zones, showing the relationship between deep, deformational conditions and
types of fault rocks. EF Regime; Elastic-frictional regime; QP Regime: Quasi-plastic regime. From Sibson (1977).

Por otra parte, los diferentes mecanismos de deformacion en niveles inferiores o superiores de la corteza
tienen su impronta también en la estructura interna de la zona deformada (i.e. zona de cizalla o de falla).
Las zonas de cizalla (Fig. 1.2a) suelen presentar arquitecturas y repartos de la deformacioén relativamente
simples, con petrofabricas bien definidas (milonitas) e indicadores cinematicos claros (estructuras SC,
lineaciones de estiramiento, etc.). Por el contrario, el caracter fragil de las zonas de falla (Fig. 1.2b) genera
arquitecturas complejas, con multiples planos de falla anastomosados y en donde la deformacion se
encuentra distribuida de forma compleja. Ademas, los procesos de deformacion fragiles pueden generar
petrofabricas poco definidas (brechas de falla o cataclasitas poco o nada foliadas) e indicadores
cinematicos ausentes o complejos de interpretar ante la existencia de procesos de particion de la
deformacion o de subsecuentes reactivaciones de la estructura. Ademas, y en determinados contextos,
como en zonas intraplaca con levantamientos tectonicos “menores” o en fallas neotecténicas, la
insuficiente exhumacion impide que afloren en superficie las partes mas internas de la zona de
deformacion, es decir, la zona de deformacién ductil. Por ello, las zonas de deformacién fragil son
frecuentemente el Unico medio para el estudio estructural y cinematico de dichas estructuras. Desde un
punto de vista sismoldgico, la mayor parte de los terremotos asociados a grandes fallas acontece en
niveles superiores a la transicion ductil-fragil, es decir, en la corteza superior fragil (5-15km, dependiendo
fundamentalmente del gradiente geotérmico; Sibson, 1983; 1984; Meisnner y Wener, 1986).
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Fig. 1.2. Zona de cizalla ductil-fragil en el Cabalgamiento de Gavarnie (a) y zona de falla fragil en la Falla de Rio Grio,
ambas fallas estudiadas en esta tesis doctoral. Es destacable la diferencia en la arquitectura de las zonas deformadas
en un tipo y otro y los diferentes tipos de rocas generados bajo diferentes mecanismos de deformacion.

Fig. 1.2. Ductile-brittle shear zone of the Gavarnie thrust (a) and brittle fault zone of Rio Grio fault, studied fault zones
in this thesis. Remarkably, different fault zone architectures and fault rocks are developed in each case depending on
the deformational conditions.
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1. Introduccion

El estudio estructural de éstas zonas se ha abordado histéricamente desde diversos enfoques y escalas de
trabajo: i) desde la tecténica o geodinamica, que se basan en el analisis geométrico de las estructuras
asociadas a los procesos tectonicos, ii) desde el analisis estructural, la herramienta basica para el estudio
de la deformacion, cinemética o relaciones deformacion-esfuerzos a escala de afloramiento vy iii) desde la
microtectonica, que estudia la deformacién a escala milimétrica o de grano mineral mediante microscopios
petrolégicos o electrénicos. En las ultimas décadas y en paralelo al andlisis estructural clasico, se han
desarrollado otras técnicas para la determinacion de petrofabricas, es decir, la orientacién de los
elementos texturales que conforman la roca. El estudio de petrofabricas aplicado a rocas de falla aporta
informacion relevante sobre la cinematica de la estructura, permite determinar la cantidad de deformacion
que presenta la roca (ya sea cualitativa o cuantitativamente) o identificar los procesos de deformacion
intracristalina. Entre estas técnicas destacan, por ejemplo, la difraccion por retrodispersion de electrones o
Electron Backscatter Difraction (EBSD) para determinar la orientacion cristalografica preferente en rocas
con deformacion ductil, la goniometria de rayos-X, especialmente util para obtener la orientacion de
minerales planares como los filosilicatos, o la utilizada en esta tesis doctoral, la anisotropia de la
susceptibilidad magnética o ASM (AMS por sus siglas en inglés, también denominada fabricas
magnéticas), que promedia la orientacion de la petrofabrica a partir de la variacion en el espacio de la

susceptibilidad magnética de la roca.

El tipo de metodologia, tanto de analisis estructural como de petrofabricas, aplicada a cada caso de
estudio difiere en funcion del objetivo planteado y fundamentalmente del tipo de deformacion, ductil o fragil,
que presenta la roca de falla. Ante la complejidad del estudio de las zonas de falla fragiles, en esta tesis se
propone una combinacion de técnicas de analisis estructural clasicas conjuntamente con técnicas
magnéticas (ASM) para el estudio estructural y cinematico de cinco zonas de falla diferentes, todas ellas
pertenecientes a la Placa Ibérica. En este sentido, la ASM se muestra como un método capaz de
representar la orientacion promedio de los elementos texturales en rocas en donde la petrofabrica esta
débilmente definida (e. g. brechas de falla o cataclasitas), supliendo o complementando los indicadores
cinematicos no siempre observables o medibles en afloramiento (Fig. 1.2b). Los cinco casos de estudio
ejemplifican los diferentes tipos de movimiento de las fallas (e. g. cabalgamientos, fallas normales y fallas
direccionales), diferentes condiciones de deformacion (fragil y transicion fragil-plastica), evoluciones mas o
menos complejas (i.e. reactivaciones bajo diferentes estados de esfuerzos) y ademas se ubican en
diferentes contextos tectonicos de la Placa Ibérica (borde de placa o deformacién en el interior de la placa,
Fig. 1.3): i) Cabalgamiento de Gavarnie, en los Pirineos centrales, siendo la Unica zona estudiada que
presenta deformacion ductil, ii) Falla del Vallés-Penedés, reactivada bajo diferentes estados de esfuerzos
en la Cadena Costero Catalana, iii) Falla de Rio Grio, también de compleja evolucion tectonica y
estructural, en la Cadena Ibérica, iv) Falla de Alhama de Murcia, estructura sismogénica, neotecténica y
transpresiva asociada al Sistema de Desgarre Bético y v) Falla neotecténica de Baza, que con
desplazamiento normal controla la subsidencia de la cuenca homoénima, ubicada también en la Cordillera
Bética. Como anteriormente se ha sugerido, esta diversidad en las fallas estudiadas permite a su vez
observar una elevada variabilidad en la geometria de las zonas deformadas, en los procesos de
deformacion y en el tipo de rocas desarrolladas, y cdmo todos estos condicionantes determinan diferentes
orientaciones de la petrofabrica y de la ASM. Es por ello que el objetivo metodoldgico de la presente tesis
doctoral sera analizar dichos factores y en qué modo afectan a la orientacién y parametros de la ASM.
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Fig. 1.3. Mapa geoldgico simplificado de Iberia, con los principales sistemas de fallas. En negrita se marcan las estruc-
turas estudiadas en esta tesis doctoral.

Fig. 1.3. Simplified geological map of Iberia, showing the main fault systems. In bold, the studied faults in this thesis are
shown.

1.2. Una breve revision histérica de las fabricas magnéticas

Varios trabajos pioneros con rocas naturales a mediados del siglo XX ya apuntaban a una relacion entre
las direcciones de menor o mayor susceptibilidad magnética con las orientaciones de planos estructurales,
como la estratificacion (Ising, 1942) o foliacion y lineacion (Balsley y Buddington, 1960). No obstante, no
fue hasta 1966 cuando en su pionero trabajo Jhon W. Graham introdujo por primera vez el concepto
moderno de ASM, determinando que la menor susceptibilidad se corresponde con la normal a los planos
de estratificacion, y que en su caso de estudio, la mayor susceptibilidad era paralela a los ejes de los
pliegues en rocas metamorficas de los Apalaches. Ademas, Graham (1966) también apunté que el origen
de la variacion en el espacio de la susceptibilidad estaba en relacion a la presencia de minerales
ferromagnéticos s./. orientados acorde con la petrofabrica dominante de la roca. Posteriormente al trabajo
de Graham, pronto se desarrolla toda una metodologia especifica de trabajo que permite afianzar el
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método como herramienta de determinacién de petrofabricas (Jelinek, 1981; Kligfield et al., 1983; Hrouda,
1987; 1993; Borradaile, 1988; Borradaile y Tarling, 1981; Tarling y Hrouda, 1993 y referencias; Borradaile y
Henry, 1997; Parés et al., 1999; Borradaile y Jackson, 2004). Estos nuevos estudios apuntan a que no solo
los minerales ferromagnéticos s./. contribuyen a la anisotropia de la susceptibilidad magnética, sino que los
diamagnéticos (e. g. cuarzo, calcita...) y en mayor medida los paramagnéticos (e. g. filosilicatos)
contribuyen a la susceptibilidad magnética y a la definicion de la ASM, a veces de forma mayoritaria (Daly,
1967; Parry, 1971; Henry, 1983; Henry y Daly, 1983; Borradaile et al., 1986; Lamarche y Rochette, 1987).
En este punto, la ASM representa por tanto una poderosa herramienta para determinar la petrofabrica total
de la roca y dar una vision global del elipsoide de deformacion finito de la misma (ver Parés, 2015).

Ciertos minerales paramagnéticos, como los filosilicatos, pueden suponer fracciones de la roca total en
términos volumétricos mucho mayores (y por tanto representar en mejor medida la petrofabrica) que otros
minerales ferromagnéticos s..., como los 6xidos o ciertos sulfuros de hierro. Sin embargo, la mayor
susceptibilidad intrinseca de ciertos minerales ferromagnéticos s./., accesorios respecto al volumen total de
la roca, puede controlar la orientacion de la ASM enmascarando la contribucién de los filosilicatos
dominantes en la petrofabrica. Esta problematica es ain mas relevante si tenemos en cuenta que ambos
conjuntos de minerales pueden estar orientados de forma distinta en la roca a consecuencia de los
diferentes procesos geologicos que terminan por configurar su petrofabrica (e. g. sedimentacion,
alteracion, subsecuentes deformaciones, etc.). Es por ello por lo que el siguiente paso fundamental desde
un punto de vista metodolégico, mas alla de las notables contribuciones de la ASM al estudio estructural
alli donde se aplico, fue la determinacion de sub-fabricas, es decir, del aislamiento de la contribucion
ferromagnética s./., paramagnética e incluso diamagnética a la ASM total de la roca (e. g. McCabe et al.,
1985; Stephenson et al., 1986; Ihmlé et al., 1989; Jackson, 1991; Ritcher y Van der Plujim, 1994; Martin-
Hernandez y Hirt, 2001; Potter, 2004; Parés y van der Pluijm, 2002a; Martin-Hernandez y Ferré, 2007).
Este avance permite discernir no soélo la fabrica asociada a cada poblacion de granos de diferente
comportamiento magnético, sino que permite, si se dan las circunstancias, obtener diferentes orientaciones
de las fabricas magnéticas en relacion a diferentes procesos tectonicos (e. g. Oliva-Urcia et al., 2009). Es
decir, la ASM como método deja de ser una visién del elipsoide de deformacion finita total para ser una
suma de “deformaciones infinitesimales”. Varias de estas técnicas (e. g. LT-AMS, AARM, AIRM, VRM, HF-
AMS, etc.), al menos las utilizadas en esta tesis, se desarrollaran en el capitulo de metodologia.

Como técnica, la ASM se ha aplicado a la determinacion de la petrofabrica en todo tipo de contextos
tecténicos y rocas, que van desde el efecto que ejerce el esfuerzo tensional minimo (o su traduccién en
términos de deformacién) en rocas no consolidadas en cuencas sedimentarias (Sagnotti et al., 1994;
Mattei et al., 1997; Cifelli et al., 2005; Soto et al., 2007, 2008, 2012; Oliva-Urcia et al., 2010, 2011, 2013;
Pueyo Anchuela et al.,, 2010; Garcia-Lasanta et al., 2013, 2014, 2015, 2018), al estudio de zonas
orogénicas, como cinturones de pliegues y cabalgamientos (e. g. Larrasoana et al., 1997, 2004; Parés y
van der Pluijm, 2004; Debacker et al., 2004; 2009; Pueyo Anchuela et al., 2012) o prismas de acrecion (e.
g. Taira y Niitsuma; 1986; Housen, 1997; Tokiwa and Yamamoto, 2012), pasando por el estudio del
emplazamiento y flujo de rocas igneas (e. g. Ellwood, 1978; Hillhouse y Wells, 1991; Leblanc et al., 1994;
Roman-Berdiel et al., 2004).
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1.3. ASM en zonas de cizalla y zonas de falla: un reparto desigual

Desde finales del siglo pasado, la ASM se ha aplicado al estudio de zonas alta deformacion (i.e. zonas de
cizalla y falla), con un notable grado de éxito. No obstante, existe una elevada desproporcion entre los
articulos publicados sobre su aplicacion a zonas de cizalla ductiles respecto a zonas de falla fragiles,
siendo mucho mas numerosos los primeros. Resulta evidente que la petrofabrica de la roca esta
fuertemente influenciada por los mecanismos de deformacion, por lo que el estudio y resultados de uno y
otros, pese a ciertas similitudes, suelen diferir. Entre las similitudes, destaca por encima de todas ellas la
presencia de fabricas magnéticas compuestas, es decir, las que aparecen cuando la geometria y
orientacién del elipsoide magnético resultan de la suma de dos o mas poblaciones de minerales con
orientaciones diferentes (Borradaile y Tarling, 1981; Housen et al., 1993). Las fabricas magnéticas
compuestas no se restringen a las zonas de falla, sino que pueden ser reconocidas en diversos contextos,
como por ejemplo en el desarrollo de foliaciones y la persistencia de planos de estratificacion en zonas
orogénicas (e. g. Debacker et al., 2004; 2009). Por lo general, el eje menor de susceptibilidad magnética
(kmin) €s perpendicular a uno de los planos estructurales, mientras que el de mayor susceptibilidad (kmax 0
lineacion magnética) suele ser paralelo a la linea de interseccién entre ambos planos, y no paralela a la
direccion de estiramiento o eje X del elipsoide de deformacion (ver Parés y van der Pluijm, 2002b para
mayor detalle; Fig. 1.4a).

a) Fabricas compuestas En rocas de falla, estos planos estan
S constituidos por planos oblicuos de cizalla (C)

'rl//l// Cleavage y de foliacién (S), que comunmente definen

' Kmax estructuras denominadas SC (Lister y Snoke,

iy | ?Bedding - 1984) y que son indicadoras de la cinematica
% | de la estructura. Estos planos estructurales

Tl 7 suelen estar definidos por la orientacion

Yf Xf preferente cristalografica y de forma de los

minerales que componen las rocas, por lo que
b) ROcaS de fa”a la ASM es capaz de mimetizarlos. (Fig. 1.4b).

En este sentido, el eje minimo de

& g susceptibilidad magnética suele ser
perpendicular a wuno de los planos

iz Kiriai Kimax estructurales anteriores o perpendicular al
= ;Yf plano bisector entre ambos (e. g. Housen et

al., 1995; Aranguren et al., 1996; Aubourg et

Fig. 1.4. Representaciones esquematicas de la lineacién al., 2000; Sidman et al., 2005; ver Ferré et al.,
magnética o kmax en fabricas compuestas (a) y en rocas de . .
falla (b). Notese que el kmin en las fabricas compuestas es 2014 para mayor explicacion).
perpendicular a uno de las planos estructurales. Modificado de rorendentemen la lineacién maanética
Parés y van der Pluijm, 2002b. Sorprendentemente, la 9

Fig. 1.4. Diagrammatic representation of various type of en zonas de falla dictles no tiende a ser

magnetic lineation or kmax in composite fabrics (a) and in fault paralela a la interseccién entre planos, si no a
rocks (b). Note that kmin is perpendicular to structural planes. . ., ) . .
Modified from Parés and van der Pluijm, 2002b. la direccion de estiramiento, lo cual permite

una correlacion (casi) directa entre lineacion y
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direccion de transporte (Ruf et al., 1988; Aubourg et al., 2000; Zhou et al., 2002; Tomezzoli et al., 2003;
Ferré et al., 2004; Sidman et al., 2005; Tikoff et al., 2005; Ono et al., 2010). La explicacion a esta lineacién
magnética, normalmente asociada a minerales ferromagnéticos s.l., sigue siendo bastante incierta, aunque
dos posibles causas se han propuesto: i) un incremento progresivo de la deformacién hasta que la
direccion de estiramiento sea también la de mayor susceptibilidad (Parés y van der Pluijm, 2002b) v ii) la
alteracion de filosilicatos a 6xidos de hierro durante la milonitizacién (Ferré et al., 2004).

En contextos de deformacion fragil (i.e. zonas de falla), el tipo de roca y de petrofabrica desarrolladas
estan estrechamente relacionadas con la intensidad de la deformacién y con la reologia de los materiales
deformados. La progresiva fracturacion de la roca produce a su vez un progresivo aumento de la matriz
fina en comparacioén al contenido en clastos, que conservan la petrofabrica heredada de la roca encajante
o protolito. Teniendo en cuenta que la rotacion de los clastos es caodtica (aunque esto no siempre es
cierto), podemos asumir que son los granos de la matriz los que estan anisotropicamente orientados
dentro de la roca de falla, y que por tanto seran ellos, y no los clastos, los que porten la fabrica magnética.
Si el grado de deformacion es suficientemente alto, se generan en la matriz planos discretos de cizalla y
foliacion (i.e. fabricas compuestas) con geometrias resultantes muy similares a las estructuras ductiles SC,
aunque evidentemente generadas bajo mecanismos de deformacion totalmente distintos (rotacion
mecanica de los granos minerales vs. deformacion plastica cristalina). En estos contextos de deformacion
fragil, solamente se ha publicado un reducido nimero de articulos (e. g. Solum and van der Pluijm, 2009;
Levi and Weinberger, 2011; Levi et al., 2014; Braun et al., 2015) y de comunicaciones en congresos (e. g.
Pomella, 2014; Moreno, 2014) sobre ASM. Por lo general, los portadores de la susceptibilidad en este tipo
de rocas suelen ser los filosilicatos y las lineaciones magnéticas siguen siendo dominantemente paralelas
a la direccidon de transporte de las estructuras estudiadas. Este hecho no deja de ser sorprendente,
teniendo en cuenta la facilidad de los filosilicatos para desarrollar lineaciones de intersecciéon en fabricas
compuestas (e. g. van der Pluijm y Kaars-Sijpesteijn, 1984; Aubourg et al., 1991; Parés, 2015), y la

ausencia de lineaciones de estiramiento en filosilicatos a bajas temperaturas de deformacion (<300°C; den
Hartog et al., 2013; Zhang y He, 2016). A raiz del proyecto de investigacion en el que se enmarca esta
tesis doctoral, un total de 8 nuevas publicaciones (y otras tres en preparacion) indican una variabilidad de
la lineacion magnética en zonas de falla fragiles mucho mayor de lo anteriormente observado (Casas-
Sainz et al., 2017; 2018; Marcén et al., 2018a, b; 2019; Vernet et al., 2019; Roman-Berdiel et al., 2019;
Sierra et al., 2019). Es por ello que uno de los principales objetivos de esta tesis doctoral es determinar los
factores que condicionan un tipo u otro de lineacién magnética en zonas de falla fragiles.

1.4. Objetivos concretos de la tesis doctoral

Aunque ya se han dado breves pinceladas previamente, en este apartado se exponen concretamente los
objetivos principales de la presente tesis doctoral. Todos ellos giran en torno a uno principal, que no es
sino la caracterizacion cinematica de las 5 estructuras estudiadas a partir de la combinacion de métodos
estructurales clasicos y la determinacion de la petrofabrica a través de la ASM. Las cinco fallas estudiadas
abarcan un amplio espectro de condiciones de deformacién y se ubican en contextos geoldgicos diversos,
de tal manera que su caracterizacion cinematica tiene importantes connotaciones en términos
estructurales, tecténicos y regionales. Ante la complejidad de sus estructuras, se requiere un analisis
detallado de la geometria y del reparto de la deformacion en el interior de las zonas deformadas, por lo que
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la mayor parte del trabajo esta basado en analisis estructurales y microestructurales, que ademas nos
permiten comprender el significado de la variabilidad obtenida en las fabricas magnéticas. Para ello, se
plantean los siguientes objetivos y métodos concretos:

1. Analisis geométricos, estructurales y microestructurales aplicados a diversas escalas con el
objetivo de recopilar informacién cinematica de las mismas y estudiar los repartos de la deformacion en el
interior de la zona deformada. Este trabajo se fundamenta en la realizacidon de cartografias a escala de
falla y de afloramiento (si las condiciones lo permiten), en la medida en campo de criterios cinematicos (e.
g. planos de falla, estrias, foliacion, lineaciones mineraldgicas, estructuras SC, etc.) y en el estudio en
lamina delgada de las rocas de falla.

2. Establecer las relaciones entre las petrofabricas de la roca y la orientacion de la ASM, con el
objetivo de desarrollar la metodologia del estudio de las fabricas magnéticas aplicado a las zonas de falla.
Este objetivo engloba tanto el estudio de las diferentes mineralogias de las muestras, sus sub-fabricas
magnéticas y las diferentes relaciones entre la ASM e intensidad de deformacion, repartos de la
deformacion en la zona deformada o la importancia de petrofabricas heredadas del encajante, entre otros
factores.

3. Por lo general, los indicadores cinematicos en campo soélo indican la ultima etapa de deformacién
de la estructura, por lo que la evolucion tecténica a lo largo del tiempo geolégico no es facilmente
determinable mediante el analisis estructural clasico. Por ello, se realizan dataciones absolutas K-Ar en
arcillas neoformadas en las fallas de Rio Grio y Vallés-Penedés con el objetivo de detectar subsecuentes
reactivaciones de las estructuras y asociarlas a procesos tecténicos a escala de placa.
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2. Marco estructural

A lo largo de este capitulo se pretende dar una visién global sobre: i) la génesis de las zonas de falla o de
cizalla fragiles, ii) su evolucién estructural con el aumento de la deformacion, iii) los diferentes tipos de
geometrias de la estructura interna de la zona deformada en relacion a la diferente cinematica de la
estructura) y iv) los diferentes mecanismos de deformacion y tipos de rocas de falla desarrolladas. Tal y
como se expone en el capitulo introductorio, la presente tesis esta centrada en el estudio cinematico de
zonas de cizalla fragiles, por lo que las zonas de cizalla ductiles y los procesos que en ellas imperan
quedan fuera del objetivo y del presente capitulo de la tesis doctoral. También es por ello que el presente
capitulo fundamentalmente se basa en explicar geométrica y estructuralmente las zonas de falla,
quedando sin desarrollar en profundidad amplios campos de estudio en zonas de falla fragiles (e.g.
permeabilidad, porosidad o comportamiento mecanico de los materiales), pese a la importancia de estos
estudios para el conocimiento estructural y sismoldgico de las fallas. Ademas, este capitulo no solo intenta
explicar qué es una zona de falla fragil, sino que permite enmarcar geoldgica y estructuralmente las

diferentes zonas de falla estudiadas en este trabajo.
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2. Marco estructural

2.1. Arquitectura de las zonas de falla

Antes de dar explicacién a la estructuracion de las zonas de falla fragiles, conviene explicar brevemente
dos términos fundamentales, estrechamente relacionados, y que frecuentemente tienden a confundirse o
usarse de forma incorrecta. La diferencia entre falla y zona de falla es importante en tanto en cuanto se
refieren a estructuras generadas a escalas distintas. Mientras que una falla es por definiciébn una
estructura fragil y relativamente plana a lo largo de la cual ocurre un desplazamiento relativo de los
bloques que separa, una zona de falla esta formada por numerosos planos de falla, que entrelazados y en
mayor o menor medida conectados, generan una banda ancha de deformacion fragil con desplazamientos
acumulados mucho mayores (i.e. kilométricos) que un plano de falla individual (i.e. centimétrico a métrico).

Si por algo se caracterizan las zonas de falla es por su elevada heterogeneidad, la cual se evidencia tanto
en la comparacion entre diferentes zonas de fallas como, a nivel individual, en la geometria de la zona
deformada. Modelos conceptuales simplificados sobre la arquitectura de las zonas de falla vienen
desarrollandose desde varias décadas atras, y aunque tal vez no terminen de ejemplificar completamente
esta heterogeneidad, si ofrecen una descripcion estructural que se asemeja a las arquitecturas
observadas en campo. Estos modelos indican que la mayor parte del desplazamiento y deformacién se
concentra en una estrecha banda de deformacion plastica que se ha denominado nucleo de la falla (o fault
core). A ambos lados del nicleo se generan dos zonas caracterizadas por redes de fracturacion fragil de
la roca del protolito o encajante, denominadas zonas de dafio (0o damage zones; Fig. 2.1. ver Caine et al.,
1996). La concentracion de la deformacion en el nicleo genera mayores grados de conminucion en esta
zona, por lo que se caracteriza por presentar rocas de falla de alta deformacion (e.g. ultracataclasitas o

Cataclasitas

Protolito Brechas Gouges Cataplasitas
fracturado foliadas

Zona de Dafo Ndcleo Zona de Dafio

Fig. 2.1. Esquema simplificado de la arquitectura de una falla direccional en donde se muestran las zonas de nucleo y
de dafio. Desde el nucleo y hacia las partes externas, el grado de conminucién de la roca se reduce progresivamente.
Por ello, en la zona del nucleo dominan fault gouges y cataclasitas foliadas, en donde la petrofabrica del protolito ha
sido totalmente obliterada por la deformacién asociada a la actividad de la falla. No asi en la zona de dafio, en donde
cataclasitas sin foliacion, brechas o la propia roca del protolito fracturada son dominantes. Figura sin escala y
modificada de Rodriguez-Escudero (2018) y Lin y Yamashita (2013).

Fig. 2.1. Simplified sketch of the internal architecture of a strike-slip fault zone, where core and damage zones are
shown. From the core and towards the external zones, the comminution degree of the fault rocks decreases
progressively. Thus, fault gouges and foliated cataclasites are dominant in the core zone, where the host-rock
petrofabric has been completely overprinted by fault-related deformational structures. Not so in the damage zone,
where un-foliated cataclasites, breccias and fractured host-rock are dominant. Non-scaled figure. Modified from
Rodriguez-Escudero (2017) and Lin and Yamashita (2013).
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Arquitectura de las zonas de falla

fault gouges), mientras que la zona de dafo suele presentar brechas y cataclasitas, normalmente
preservando petrofabricas heredadas del protolito (i.e. estratificacién, foliacion, etc.). Con frecuencia los
limites entre ambas zonas son progresivos, y la coexistencia de los diferentes tipos de rocas anteriormente
mencionadas es frecuente en el ndcleo, zona de dafo y, especialmente, en zonas de transicion entre

ambos.

Aunque realmente existen ejemplos de zonas de falla como el anteriormente mencionado (e.g. falla de
Punchbowl, en el sistema de fallas de San Andrés; Chester et al., 1993; Fig. 2.2a), esta descripcion no se
corresponde realmente con la arquitectura que suelen presentar las zonas de falla. Estas tienden a
componerse de varios planos de falla anastomosados, los cuales limitan bloques o lenticulas de material
fracturado del protolito entre ellas (e.g. falla de Carboneras; Faulkner et al., 2003; Fig. 2.2b). En estas
Ultimas resulta evidente que tanto el reparto de la deformacién como la consecuente distribucion de las
diferentes rocas de falla es mucho mas compleja que en las del primer tipo, en tanto en cuanto la
estructuracion en dos zonas (i.e. nucleo y zonas de dafio) anteriormente explicada se observa en cada una
de esas fallas menores y anastomosadas (Fig.2.2b). Queda claro por tanto que los conceptos de nuicleo y
zona de dafio no siempre se ajustan a la descripcion estructural de zonas de falla anteriormente descrita y
que ademas tienen cierto caracter fractal, ya que cominmente son aplicados a varias escalas dentro de
una misma zona de falla, ya sea a escala de la zona deformada en su conjunto, o a planos individuales de

falla dentro de la zona deformada.

a) Zona~de ] ) b) Zona de Bandas de
dafio Nucleo  Protolito dafo Lenticulas rocas de falla
n

[+l

<50cm ~100m ~100m <1km

Fig. 2.2. Modelos conceptuales en 2D de zonas de falla direccionales. a) Modelo propuesto para la falla “uni-nicleo” de
Punchbowl en Chester et al. (1993); b) Modelo propuesto para la falla “multi-nicleo” de Carboneras en Faulkner et al.
(2003). Figura modificada de Faulkner et al. (2003).

Fig. 2.2 Conceptual 2D sketchs of strike-slip fault zone architectures. a) Sketch of a “uni-core” fault zone, based on the
described structure of the Punchbowl! fault zone in Chester et al., (1993); b) Sketch of a “multi-core” fault zone, based
on the described structure of the Carboneras fault zone in Faulkner et al. (2003). Modified from Faulkner et al. (2003).

Las dos diferentes arquitecturas mostradas en la Fig. 2.2 tienen a su vez una impronta directa en la
anchura de la zona deformada. La comparacién entre las dos fallas anteriormente mencionadas (i.e. fallas
de Punchbowl y Carboneras) es frecuente en la bibliografia para ejemplificar estas variaciones en la
anchura en relacion con la arquitectura. Ambas fallas presentan similares desplazamientos a favor de la
direccion de la falla (=40 km) y operaron en similares condiciones de profundidad. Sin embargo, las
diferentes propiedades reoldgicas de los materiales en las que se generaron (granito para la Punchbowl y
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mica-esquistos para Carboneras), conlleva el desarrollo de un nucleo de apenas 0.5 m para la primera y
de mas de 1 km y complejos entramados de fallas para la segunda. Los factores que controlan el
desarrollo de las zonas de falla, sus geometrias y los diferentes tipos de roca generados van a ser
tratados en los proximos apartados, intentando ofrecer una vision global de la formacién y desarrollo de
las zonas de falla fragiles.

2.2. Formacioén y evolucién de las zonas de falla

Tras varias décadas de estudios sobre la ) 100000 —
evolucion de zonas de fallas a varias escalas, 10000 110
hay cierto consentimiento generalizado en que 1000 1:100
las zonas de falla de menor tamaio representan 100 a 4 y 1:1000
los estadios iniciales de evolucion de aquellas de ¢z 10 2
mayor magnitud. Comunmente se compara la g 1

longitud de la estructura con la anchura de la E 0.1

zona deformada como criterio de desarrollo de la 001 a

estructura. La compilacién de numerosos datos 0.001 ;

en fallas de diferentes escalas (desde salto 0.0001

milimétrico a kilométrico) revela cierta relacion 0.00001 A et e
lineal entre desplazamiento y anchura (Fig. 2.3). Displacement (m)

Esta correlacion sugiere una progresiva Fig. 2.3. Compilacion de valores de espesor vs
desplazamiento en un amplio rango de escalas, evidenciando

incorporacion de las paredes de la falla a lazona  yna relacion lineal, con una tipica desviacién. Los simbolos

deformada, indicando a grandes rasgos la rellenos corresponden con fault gouges desarrolladas en
rocas siliciclasticas, mientras que los simbolos huecos

ejemplifican fallas generadas por uniéon de segmentos. Figura
con el incremento del desplazamiento (e.g. tomada de Wibberley et al. (2008). Ver esta referencia para el

Scholz, 1987; Hull, 1988; Evans, 1990; Fossen y origen de los datos.
Hesthammer, 1997). No obstante, y como se

inexistencia de cambios en la reologia de la falla

Fig. 2.3. Compilation of thickness vs. displacement data over
a wide range of fault scales, showing a linear, typically
explica a continuacion, todas estas correlaciones  scattered trend. Solid symbols represent fault gouges
developed in siliciclastic rocks, whereas open symbols
represent fault zones developed by segments linkage. From
puesto que en estos estudios no se han valorado  wibberiey et al. (2008). See reference for data origin.

factores tales como litologia, contexto de

deben tomarse con muchas precauciones,

deformacion (i.e. zonas de cizalla ductiles o fragiles), geometria de la zona deformada o la separacién
entre la anchura del nucleo y de la zona de dafio que, como se mostraba con los dos ejemplos de falla
anteriormente expuestos, pueden controlar la relacién desplazamiento vs. anchura (ver Evans, 1990;
Shipton et al., 2006).

La fracturacion inicial de la roca (es decir, la nucleacion de fallas milimétricas a métricas), se rige por
criterios de fracturacioén fragil de la roca (Criterios de Mohr-Coulomb) y por tanto la nucleacién de una falla
tiende a relacionarse con una fractura inicial que crece a expensas de si misma y en el mismo plano
conforme avanza la deformacion y el desplazamiento, y siempre en relacion a la orientacién de los
esfuerzos (Fig, 2.4). Sin embargo, trabajos experimentales y de campo indican que la nucleacién de las
fracturas precursoras esta también condicionada geométricamente por la existencia de heterogeneidades
en la roca original (i.e. micro-fracturaciones, venas de recristalizacién o débiles orientaciones de elementos
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Fig. 2.4. Modelos de crecimiento de fallas a partir de fracturas previas en la roca y en relacion al estado de esfuerzos
indicado en la figura. a) Fracturas precursoras de una falla direccional. b) Unién de diferentes segmentos en relevo
mediante nueva fracturacion en sus extremos. C) Mallado de fracturas unidas por fallas. D) Crecimiento longitudinal de
la fractura inicial, con fracturacion asociada en sus extremos. Figura modificada de Blenkinsop (2008).

Fig. 2.4. Models for fault growth from previous fractures in the rock and in relation with the shown maximum stress
orientation. a) Precursor fractures of a strike-slip fault. b) Linkage of en-echelon fault segments by brittle deformation in
their fault tips. c) Fractures link with faults to form a fault facture mesh. d) Longitudinal propagation of an initial fracture
to form a fault, accompanied with fracturing around fault tips.

de la petrofabrica; Lockner et al., 1991; Reches y Lockner, 1994; Willemse et al., 1997; Tang et al., 2000;
Manouchehrian y Cai, 2016). Una vez las primeras fracturas se han generado, las fallas crecen ya sea por
union de las fracturas previas bajo diferentes geometrias (Fig. 2.4a, b, c) o bien por el crecimiento
longitudinal de la fractura, con el desarrollo de microfracturas accesorias en sus extremos (Fig. 2.4d).

Tras la creacion de la red de fracturas y con el incremento del desplazamiento, se genera una zona de
fracturacién oblicua alrededor de la o las fallas principales (McGrath y Davison, 1995; Wibberley et al.,
2000a). Este entramado de fracturas va debilitando progresivamente la roca encajante, incorporandola a la
zona de falla, y dando lugar la anteriormente mencionada zona de dafo (Healy et al., 2006; Wibberley et
al., 2008; Peacock et al., 2017). Puntualmente, el grado de conminucion de la roca es lo suficientemente
elevado como para generar ultracataclasitas o fault gouges, las cuales pueden acomodar la mayor parte
del desplazamiento (y de la deformacion), generandose el o los nucleos de la zona de falla (e.g. Micarelli et
al., 2006; Fig. 2.1). Esta concentracion del desplazamiento en el nicleo puede conllevar el adelgazamiento
de la zona de deslizamiento activo, antes extendida a toda la zona de dafio, e inhibir el crecimiento y
desarrollo de ésta ultima. No obstante, la generacion de nuevas ramas de falla (splay faults) puede
aumentar la anchura de la zona de falla e incorporar progresivamente nuevo material desde el encajante a
la zona de dafio (Childs et al, 1996; Swanson, 2005; Wibberley et al., 2008).
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Fig. 2.5. Comparacion de la geometria y cinematica de
zonas de falla direccionales a diferentes escalas. A la
izquierda, fracturas de Riedel desarrolladas en materiales
arcillosos. A la derecha, mapa estructural del duplex de
Caleta Coloso. R: fractura de Riedel; R’: fractura de
Riedel conjugada; T: fractura tensional. Tomado de
Cembrano et al., (2005).

Fig. 2.5. Comparison between the fault geometry and
kinematics of strike-slip faults at different scales. To the
left, Riedel fractures developed in clays. To the right,
Structural map of the Caleta Coloso duplex. R: Riedel
shear; R’: Conjugate Riedel shear; T: tension fracture;
From Cembrano et al., (2005).

Otra de las cualidades de las zonas de falla es su
caracter fractal (Fig. 2.5). Si anteriormente se
mencionaba el crecimiento de planos de falla
individuales por unién de segmentos aislados,
algo muy similar sucede en el caso de uniones
entre el entramado de fallas que configuran la
zona de falla. Por lo general, tienden a unirse
mediante  fracturas-relevo  (extensional o
compresional jogs, por sus términos en inglés;
Peacock y Sanderson, 1991; Childs et al, 1995;
Wilkins y Gross 2002; Soliva y Benedicto, 2005;
van der Zee et al., 2008), preservando lenticulas
de protolito con menor fracturaciéon asiladas entre
bandas de rocas con

mayor grado de

conminucion (fault gouges). Por lo general, el
patrén de fracturaciéon en zonas de falla fragiles
suele coincidir con orientaciones de Riedel (Fig.
2.5) y varios estudios sefialan que son este tipo
de orientaciones las que podrian ser causa del
caracter anastomosado de muchas de las zonas
de falla fragiles observadas en la naturaleza
(Riedel, 1929; Tchalenko, 1970; Brosch y Kurz,

2008; Fig. 2.2b).

Por otra parte, la concentracion de la deformacion
en el nucleo de la falla esta relacionado con un
cambio en la reologia de los materiales conforme
avanza el desplazamiento. Por lo general, las
rocas de falla que presentan mayor conminucion
del grano (i.e. ultracataclasitas o fault gouges)

presentan coeficientes de friccion bajos, en tanto en cuanto la cataclasis conlleva la reduccién del tamafo y
aspereza de los granos y la reorientacion de los mismos en petrofabricas definidas, facilitando el
deslizamiento. Ademas, es frecuente que el paso de fluidos conlleve la alteracion de la mineralogia de la
roca de falla, como la alteracién de feldespatos a filosilicatos en rocas cristalinas (Imber et al., 1997;
Stewart et al., 2000; Wibberley, 2005; Jefferies et al., 2006) o la neoformacién de filosilicatos de bajo
coeficiente de friccion (e.g. talco o montmorillonita; Moore y Rymer, 2007; Faulkner et al., 2010; Sanchez-
Roa et al., 2017). Estos mecanismos que reducen la fricciéon de las rocas (o por su término en inglés, fault o
work weakening) refuerzan la localizacién de la deformacion en bandas estrechas (i.e. nucleos), por lo que
en general tenderan a generarse arquitecturas mas simples de las zonas deformadas (White y Knipe, 1978;
Wibberley et al., 2007; 2008). Por el contrario, y tipicamente en rocas siliciclasticas de alta porosidad, la
conminucion de la roca conlleva la reduccion de la cantidad y tamario del poro y por ende la compactacion
de la roca, ademas de aumentar la aspereza de los granos por el aumento de angulosidad de los mismos.
Esto implica el aumento de la friccion de la roca siliclastica (o por su término en inglés, fault o work
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hardening), hasta el punto de que alcancen mayores resistencias que el propio encajante altamente
poroso. Este proceso trae consigo la interrupcion en la actividad de éstas zonas y la generacién de nuevas
fracturas en el protolito, aumentando el espesor de la zona de dafo y la progresiva trituracién de las
lenticulas (Wibberley et al, 2000b). No obstante, el endurecimiento de las rocas porosas no perdura
indefinidamente en el tiempo, terminando por producirse la localizacion de la deformacién en planos
concretos de deslizamiento (Antonellini y Aydin, 1995; Shipton y Cowie, 2001; Wibberley et al., 2007).
Finalmente, debe tenerse en cuenta que mas que los cambios en la reologia de las rocas de falla durante
la deformacion, es el contraste en el comportamiento mecanico entre las rocas del encajante y las de falla
la que determina en gran medida la localizacién de la deformacién (Wibberley, 2008).

En sintesis, podemos decir que son varios los factores que operan durante el desarrollo de las zonas de
falla, interviniendo tanto en la zona deformada como en la roca encajante, y posibilitando o inhibiendo el
desarrollo de los diferentes tipos de arquitecturas. Estos factores estan relacionados con: i) la orientacion y
conectividad de las fracturas a partir de las cuales se desarrollan fallas principales y secundarias, ii) la
cantidad de desplazamiento asumida por las diferentes zonas que componen la zona deformada (i.e.
zonas de dafio y nucleo), iii) la litologia y reologia de la roca del encajante y iv) el espesor, petrofabrica,
mineralogia y conectividad de las diferentes rocas de falla desarrolladas. En conjunto, se pueden
diferenciar dos comportamientos reologicos distintos de las rocas de falla que determinan la complejidad
en la evolucion de las zonas de falla. Por una parte, hay una serie de mecanismos que aumentan el
espesor de la zona deformada (i.e. incremento en la longitud de las fallas, formacion de estructuras en
relevo y génesis de nuevos planos de falla) a partir del debilitamiento de la roca encajante y permitiendo la
inclusién de nuevo material a la zona deformada. Por otra parte, procesos de localizacion de la
deformacion (i.e. aumento de la conminuciéon en estrechas bandas o incluso aumento de la friccion en
ciertas zonas) inhiben el aumento de espesor de la zona deformada y concentran la mayor parte del
desplazamiento en el interior de los nucleos.

2.3. Tipo de movimiento, evolucién y estructura de la zona deformada
2.3.1. Cabalgamientos

Los cabalgamientos acomodan gran parte del acortamiento en la corteza terrestre al superponer y apilar
volumenes importantes de corteza a través del movimiento relativo entre los bloques que separa. Como en
el resto de tipos de fallas (i.e. normales o direccionales), existen en un amplio rango de escalas: desde
desplazamientos milimétricos a decenas o incluso centenas de kildbmetros en margenes de placa
convergentes. Los de mayor escala enraizan en profundidad en niveles de despegue y con un
caracteristico buzamiento listrico de bajo angulo (<30°). En consecuencia, suelen presentar trazas
cartograficas muy irregulares al intersecar el plano de cabalgamiento con las irregularidades de la
topografia. La geometria del plano de cabalgamiento es también irregular, estando formada por una rampa
frontal, en donde la estructura corta la serie estratigrafica, y por zonas de rellano, en donde el
cabalgamiento no corta nueva serie estratigrafica y simplemente desplaza a los materiales del bloque
superior o levantado hacia su zona frontal y en paralelo a la serie estratigrafica (Fig. 2.6a). La geometria de
la rampa varia en mayor medida cuanto menor sea el angulo de buzamiento de la misma, ya que el plano
de deslizamiento tiende a propagarse preferentemente en aquellas capas estratigraficas de mayor
ductilidad que han sido cortadas en la propia rampa (Fig. 2.6b).
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Los cabalgamientos normalmente se agrupan en sistemas imbricados formados por varias estructuras de
similares direcciones y buzamientos, todas ellas enraizadas en el mismo nivel de despegue
(independientemente de si la tectonica es de piel fina, afectando s6lo a la cobertera, o de piel gruesa,
involucrando al basamento) y que en conjunto apilan importantes volimenes de corteza (e.g. Butler, 1987;
Fig. 2.6c). Normalmente, el crecimiento de los cinturones de cabalgamientos se produce por la ruptura
progresiva del bloque inferior del sistema, por lo que la deformaciéon progresa hacia el antepais,
transportando el sistema las nuevas estructuras a sus espaldas (secuencia de bloque inferior o
piggyback). No obstante, puede producirse por diversas circunstancias el bloqueo de la secuencia (e.g.
por sedimentacién sintectdonica hacia el antepais), rompiendo progresivamente el bloque superior del
sistema (secuencia de bloque superior 0 break-back). Ademas, los cabalgamientos suelen tener asociado
el plegamiento de los materiales del bloque superior como consecuencia del desarrollo inicial de la rampa
(pliegues de propagacion; e.g. Suppe, 1983; Jamison, 1987) o por la adaptacion del bloque superior al
cambio de geometria de la zona de rampa frontal a la zona de rellano (pliegues de adaptacion; e.g. Suppe
y Medwedeff, 1984; Chester y Chester, 1990).
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Fig. 2.6. Diagramas mostrando la evolucidon de un cabalgamiento en sus estadios pre- y post-desplazamiento.
Ejemplos de una rampa simple desarrollada en litologia o reologia homogénea (a) y rampa en escalera desarrollada
en litologia o reologia heterogénea (b), con la propagacion del nivel de despegue a través de los materiales ductiles. c)
Mapa geoldgico simplificado y corte geoldgico de un cinturén de cabalgamientos imbricados. Tomado de van der
Pluijm y Marshak (1997).

Fig. 2.6. Diagrams showing the evolution of a thrust before and after slip. Examples of a simple ramp developed in
homogenous lithology or rheology (a) and of a stair-step fault ramp developed in heterogeneous lithology or rheology
(b), with the propagation of the detachment level through ductile layers. c) Simplified, geological map and cross-section
of a stacked thrust belt. From van der Pluijm and Marshak (1997).
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Fig. 2.7. llustraciones esquematicas mostrando el desarrollo de zonas de falla en el bloque superior (a) e inferior (b) de
un cabalgamiento. c) Esquemas mostrando diferentes distribuciones del desplazamiento en la perpendicular al plano
de cabalgamiento. d) Simplificaciones de la posible localizacion de la deformacion en cabalgamientos, y con diferente
desarrollo de las estructuras de deformacion tipo S-C.

Fig. 2.7. Schematic illustrations showing the development of the fault zone in the hangingwall (a) and footwall (b) of the
thrust. ¢c) Schemes showing different displacement distributions perpendicular to the thrust plane. d) Simplifications of
hypothetic strain localizations in the deformed zones of a thrust, with the different development of the S-C deformational
structures.

En cuanto a la geometria interna de la zona deformada en cabalgamientos individuales, la zona de falla
puede desarrollarse tanto en materiales del bloque superior, como en los del bloque inferior, o bien en
ambos bloques (Fig. 2.7a, b). No obstante, con el incremento del desplazamiento suelen incorporarse
volumenes de roca de ambos bloques a la zona deformada, independientemente de donde se desarrolle la
roca de falla, por lo que pueden estar constituidas internamente por litologias variables. La zona
deformada esta limitada a techo y muro por lo que pueden considerase como dos planos de
cabalgamientos diferentes (denominados superior e inferior en Fig. 2.7a, b). La arquitectura de la zona
entre ambas estructuras principales (i.e. la zona deformada) depende de numerosos factores,
normalmente relacionados con contrastes en la reologia de los diferentes materiales involucrados. El
desplazamiento tiende a localizarse en las zonas de mayor contraste reoldgico, es decir, en los
cabalgamientos superior o inferior (0 en ambos), en contacto con la roca no deformada del encajante (Fig.
2.7c, d). Por otra parte, a menor contraste reolégico con la roca de falla, el desplazamiento y la
deformacion tienden a distribuirse de forma mas homogénea en todo el espesor de la zona deformada.
Teniendo en cuenta que los grandes sistemas de cabalgamientos tienen saltos de varios kilémetros en la
vertical, las litologias/reologias que seccionan e involucran en su zona deformada suelen ser variadas, y
en consecuencia, la distribucion del desplazamiento y la intensidad de la deformacién de la roca de falla
suelen ser altamente heterogéneas en la perpendicular al plano de cabalgamiento. Ademés, como se
comentaba en el apartado anterior, los procesos de localizaciéon de la deformacion (e.g. ciertas litologias
acomodan preferentemente el desplazamiento; carbonatos o lutitas vs rocas siliciclasticas o la disminucion

de la fricciéon por conminucion de la roca, etc.) pueden favorecer esta heterogeneidad.
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En cuanto a los procesos de deformacion que operan en sistemas de cabalgamientos, existen ciertas
diferencias respecto a los que operan en fallas normales o fallas direccionales. Aunque en todas ellas la
deformacion tiene una componente muy importante de cizalla simple, la elevada friccion entre los bloques
en un cabalgamiento hace que por lo general esta cizalla simple esté acompafiada de una cizalla pura
importante (i.e. cizalla sub-simple). En consecuencia, las estructuras de deformacion que suelen
generarse son de tipo S-CC’ (Lister y Snoke, 1984), las cuales estan formadas por planos de cizalla, que
acomodan buena parte del deslizamiento de la estructura, y por planos de foliacién, que acomodan el
aplastamiento asociado a la cizalla pura. Esto conlleva un proceso de particion de la deformacién a
pequefa escala dentro de la zona de deformacion, independientemente de la distribucion homogénea o
heterogénea de la deformacion en todo el espesor de zona deformada. Como este tipo de estructuras no
son restrictivas, aunque si caracteristicas, de los cabalgamientos (i.e. también se observan en fallas
normales y direccionales), y como tienen grandes connotaciones en términos de petrofabricas (objeto de
estudio en esta tesis doctoral), son explicadas en el apartado 2.5, conjuntamente con los procesos y otras
estructuras de deformacion.

2.3.2. Fallas normales

El conocimiento de como las fallas normales crecen con el incremento del desplazamiento es importante
para varias ramas de estudio en Geologia, ya que por ejemplo controla la evolucién tectono-estratigrafica
de cuencas sedimentarias (e.g. Gawthorpe y Leeder, 2000), la localizaciéon, magnitud y recurrencia de
potenciales terremotos (e.g. Walsh et al., 2003) o la permeabilidad de la zona de falla (Caine et al., 1996;
Fossen y Rotevatn, 2016). En la actualidad, dos grandes modelos de crecimiento y evolucién para fallas
normales se han propuesto: i) modelos de propagacién de la falla (propagating fault model) y ii) modelos
de longitud constante (constant-lenght fault model). El primero de ellos, y el mas frecuentemente
aceptado, propone un crecimiento de la falla a partir del incremento simultdneo de la longitud y el
desplazamiento de la falla o segmentos de la misma (Cartwright et al., 1995; Cowie et al., 2000; Kim y
Sanderson, 2005). Es decir, que cuando las fallas acumulan desplazamiento, ello también implica el
aumento de su longitud por crecimiento en sus extremos longitudinales (Fig. 2.8a). Este modelo se basa
en: i) la aparente correlaciéon positiva entre desplazamiento y longitud de las fallas normales (Walsh vy
Watterson, 1988; Cowie y Scholz, 1992; Dawers et al., 1993; Schultz et al., 2008), ii) la aparicién de zonas
de relevo entre segmentos que evolucionan longitudinalmente (Gawthorpe y Leeder, 2000) vy iii) la
concordancia con modelos tedricos de fracturacion que indican que con el desplazamiento, la longitud de
la fractura (falla en este caso) debe aumentar (Cowie y Scholz, 1992). En su evolucién, los diferentes
segmentos que componen la falla normal tienden a unirse en estructuras de relevo, por lo que este modelo
también ha sido denominado como “de crecimiento por unién de segmentos” (e.g. Cartwright et al., 1995).

Por otra parte, el modelo “de longitud constante” (Fig. 2.8b) surge de la observaciéon tanto en modelos
analdgicos como en ejemplos naturales de que la longitud de grandes fallas o sistemas de fallas puede
mantenerse (casi) constante desde los primeros estadios de crecimiento de la falla (Cowie, 1998; Nicol et
al., 2005). El crecimiento de las fallas se produce unicamente por el incremento del desplazamiento
(Walsh et al., 2002; Nicol et al., 2016), mientras que el crecimiento longitudinal de la estructura queda
inhibido o retardado por interacciones mecanicas entre segmentos cercanos (i.e. desarrollo de estructuras
de relevo) y por la consecuente reduccion de los esfuerzos en los extremos de los segmentos (e.g.
Willemse, 1997; Crider y Pollard, 1998; Gupta y Scholz, 2000; Finzi y Langer, 2012). Para mayor
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Fig. 2.8. Modelos conceptuales para el crecimiento de zonas de fallas normales y segmentadas. a) Modelo de
propagacion de fallas. b) Modelo de longitud constante. Modificado de Rotevatn et al. (2019).

Fig. 2.8. Conceptual sketches for the two growth models of segmented normal faults. A) Propagating fault model. B)
Constant-lenght fault model. Modified from Rotevatn et al. (2019).

informacion sobre ambos modelos se recomiendan las revisiones realizadas en Childs et al. (2017) y
Rotevatn et al. (2019).

Independientemente de las diferencias entre los modelos queda patente que los grandes sistemas de
fallas normales estan compuestos por varios segmentos y que, en su evolucion estructural, tienden a
unirse en lo que se ha denominado zonas de transferencia o estructuras/rampas de relevo, o por sus
términos en inglés, transfer zones o relay ramps (Larsen, 1988; Childs et al., 1995; 2016; Willemse, 1997;
Gawthorpe y Leeder, 2000; Walsh et al., 2003; Soliva y Benedicto, 2004). Estas zonas de unién acomodan
o transfieren el desplazamiento entre los diferentes segmentos que unen, contribuyendo a la arquitectura
de la zona deformada (Fig. 2.9a. Peacock y Sanderson, 1991, 1994; Crider y Pollard, 1998; Gupta y
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Fig. 2.9. a) Modelo de evolucion de una zona de union entre segmentos y la zona de dafio desarrollada entre ellos
(tomada de Rotevatn y Bastesen, 2014). b) Esquematizacion de una rampa de relevo fracturada (tomada de Fossen y
Rotevatn, 2016). c¢) Datos sismicos (intervalos temporales de varianza) mostrando la zona de relevo entre dos
segmentos y el aumento de la fracturacion en profundidad (tomada de Fossen y Rotevatn, 2016, a su vez modificada
de Giba et al., 2012).

Fig. 2.9. a) Sketches showing the evolution of the relay zone between adyacent segments and the damage zone
developed (from Rotevatn and Bastesen, 2015). B) Sketch of a fractured relay ramp (from Fossen and Rotevatn, 2016).
¢) Horizontal seismic variance timeslices show the relay zone between two segments and the fracturing increase at
depth (From Fossen and Rotevatn, 2016; modified from Giba et al., 2012).

Scholz, 2000; Ferrill y Morris, 2001). Estructuralmente, se caracterizan por pendientes paralelas u oblicuas
a la direccion de los segmentos (Fig. 2.9b), en donde la estratificacion, de conservarse, buza a favor de la
pendiente de la rampa (Ferrill and Morris, 2001; Fossen y Rotevatn, 2016). En primeros estadios de
desarrollo de la rampa, la deformacién es continua, desarrollandose un pliegue de eje perpendicular a la
rampa. Cuando la pendiente aumenta, el aumento de la deformacion no puede acomodarse por
deformacion continua y se produce la brechificacion fragil (o discontinua) de la rampa. La fracturacion
desarrollada es oblicua e incluso perpendicular a la direccion de los segmentos y con componentes
mayoritariamente normales, pero también direccionales (Fig. 2.9b; e.g. Giba et al., 2012; Rotevatn et al.,
2009; Fossen et al., 2010). La geometria de la zona de relevo varia a su vez en la vertical, aumentando el
grado de fracturacion y unioén entre segmentos con la profundidad (Giba et al., 2012; Fig. 2.9¢).

Por otra parte, la existencia de perturbaciones locales en el estado de esfuerzos son frecuentes en el
interior de las zonas de relevo. Durante episodios sismicos se produce un incremento de los esfuerzos de
Coulomb en zonas perimetrales de los extremos de los segmentos, induciendo a la brechificacion de la
zona de relevo entre segmentos (e.g. Willemse, 1997; Crider y Pollard, 1998; Gupta y Scholz, 2000; Fig.
2.10a). Ademas, esta concentracion del esfuerzo induce a nuevas rupturas sismicas en segmentos
adyacentes, incrementando notablemente el riesgo sismico de la estructura (e.g. Finzi y Langer, 2012). A
su vez, la transferencia del desplazamiento entre segmentos induce la torsidon de la rampa y una
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consecuente rotacion (tanto de eje vertical como horizontal) de las capas hacia el bloque inferior (Fig.
2.10b-f). Ello también causa una extension local en paralelo a la pendiente de la rampa (ortogonal a la
extension regional) y deformacion asociada en el interior de la rampa (e.g. Peacock y Sanderson, 1994;
Ferrill y Morris, 2001).
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Fig. 2.10. a) Patrones en la distribucion de esfuerzos asociados a una ruptura sismica en la zonas de relevo entre dos
segmentos. Valores de CFS (Coulomb Failure Stress) >1 indican zonas donde la propagacion de ruptura puede tener
lugar. Nétese como se produce un incremento del esfuerzo en la zona de relevo, y como la propagacion del sismo a
segmentos adyantes es mas probable en zonas ya fracturadas previamente (imagen de la derecha), que en zonas sin
dafar (izquierda). Figura tomada de Finzi y Langer (2012). b) Bloque diagrama con dos segmentos a desplazamiento
cero. ¢) Mismo bloque diagrama, una vez el desplazamiento se ha producido. d) y e) cortes realizados sobre el bloque
diagrama mostrado en c). La longitud de las lineas A-B y C-D, sin deformar en b), ha aumentado con el
desplazamiento (lineas A-B’ y C’-D’ en c), d) y e), evidenciando extensién efectiva en paralelo y en perpendicular al
buzamiento de la rampa. Figura tomada de Peacock y Sanderson (1994). f) Modelo que muestra la torsion que sufre la
rampa de relevo previamente a su brechificacién. Fig. tomada de Fossen y Rotevatn (2016).

Fig. 2.10. a) Stress patterns associated with a rupture in the vicinity of a relay zone between two segments. Values of
CFS (Coulomb Failure Stress) >1 indicate zones where the rupture jump can take place. Note the stress increase in the
fault tip’s nearby zones and how the rupture jump is more likely in damaged relay zones (right image) than in un-
damaged zones (left image). Fig. taken from Finzi and Langer (2012). b) Block-diagram with two overstepping fault
segments at zero displacement. c) Diagram block when displacement occurs and relay zone is developed. d) and e)
Cross-sections made on the block-diagram shown in c). Note the length increase with the displacement of the A-B and
C-D lines (un-deformed in b)) respect the deformed A-B’ y C’-D’ lines in c), d) and e), evidencing local extension in
parallel and perpendicular to relay ramp dip. Figure taken from Peacock and Sanderson (1994). f) Sketchs showing the
torsion of the relay ramp, prior to breaching.
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Fuera de las zonas de relevo (i.e. en segmentos aislados), la geometria interna de la zona deformada se
caracteriza por una elevada localizacién de la deformacién en estrechas bandas de deslizamiento (e.g.
Aydin, 1978; Antonellini et al., 1994; Fossen y Hesthammer, 1997). Uno de los principales procesos que
controlan la localizacién de la deformacién en rocas sedimentarias es la inyeccion de material ductil (Fig.
2.11a-c), normalmente arcillas (clay smear), en los planos de falla (e.g. Smith, 1966; Weber et al., 1978;
Schmatz et al., 2010; Kettermann et al., 2016. Vrolijk et al., 2016). Este fendmeno reduce drasticamente la
friccion en los planos de deslizamiento, inhibiendo el desarrollo de zonas de fracturacién fragil en torno a
los planos (i.e. zonas de dafo). La consecuencia directa de esta localizacion es la presencia de bloques
dentro de la zona deformada sin presentar apenas deformacion interna, preservando petrofabricas
heredadas del protolito (i.e. estratificacion, etc.). La geometria de estos bloques es muy variable, siendo
fundamentalmente dependiente de factores litoldégicos/reoldgicos y de la geometria de los planos de falla
(i.e. planares o no planares). En el caso de fallas curvas o escalonadas, tienden a desarrollarse fallas de
acortamiento que regulan la geometria del plano, generandose bloques de formas lenticulares (lenses o
lozenges por sus términos en inglés; e.g. Awdal et al., 2004). En planos de falla rectilineos, por lo general
las geometrias desarrolladas son similares a graben y horst (generandose los denominados horses).
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Fig. 2.11. a) Modelo esquematico del proceso de inyeccion de arcilla o clay smear. Modificado de Vrolijk et al. (2016).
b) Clay smear en modelos analégicos. Tomado de Schmatz et al. (2010). c) Plano de falla con inyeccion de arcillas.
Tomado de Vrolijk et al. (2016).

Fig. 2.11. a) Sketch of the clay injection or smear process. Modified from Vrolijk et al. (2016). b) Clay smear in
analogue modelling. From Schmatz et al. (2010). c¢) Fault plane showing clay injection. From Vrolijk et al. (2016).

2.3.3. Fallas transcurrentes

Las fallas direccionales son estructuras normalmente verticales o de alto buzamiento que acomodan saltos
en la horizontal en la corteza, y que a diferencia de los cabalgamientos y las fallas normales, no
disminuyen o aumentan el area de la corteza. Resultan de la convergencia (o extension) oblicua a las
estructuras y desplazamientos paralelos o casi paralelos a las mismas. Con este apartado, se pretende dar
una visién global de la evolucién, arquitectura y repartos de la deformacién en fallas transcurrentes, es
decir, fallas direccionales de escala regional fuera de los limites de placa (i.e. fallas transformantes).

Por su caracter vertical, suelen presentar trazas cartograficas rectilineas y longitudes y desplazamientos
kilométricos. Normalmente son estructuras muy segmentadas (i.e. sistema de fallas), con varias ramas de
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falla que no terminan longitudinalmente en otro segmento, sino que presentan estructuras de enlace entre
segmentos o simplemente finalizan en una zona de deformacion ductil (i.e. acomodacion por pliegues). El
crecimiento de los sistemas de fallas tiene lugar por el aumento longitudinal de la estructura conforme se
incrementa el desplazamiento (correlacion lineal entre ambos parametros; Wesnousky, 1988). De ahi la
razon de la similitud geométrica entre sistemas de fallas incipientes (e.g. Segall y Pollard, 1980; Willemse
et al., 1997; Peacock y Sanderson, 1995) y fallas de alcance cortical (e.g. Aydin y Nur, 1982; Wesnousky,
1988; Kim y Sanderson, 2006; Fig. 2.12a). Una recopilacion de parametros en fallas direccionales es
recogido en Wesnousky (1988), en donde se sugiere que el numero de segmentos y de zonas de union
entre ellos tiende a disminuir conforme aumenta el desplazamiento y desarrollo del sistema de fallas (e.g.
de Joussineau y Aydin, 2007; Fig. 2.12b). Consecuentemente, los sistemas de fallas aumentan su longitud
por union y coalescencia de segmentos previamente aislados, acomodando mayores desplazamientos en
conjunto (e.g. Aydin y Berryman, 2010, y referencias). El desplazamiento a lo largo de cada segmento (y
en el sistema de fallas) también es variable, siendo mayor en zonas centrales y reduciéndose hasta cero
en los extremos de la falla (Fig. 2.12c).
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Fig. 2.12. a) Modelo conceptual del crecimiento y union de segmentos de falla aislados con el incremento de
desplazamiento del sistema de falla. Notese el aumento de longitud de la estructura y la reduccién del nimero de
segmentos conforme aumenta el desplazamiento. Tomado de Aydin y Berryman (2010), modificado de Joussineau y
Aydin (2007). b) Diagrama idealizado mostrando la longitud media de los segmentos y el nimero de segmentos
aislados con el incremento del desplazamiento. Modificado de Aydin y Berryman (2010). ¢) Modelo mostrando la
variacion en el desplazamiento a lo largo de un segmento y en funcién de su desarrollo.

Fig. 2.12. a) Conceptual model showing the development and coalescence of isolated fault segments with the
displacement increase. Note the increase in the length and the reduction of the number of segments as the slip
increases. From Aydin and Berryman (2010), modified from de Joussineau y Aydin (2007). b) Idealized diagrams
summarizing general trends of mean segment length and number of segments as the maximum slip increases.
Modified from Aydin and Berryman (2010). C) Sketch illustrating how the displacement varies along a strike-slip fault
depending on its development.
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Al igual que en el caso de fallas normales, la arquitectura de la zona deformada varia notablemente entre
aquellas zonas que se corresponden con zonas de unién y zonas de segmentos (relativamente) aislados.
Las zonas de union suelen caracterizarse por una complejidad e intensidad en la fracturacion mayor que
en las zonas de dafio de segmentos aislados (e.g. Kim et al., 2003; 2004). La disposicién inicial de los
segmentos y el sentido de desplazamiento de la estructura determina si el area de separacién entre los
segmentos es comprimida o, por el contrario, si sufre extension (e.g. McClay y Bonora, 2001).
Independientemente de si la unidon entre segmentos es continua (bends, con la curvatura de los
segmentos) o discontinua (stepovers, con la fracturacion de la zona de enlace), la geometria resultante es
muy similar (Fig. 2.13a, b). En el caso de bends o stepovers compresivos, cabalgamientos, pliegues y
levantamientos tecténicos (push-up) intervienen en la configuracion de zonas de relevo en donde
movimientos direccionales y compresion coexisten (i.e. transpresion), generando estructuras en flor
positiva (e.g. Woodcock y Rickards, 2003; Fig. 2.13b). Por otfra parte, fallas normales y cuencas de pull-
apart caracterizan a los bends y stepovers extensionales, dominados por la combinacién de movimientos
direccionales y extension (i.e. transtensién) y por arquitecturas en flor negativa (e.g. ten Brink y Ben-
Avraham, 1989; McClay y Dooling, 1995; Fig. 2.13a).
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Fig. 2.13. llustraciones en planta y corte de los diferentes tipos de uniones entre segmentos direccionales (bends,
stepovers y estructuras en flor), en zonas transtensivas (a) y transpresivas (b).

Fig. 2.13. Map views and cross-section of the several types of linkage zones between strike-slip segments (bends,
stepovers and flower structures) in transtensive (a) and transpressive (b) zones.
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En segmentos aislados, la geometria interna de la zona deformada se corresponde con la estructuracion
clasica anteriormente mencionada de nucleo y zona de dafo. La deformacion progresa con el incremento
del desplazamiento a partir de la formacién de nuevas fracturas de Riedel (de forma similar a lo observado
en la Fig. 2.12a). Por ello, la geometria de nucleos anastomosados suele caracterizarse por multiples
planos de fallas con estas mismas orientaciones de Riedel (frecuentemente en orientaciones Y, Ry P; e.g.
falla de Carboneras, Fig. 2.14: Faulkner et al., 2003; también Keller et al, 1995; Cembrano et al., 2005).
Esta arquitectura conlleva una distribucién muy heterogénea de la deformacion, con numerosas zonas de
cizalla de orientaciones diversas y caracterizadas por la presencia de fault gouges. La continuidad de estas
bandas puede llegar a ser elevada, en tanto en cuanto ésta aumenta con el desplazamiento de la
estructura (Faulkner et al., 2003). Entre los planos anastomosados se preservan lenticulas de material del
protolito con notables variaciones en el tipo e intensidad de deformacion interna: deformacién continua en
materiales plasticos (e.g. pliegues de eje y plano axial vertical, oblicuos a los limites de la zona de
deformacion) o discontinua en materiales fragiles (foliacion por presiéon-disoluciéon en carbonatos o
brechificacion en rocas cuarzofeldespaticas).

Orientacién media

1 ‘ iv', delafalla
)éé“‘k\k‘zx{%‘%% de falla
\\\‘\VA ==

. 7 M;«""V °

Topographic height above se:

Fig.2.14. Cartografia en detalle de la zona deformada de la falla de Carboneras, con un corte geolégico perpendicular
a la estructura y la proyeccion (igual area, hemisferio inferior) de los planos de falla principales, en diferentes
orientaciones de Riedel. Tomado de Faulkner et al. (2003)

Fig. 2.14. Detailed map of the Carboneras fault zone, with a geological cross-section orthogonal to the fault zone and a
stereoplot (equal area, lower hemisphere projection) with the main fault trends, in Riedel orientations. From Faulkner et
al. (2003).

Si la concentracion del desplazamiento en estrechas bandas (i.e. nucleos de falla) es indicativo de repartos
diferenciales de la deformacion, otros procesos de particion de la deformacion actian en estos tipos de
zonas de falla. Especialmente cuando las fallas direccionales acomodan componentes de extensién o
compresion (zonas transtensivas o transpresivas, respectivamente), es frecuente que los diferentes saltos
(i.e. en direccion vs. normales o inversos) se localicen en diferentes planos de fallas internos o zonas
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dentro del area deformada, y no que todos ellos presenten cinematicas transtensivas o transpresivas. Es
decir, que ciertos planos asumen mayoritariamente la componente direccional del desplazamiento, y otros
lo hacen con la componente normal o inversa, en un proceso denominado strain o slip partitioning. La
particion del deslizamiento tiene lugar a escalas muy diversas: i) en la configuraciéon de los bordes de
placa (e.g. Teyssier et al., 1995; McCaffrey, 1996), ii) en la configuracién del conjunto de fallas kilométricas
que forman el sistema de fallas a macro-escala (e.g. Norris y Cooper, 2001; Armijo et al., 2002; Cembrano
et al., 2005), iii) en la configuracion de la arquitectura interna de la zona deformada a meso-escala (e.g.
Woodcock y Rickards, 2003) y iv) en la deformacién de rocas de falla a micro-escala (e.g. Tikoff y Greene,
1997). Adicionalmente, el hecho de que estas fallas sean especialmente propensas a reactivarse bajo
diferentes contextos tecténicos, hace que normalmente presenten estructuras con cinematicas diferentes,
aumentando la complejidad en la particién de la deformacion y la arquitectura de la zona deformada (e.g.
Davatzes et al., 2003).

2.4. Mecanismos de deformacién y tipos de rocas de falla

La deformacién de una roca puede ser definida como el cambio permanente de la forma y/o volumen de la
misma como consecuencia de la aplicacion de un esfuerzo. Siguiendo la clasificacion descriptiva de
Blenkinsop (2007), las estructuras de deformacion pueden ser divididas en tres categorias en funcién de
sus caracteristicas (Tabla 2.1): i) las formadas por fracturas y particulas desplazadas y/o rotadas sin
modificacion de la red cristalina, ii) las que presentan estructuras de disolucion, transporte y precipitacion
(sin fracturacién) y con modificacion de la red cristalina y iii) las que presentan evidencias de
recristalizacion, con modificacion de la red cristalina. Estas tres categorias estan directamente
relacionadas con las propuestas por Knipe (1989), en una clasificacion genética de los tipos de
mecanismos de deformacién (Tabla 2.1): i) cataclasis (deformacién por fracturacién y traslacion/rotacién
de particulas), ii) transferencia de masa difusiva (diffusive mass transfer, DMT; deformacién por difusion
de material cristalino en respuesta a gradientes geoquimicos) v iii) plasticidad intracristalina (deformacion
por movimiento de la estructura cristalina: defectos cristalogréficos, dislocaciones, maclado, etc.),
respectivamente. Es frecuente que una misma roca presente a su vez estructuras de deformacién
producidas bajo diferentes mecanismos a consecuencia de: i) el registro en la roca de eventos de
deformacion distintos y sobreimpuestos, generados bajo diferentes condiciones de deformacion vy ii)
diferentes comportamientos reolégicos de los minerales que componen una roca poliminerdlica (e.g. las
facies de esquistos verdes suelen presentar granos de cuarzo con deformacion cristalina y fracturacién por
cataclasis en el feldespato, ambos formados por el mismo evento de deformacién y bajo las mismas
condiciones).

La variacibn en las condiciones de presion y temperatura en la corteza terrestre causa una
correspondiente variacion en los mecanismos de deformacién con la profundidad. De forma casi
sistematica, dos procesos ocurren al incrementarse la profundidad: por un parte un aumento progresivo de
la temperatura por el efecto del gradiente geotérmico, y por otra, un incremento continuo de la presién por
efecto de la gravedad. En términos de mecanismos de deformacion, el incremento de la temperatura
apenas tiene influencia en la cataclasis, que esta fuertemente influenciada por la presion. Por contra, los
mecanismos de deformacion intracristalina estan gobernados fundamentalmente por la temperatura. Es
por ello por lo que los mecanismos de cataclasis estan restringidos a la zona superior “fria” de la corteza,
mientras que la plasticidad cristalina tiene lugar en sus zonas profundas y calientes (Sibson, 1977, entre

46



Mecanismos de deformacion

Clasificacion descriptiva Clasificacion mecanica

General Especifica Especifica General

Microfracturas
Microfracturacion

MICROFRACTURAs, | Microfallas Rotacit
FRACTURAS, Bandas de deformacion otacion
PARTICULAS Fracturacion distribuida Deslizamiento de CATACLASIS
FRAGMENTADAS, » . grano por friccion
ROTADAS Fracturacion localizada

Flujo cataclasitico
Y DESPLAZADAS Fault gouges

) B Fusion parcial
Orientacion preferente de forma

Pseudotaquilitas

Soluciéon de superficies de grano

Indentacion y truncacion de

Disolucién
granos
MATERIAL Estilolitos
Foliacién TRANSFERENCIA
ELIMINADO, DE MASA
TRANSPORTADO Superficies de concentracion DIFUSIVA
Y DEPOSITADO - .
Sobrecrecimientos de grano ., POR SOLUCION
Sombras de presion Precipitacién
Orientacion preferente de forma
Relleno de venas
Inclusiones fluidas
Maclado . .
Dislocaciones
i Extincion ondulante . .
DISTORSION ] Difussion creep
PERMANTE Kink bands
DE LARED Deformacion lamelar Maclado P
CRISTALINA - _ - Recuperacion INTRACRISTALINA
Frabricas cristalograficas dinamica
Crecimiento de granos Recristalizacion

Estructuras en nucleo y manto

Tabla 2.1. Clasificacién de micro-estructuras y mecanismos de deformacion en minerales y rocas. Modificado de
Blenkinsop (2007).

Table 2.1. Classification of deformation microstructures and mechanism in minerals and rock. Modified from Blenkinsop
(2007).

otros; Fig. 2.15a). Como anteriormente se comentaba en el apartado de introduccion, esta diferenciacién
de procesos en relacion a la profundidad permite diferenciar tres grandes dominios en la corteza: zona de
deformacion fragil superior, una zona de deformacion plastica inferior y una zona de transicion fragil-
plastica. Esta transicidon supone evidentemente la sustitucién de la cataclasis (tipicos de la zona fragil; Fig.
2.15b) por mecanismos de deformacion plastica con la profundidad (Fig. 2.15c, d), situandose en
temperaturas en torno a 300°C para el cuarzo y de 400-450°C para el feldespato (Sibson, 1977; 1990). No
obstante, la presencia de fluidos o procesos de deformacion diferencial en rocas polimineralicas puede
producir deformacién plastica de los minerales a temperaturas inferiores (McClay, 1977), o viceversa,
presiones altas pueden inducir a la cataclasis a altas temperaturas. La ubicacién de esta zona de
transicion es ademas fundamental en términos sismoldgicos puesto que separa la zona en donde se
producen rupturas sismogénicas “cataclasiticas” de la zona de deformacién plastica, en donde la
deformacion por creep plastico es asismica. Por ello, esta zona también recibe el nombre de “base de la
zona sismogeénica”.
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Fig. 2.15. a) llustracion simplificada mostrando la variaciéon en la vertical de la zona de cizalla y de la petrofabrica
desarrollada. Los mecanismos de deformacion estan condicionados por la temperatura de deformacion. b)
Mecanismos de deformacion fragil con desarrollo de cataclasitas. c¢) Deformacion plastica del cuarzo con fracturacion
del feldespato bajo temperaturas intermedias entre sus temperaturas de transicion (~300 - ~450°C). d) Deformacion
ductil en ambos minerales en procesos de recristalizacion de alta temperatura. Figura tomada de Fossen y Cavalcante
(2017).

Fig. 2.15. Simplified diagram illustrating vertical variations in shear zones and shear zone petrofabrics. Mechanism of
deformation are conditioned by shear temperature. b) Brittle mechanism with development of cataclasites. c) Plastic
deformation in quartz grains together fracturing of feldspar at temperatures between both brittle-plastic transitions (~300
- ~450°C). d) Plastic deformation in high-temperature recrystallization. Figure from Fossen and Cavalcante (2017).

Antes de continuar con la descripcidn de los procesos de deformacion y del tipo de rocas, conviene hacer
un inciso acerca de la terminologia utilizada hasta ahora. Los términos fragil y ductil se han utilizado de
forma tremendamente confusa en la literatura y con connotaciones muy diversas, fundamentalmente por
los diferentes enfoques desde los cuales se ha estudiado la deformacion de la roca (e.g. Geologia
estructural de campo, estudios de mecénica de rocas, estudios de la microdeformacion, etc.). Por una
parte, existe cierto consenso en entender el término fragil asociado a un proceso de fracturaciéon
relativamente discontinuo (dependiendo de la escala de observacién) de la roca, y definido tanto desde
puntos de vista descriptivos como mecanicos. Por la ofra, el término ductil es el que ofrece una mayor
variabilidad de significados e interpretaciones. En la literatura de deformacién de rocas y Geologia clasica,
es frecuente entender la ductilidad como una deformacién producida por un flujo del material uniforme, es
decir, continuo en el espacio (e.g. pliegues). Segun esta definicidon, la cataclasis, un proceso que conlleva
mecanismos de deformacion fragil, es capaz de generar deformacion ductil por flujo cataclasitico
(deformaciéon macroscopicamente ductil generada por fracturacion y deslizamientos granos sobre granos
en flujo quasi-viscoso). Sin embargo, el término ductil también se refiere estrictamente en la literatura a la
deformacion producida por plasticidad intracristalina, definida con un criterio mecanico y que
evidentemente excluye a las rocas formadas por flujo cataclasitico de ser consideradas ductiles. Rutter
(1986), en una magnifica disertacion de la problematica, sefiala la confusion terminolégica y la influencia

de la escala de observacion al respecto, poniendo como ejemplo el anteriormente mencionado de una
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roca cataclasitica (fragil) de aspecto ductil a macro- y meso-escala. Por ello, Rutter (1986) recomienda
sustituir el término de transicion ductil por el término plastico, en donde ya no existan dudas sobre términos
descriptivos o mecanicos. Por desgracia, su propuesta no ha sido del todo aceptada y la confusion
terminoldgica sigue existiendo. Ademas, toda esta discusion terminoldégica es importante en tanto en
cuanto se ha proyectado al nombre que reciben las estructuras de deformacion, haciendo compleja la
interpretacion de la literatura y generando continuas confusiones entre la comunidad cientifica.
Posiblemente el ejemplo mas frecuente sea la denominacion que se ha utilizado para definir las
estructuras de tipo SC, definidas en Lister y Snoke (1984) como estructuras compuestas por planos de
cizalla y planos de foliacién, en una clara definicion descriptiva y poco restrictiva en cuanto a los
mecanismos de deformacion que las generan. A pesar de esta definicion, en numerosos articulos
cientificos el término estructura SC queda constrefiido a aquellas rocas que presentan deformacion
intracristalina. De ahi surge que algunos autores no denominen estructuras SC a estructuras de
deformacion fragil compuestas también por planos de cizalla y foliacion, asignandoles nuevos términos
tales como estructuras SC-likes, foliacion Y y P de Riedel o directamente p foliation. En nuestra opinion,
todas ellas se refieren a geometrias y cinematicas muy similares, y teniendo en cuenta lo poco restrictivo
de la definicion de Lister y Snoke (1984), creemos que es apropiado (o al menos no erréneo) denominar
estructuras SC a la combinacién de planos de cizalla y foliacién, independientemente de criterios

mecanicos.

De igual manera que la deformacién se ha clasificado desde puntos de vista genéticos (e.g. clasificacion
de Schmid y Handy, 1991) o descriptivos, las rocas de fallas también se han clasificado bajo ambos
criterios. No obstante, la clasificacion descriptiva de las rocas de falla predomina claramente en la
literatura, fundamentalmente porque es accesible a cientificos no especialistas en la materia y porque no
es necesario el estudio de los procesos de deformacién para realizar la clasificacion de la roca. Por otra
parte, cuenta con el inconveniente de la subjetividad en la interpretacion de las caracteristicas de la roca.
La clasificacion descriptiva mas utilizada es la inicialmente propuesta en Sibson (1977), modificada
posteriormente en Chester y Logan (1987),

DESARROLLO DE FOLIACION - .
- > + mostrada en la Tabla 2.2. Esta clasificacion
< . C
estd basada en la distincion entre rocas
% g, >30% Brecha de falla
c . . .,
g g foliadas y no foliadas, en la cohesion de la
Q g2 :
8 £7 0% Fault gouge roca (entendida como el grado en el que la
z roca se comporta como un cuerpo continuo,
@ 1 . e
<60% | £ | Protocataclasita | Protocataciasita | ¢ | protomilonita no disgregado, durante la deformacion) y en
B 8 H , .
g 950% i:f Cataclasita C;talglzsita é Milonita la proporcion entre matriz y clastos (o
< - oliada . .
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@ >90% | & | Utiracataclasita U""ﬂa"'““ﬂ & | uttramilonita _ _ _
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o}
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Tabla 2.2. Clasificacion de rocas de fallas,
Sibson (1977).

modificada de

Table 2.2. Classification of fault rocks, modified after Sibson

(1977).
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2.5. Cataclasis: estructuras de deformacién y petrofabricas

La mayor parte de las zonas de falla estudiadas en esta tesis doctoral funcionaron o funcionan en régimen
friccional, tal y como se define en Sibson (1977), siendo la cataclasis el principal mecanismo de
deformacion. A lo largo de este apartado se intentara ofrecer una vision global de los diversos procesos
que conforman la cataclasis y la evolucién de las estructuras de deformacion conforme esta avanza. A su
vez, y teniendo en cuenta que uno de los objetivos principales de esta tesis es la aplicacion de la ASM al
estudio de rocas de falla, también se intentara dar explicacion a las petrofabricas generadas por este
proceso o conjunto de procesos denominado cataclasis.

La cataclasis esta conformada por dos mecanismos de deformacion fundamentales: la microfracturacion
inicial de la roca y el deslizamiento friccional de las particulas. El término microfractura es definido como
una discontinuidad tabular o planar, e incluye a sub-términos tales como microfallas (con matriz),
microfracturas (sin matriz), bandas de deformacién, venas o superficies de deslizamiento. Como se
comentaba anteriormente, la fracturacién de la roca se rige por criterios de deformacién fragil e involucra
la nucleacién de la fractura, su propagacion y el desplazamiento a través de ella, normalmente
condicionada por heterogeneidades previas en la roca y minerales (Kranz, 1983; Aydin y Johnson, 1983).
Conlleva a su vez el aumento de la angulosidad y aspereza de las particulas o granos, y la dilatancia
(aumento de volumen) de la roca (Knipe, 1989), generando brechas de falla. Por otra parte, el
deslizamiento friccional de particulas o granos entre ellos comienza en el momento en el que los esfuerzos
de corte superan la cohesion y friccion entre particulas o granos. Por ello, es un proceso dependiente de la
presion y catalizado por bajas presiones confinantes y elevadas presiones de fluidos (Evans, 1990). El
deslizamiento entre granos produce la rotacion y reduccién progresiva del tamafio de la particula

(conminucién) al limar progresivamente las asperezas de los mismos.

Conforme la cataclasis avanza, la reduccién del tamafio y aspereza de los granos tiende a localizarse en
bandas de deformacién (Fig. 2.16a-c), estructuras planares de escala muy variable (de milimétrica a
métrica) en donde, a su vez, se concentra progresivamente la deformacién y el desplazamiento (ver Aydin,
1978, Aydin y Johnson, 1978; Antonellini et al., 1994). La principal caracteristica de estas bandas es la
generacion continua de matriz a partir de la fragmentaciéon de los granos, acompafiada de una reduccion
de la porosidad de la roca. En su crecimiento, estas bandas tienden a coalescer unas con otras en
patrones anastomosados y, cuando su grado de conectividad es elevado, generan superficies o bandas de
deslizamiento activo caracterizadas por presentar fault gouges (Fig. 2.16d-e; Aydin y Johnson, 1983;
Blenkinsop, 2000). De la misma forma que se explicaba anteriormente para la evolucién de nucleos y
zonas de dano en zonas de falla, este proceso de localizacién de la deformacion esta en clara relacién con
la reduccion de la friccion de la roca en torno a ciertas bandas. De hecho, son las precursoras de los
planos de falla de mayor tamafio, en otro claro ejemplo de la fractalidad que caracteriza a las zonas de
falla.

Sin embargo, tanto en estudios experimentales como en ejemplos naturales, se ha observado que la
deformacion no siempre esté localizada, sino homogéneamente distribuida en la zona deformada, en un
proceso conocido como cataclasis distribuida (Zhu y Wong, 1997; Wong et al., 1997). Este hecho esta
relacionado con otro proceso importante de la cataclasis, conocido como flujo cataclasitico: deformaciones
cataclasiticas que implican la conminucion drastica de la roca y flujos quasi-plasticos continuos del
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Fig. 2.16. Desarrollo de la cataclasis en una roca siliciclastica, con la reduccion del tamafio de grano y la formacién de
bandas de deformacién. Modificado de Ballas et al. (2015).

Fig. 2.16. Cataclasis development in siliciclastic rock, with grain-size reduction and deformational bands. Modified from
Ballas et al. (2015).

material (de la matriz, mas bien) a cualquier escala de observacién. Para su desarrollo requiere de
presiones confinantes mas elevadas que para la propia fracturacion de la roca, y por ello es un proceso
gue actua unicamente cuando la profundidad de deformacién es considerable. Conlleva la generaciéon de
rocas intensamente foliadas (fuerte anisotropia de los elementos de la petrofabrica) y la reduccion de la
porosidad, caracteristicas propias de las fault gouges foliadas, generadas bajo este proceso.

En cuanto a las estructuras de deformacién desarrolladas en zonas de falla fragiles, el tipo y desarrollo de
las mismas esta claramente relacionado con aspectos reolégicos y con la cantidad de deformacion
registrada, o mejor dicho, al grado de conminucién. Buena parte de estas estructuras pueden explicarse en
un contexto de fracturacion de la roca por cizalla simple, con los limites de esta ultima paralelos al plano de
cizalla. A pesar de que las fracturas tienden a nuclearse y propagarse en las heterogeneidades de la roca,
las fracturas iniciales suelen replicar orientaciones de Riedel (Y, P, R, R’ y T, fundamentalmente), que al
localizar la deformacién, acaban por controlar la petrofabrica de la roca en su evolucién con la
deformacion. En términos de petrofabrica, rocas intensamente brechificadas pero que no han
experimentados flujos cataclasiticos son consideradas practicamente como isé6tropas, con una rotacion
cadtica de los clastos y matriz poco o nada ordenada.

Sin embargo, cuando la matriz presenta cierto grado de flujo cataclasitico, los granos que la conforman
rotan y adquieren cierto grado de ordenacién generandose petrofabricas bien definidas, especialmente si
es rica en filosilicatos (e.g. filonitas). Tal vez la estructura de deformacion mas comun sean las estructuras
tipo SC (en la amplia definicidon de Lister y Snoke, 1984; Fig. 2.17). Estas estructuras suponen a su vez un
claro proceso de particion de la deformacion a microescala, al asumir preferentemente los planos C y S el
deslizamiento y aplastamiento, respectivamente. Los planos de cizalla se caracterizan por ser paralelos a
los limites de la cizalla y por elevados grados de conminucion. A su vez, los plano S son oblicuos a los
anteriores y dicha oblicuidad es utilizada como criterio cinematico de la estructura. En concreto, la
direccion de transporte de la estructura esta contenida en el plano de cizalla y a 90° de la linea de
interseccion entre ambos planos (Fig. 2.17). En su evolucion con la deformacion, el angulo entre planos se
reduce progresivamente por la progresiva rotacion de la foliaciéon y el aumento de espesor de los planos C.
Cuando no son diferenciables, a la roca se le denomina C-tectonite. Otra variacion de las estructuras SC
es la presencia de bandas de cizalla secundarias, denominadas C’, sintéticas y de bajo angulo con los
limites a la cizalla, y que seccionan y desplazan a los planos C y S.
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Fig. 2.17. Desarrollo de estructuras SC a partir de un proceso de cizalla simple. En la parte inferior, diferentes
estructuras SC observadas en campo y en laminas delgadas en funcion de la tasa de deformacion. Notese la reduccion
del angulo entre planos C y S conforme aumenta el desarrollo de las estructuras.

Fig. 2.17. SC structure development with simple shear deformation. At the bottom, different SC structures at field and
thin section scales in function of bulk deformation. See the reduction in the angle between C and S planes with the
development of the structures.

2.6. Contextualizacion de los casos de estudio

Las cinco estructuras estudiadas abarcan un amplio rango de condiciones de deformacion (desde condi-
ciones cercanas a la transicion fragil-plastica hasta zonas de falla practicamente no exhumadas) y todos
los tipos de cinematicas posibles (cabalgamientos, fallas direccionales y transpresivas y fallas normales).
Ademas, varias de ellas presentan actividad durante diferentes periodos del tiempo geolégico, habiendo
sido reactivadas bajo diferentes contextos tecténicos. El objetivo de este apartado es argumentar la selec-
cion de las cinco zonas de falla estudiadas en esta tesis doctoral, enmarcandolas en su contexto geoldgico
y estructural, en base a lo descrito en los apartados previos.

2.6.1. Cabalgamiento de Gavarnie

El Cabalgamiento de Gavarnie es una de las principales estructuras tecténicas de la zona central de los
Pirineos, controlando una importante porcién de la evoluciéon cenozoica de la cadena (Fig. 2.18a, b). La
cadena pirenaica resulta de la compresion entre las placas de Iberia y Europa desde el Cretacico superior
hasta el Mioceno (Mufioz, 1992; entre otros). El levantamiento tecténico de la zona central de los Pirineos,
conocida como la Zona Axial paleozoica, tiene lugar con la estructuracién de un apilamiento de cabalga-
mientos, que en la zona de estudio comprende los cabalgamientos de Gavarnie, Millares, Bielsa y Guarga,
de techo a base de la estructura (Fig. 2.18b; Casas et al., 2003; Martinez-Pefia y Casas-Sainz, 2003; Iz-
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quierdo-Llavall et al., 2015). En la zona de estudio, el cabalgamiento de Gavarnie superpone los metasedi-
mentos de bajo grado metamérfico del Devénico y Silurico a rocas de grado metamoérfico medio del Cam-
brico y Ordovicico, intruidos por granitos Variscos (Fig. 2.18c. Séguret, 1972; Parish, 1984; Roman-Berdiel
et al., 2004). En el bloque inferior, los materiales del Paleozoico estan cubiertos por capas rojas del Triasi-
co y por calizas del Cretacico, ambas unidades distribuidas de forma muy discontinua. La curiosa relacion
de las edades de las rocas paleozoicas del bloque superior e inferior (materiales mas recientes cabalgando
sobre materiales mas antiguos) hace sospechar la presencia de una estructura extensional post-varisca
parcialmente reactivada durante la orogenia Alpina como cabalgamiento. La zona de falla se ha desarrolla-
do fundamentalmente en los materiales del bloque superior, con litologias y reologias muy variables: filitas
del Silurico y filitas y carbonatos del Devénico (Fig. 2.18c).
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Fig. 2.18. a) Mapa geoldgico de los Pirineos (modificado de Teixell, 1996, e Izquierdo-Llavall et al., 2015), con la
localizaciéon del area de estudio. AZ, Zona Axial; SPCU, Unidad Central Surpirenaica; SPZ, Zona Surpirenaica; IS,
Sierras Interiores; NPF, falla norpirenaica; GT, Cabalgamiento de Gavarnie. b) Corte geoldgico en la zona de estudio,
indicada con una estrella roja (modificado de Martinez-Pefia y Casas-Sainz, 2003, e Izquierdo-Llavall et al., 2015). c)
Mapa geoldgico de la zona de estudio y afloramiento estudiado (enmarcado en rojo) del Cabalgamiento de Gavarnie.
Figura tomada de Marcén et al. (2018b).

Fig. 2.18. a) Geological sketch map of the Pyrenees (modified from Teixell, 1996, and Izquierdo-Llavall et al., 2015)
with the location of the study area. AZ, Axial Zone; SPCU, South Pyrenean Central Unit; SPZ, South Pyrenean Zone;
IS, Internal Sierras; NPF, North Pyrenean Fault; GT, Gavarnie Thrust. b) Schematic geological cross-section across the
study area, indicated by a red star (modified from Martinez-Pefia and Casas-Sainz, 2003, and Izquierdo-Llavall et al.,
2015). ¢c) Geological map of the study area and related outcrops (red box) of the Gavarnie Thrust. Figure from Marcén
etal. (2018b).

Analisis termocronoldgicos realizados en el Cabalgamiento de Gavarnie revelan dos etapas de actividad
de la estructura: una fase principal de paso de fluidos a alta temperatura (=300°C) durante el Cretacico
superior (70 Ma.), y una posterior de menor temperatura en torno a unos 32 Ma. (Metcalf et al., 2009; Rahl
et al., 2011). Estas temperaturas de paso de fluidos son compatibles con las temperaturas de deformacion
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estimadas en el estudio de las estructuras de deformaciéon (de Bresser, 1989) y de inclusiones fluidas
(McCaig et al., 1995; 2000), las cuales indican temperaturas de en torno a 250-300°C, muy proximas a las
temperaturas de la transicion fragil-plastica para el cuarzo.

Por todo ello, la importancia del estudio de esta zona de falla reside en los siguientes puntos:

1. Es un cabalgamiento fundamental en la estructuracién del Pirineo, que posiblemente reactiva una

antigua estructura extensional.

2. Presenta condiciones de deformacion plastica y fragil y afecta a materiales con distintos comporta-
mientos reoldgicos, lo que permite investigar como diferentes mecanismos de deformacion condicio-
nan la fabrica magnética.

3. El afloramiento en el circo de Barrosa permite un estudio detallado a lo largo y ancho de la zona
deformada, permitiendo relacionar intensidad de la deformacion con la fabrica magnética.

2.6.2. Falla del Valles-Penedés

El levantamiento durante el Pale6geno de la Cordillera Costero Catalana esta controlado por cabalgamien-
tos vergentes al Norte y por fallas direccionales (Guimera y Santanach, 1978; Guimera, 1984, 1994; Ana-
don et al., 1985), en un régimen general de caracter transpresivo durante el cual la direccién de compre-
sion varia entre NW-SE, N-S y NE-SW (Guimera, 1994). Una de las principales estructuras que configuran
esta cadena es la denominada falla del Vallés-Penedés, de direccion variable E-W a NE-SW y una com-
pleja evolucion tectdnica (Fig. 2.19a). Aunque se le denomina como falla Nedgena por su ultimo periodo
de actividad, su origen se remonta hasta periodos tardi-variscos, siendo una zona de debilidad cortical con
actividad durante diversos periodos del tiempo geolégico. Teniendo en cuenta los diferentes espesores de
materiales mesozoicos en cada uno de sus bloques, especialmente durante el Triasico (Sopefia, 1988),
parece evidente que la estructura tuvo actividad durante el ciclo mesozoico extensional, (Bartrina et al.,
1992; Querol et al., 1992; Juez-Larré y Andriessen, 2002; Cantarero et al., 2014). Posteriormente, y duran-
te la compresién Paledgena, la falla se reactiva en régimen transpresivo, siendo fundamentalmente sinis-
tra e inversa, para finalmente ser reactivada de nuevo como falla normal durante la apertura del Surco de
Valencia durante el Nedgeno, controlando la forma y margen norte de la cuenca del Vallés-Penedés
(Llopis Lladd, 1947; Fontboté, 1954; Anadodn et al., 1979; Roca et al., 1999).

A lo largo de sus mas de 100km de longitud, la falla pone en contacto los materiales de la cuenca del Va-
lles-Penedés (en su bloque superior o hundido) con materiales Paleozoicos y Mesozoicos en su bloque
inferior o levantado (Fig. 2.19a). En su tramo central, objeto del estudio, la zona deformada desarrollada
en filitas Cambro-Ordovicicas se caracteriza por presentar una direccion principal E-W y un espesor pro-
medio de 100 m, siendo el maximo de 500 m (Fig. 2.19b). La principal caracteristica de esta zona de falla
es su caracter fuertemente anastomosado, con una deformacion altamente distribuida en todos sus aflora-
mientos, siendo compleja la identificacion de un nucleo de la zona de falla como tal (similar a la estructura
mostrada en Fig. 2.2b). Adicionalmente, las sucesivas reactivaciones de la estructura conllevan la oblitera-
cion prolongada y parcial de las estructuras de deformacion (predominantemente estructuras SC). Por ello,
es frecuente que la roca de falla presente estructuras indicativas de cinematicas direccionales
(mayoritariamente sinistras, pero también dextras), inversas y normales (asociadas al Ultimo evento de
deformacion del Nedgeno), todas ellas solapadas, configurando una compleja petrofabrica de la roca.
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Fig. 2.19. a) Mapa geoldgico de la Cadena Costero Catalana, mostrando la ubicacion de la falla del Vallés-Pendés en
el contexto del noreste de la Peninsula Ibérica. b) Mapa geolégico del segmento central estudiado de la falla del Vallés
-Penedés, mostrando la ubicacién de los afloramientos estudiados. FV: Els Blaus; RB: Ribes Blaves; PC: Pobla de
Claramunt. Mapas geoldgicos modificados del Institut Cartografic i Geologic de Catalunya (ICGC). Figura tomada de
Marcén et al. (2018a).

Fig. 2.19. a) Geological sketch of the Catalan Coastal Range, showing the Valles-Penedes Fault within the geological
frame of the northeastern Iberian Peninsula. b) Geological sketch map of the central segment of the Valles-Penedes
Fault showing the location of the studied outcrops and sites: FV, Els Blaus; RB, Ribes Blaves; PC, Pobla de Claramunt.
After geological maps from the Institut Cartografic i Geologic de Catalunya (ICGC). Figure from Marcén et al. (2018a).

La eleccion de esta zona de falla como objeto de estudio se basa en:
1. Es una de las principales estructuras que configuran la Cordillera Costero Catalana.

2. Presenta una compleja evolucion tecténica, que implica una petrofabrica de la roca de falla configu-
rada en varios eventos de deformacion de caracter fragil, lo que permite indagar qué factores contro-
lan la ASM en zonas de falla multiplemente reactivadas

3. Ofrece espectaculares afloramientos de rocas de falla de hasta 500 m de espesor con una estructu-

racion anastomosada.
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2.6.3. Falla de Rio Grio

La Cadena Ibérica es una de las principales cadenas intraplaca de Iberia, producto de la propagacién de la
deformacion asociada a la convergencia entre Iberia y Europa hacia el interior de la placa. Presenta una
direccion estructural predominante NW-SE, estando caracterizada por la existencia de rocas paleozoicas
aflorantes a lo largo de dos grandes estructuras anticlinoriales (Ramas Castellana y Aragonesa), limitadas
por fallas de alto angulo y cabalgamientos de desplazamiento kilométrico (Fig. 2.20a; Cortés-Gracia y Ca-
sas-Sainz, 1996; de Vicente et al., 2009). Dos estilos tecténicos se conjugan en la estructuracion de la ca-
dena. Los cabalgamientos predominantes y mas vistosos son reflejo de un estilo tecténico de piel fina, con
despegues en materiales evaporiticos del Triasico superior. Generalmente, estos cabalgamientos presen-
tan direcciones paralelas a la cadena o en direccion E-W en los limites noroeste y sureste de la cadena
(e.g. Guimera, 1984; Simén y Liesa, 2011; Casas et al., 2017; Vernet et al., 2018). Por otra parte, un estilo
tecténico de piel gruesa caracterizado por cabalgamientos (con desplazamientos de varias decenas de
km; e.g. Casas-Sainz, 1993) y grandes fallas de desagarre involucrando rocas del basamento caracterizan
ciertos segmentos de la Cadena Ibérica (De Vicente, 2018; Liesa et al., 2018). Dentro de este ultimo gru-
po, la falla de Rio Grio es la estructura de mayor escala que aflora al norte de la Cadena Ibérica, definien-
do la geometria de la Rama Aragonesa (situada a su vez en la zona norte de la Cadena).

La falla de Rio Grio aflora a lo largo de mas de 100 km, con una direcciéon principal NNW-SSW vy buza-
mientos casi verticales (Fig. 2.20a). Su traza coincide parcialmente con una de las mayores estructuras
variscas de la cadena, el cabalgamiento de Datos (Calvin-Ballester y Casas, 2014), recientemente renom-
brado como cabalgamiento de Nigiella-Monforte (Casas et al., 2016). A pesar de su importancia en la es-
tructuracion de la cadena, la falla de Rio Grio no habia sido estudiada desde un punto de vista tecténico o
estructural hasta el presente trabajo, més alla de breves referencias en Vilchez (1986), Campos et al.
(1996) y Aurell et al. (2007). No obstante, su evolucién post-varisca esta documentada por la presencia de
mineralizaciones asociadas a su actividad en rocas paleozoicas (Pocovi et al., 1990) y por la presencia de
vulcanitas pérmicas (Lago et al., 2004). La ausencia de grandes cuencas asociadas a su actividad en la
mayor parte de su traza complica su interpretacion tecténica durante el ciclo Alpino extensional (Fig.
2.20b). No obstante, la presencia de rocas del Triasico en el interior de la zona deformada y en zonas ale-
jadas de los depocentros principales, sugieren la existencia de pequefas cuencas de pull-apart desarrolla-
das a lo largo de la traza durante este ciclo extensional. Si es mas evidente su inversion positiva durante
el Cenozoico, en base al desarrollo de cabalgamientos y pliegues secundarios fuera de la zona deformada
y de cataclasitas y gouges en la zona de falla con criterios cinematicos (foliacién, lineaciones, pliegues,
etc.) indicativos de una cinematica transpresiva (Fig. 2.20b). Finalmente, se ha documentado una reactiva-
cion de la estructura durante el Cuaternario como falla normal, controlando parcialmente la morfologia de
la zona y del valle homoénimo a la falla (Casas et al., 2018 y referencias contenidas).

El estudio de esta estructura se centra en el afloramiento de los Abuelos, en donde la zona deformada
esta expuesta de forma espectacular. La eleccién de esta estructura como objeto de estudio se basa en:

1. Es una de las principales estructuras de la Cadena Ibérica, con una evolucion tecténica compleja.

2. El afloramiento de los Abuelos se caracteriza por una espectacular exposicion de la zona deforma-
da, lo que permite analizar con detalle la compleja arquitectura de la zona deformada.
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Fig. 2.20. a) Mapa geoldgico esquematico de la Cadena Ibérica. b) Mapa geoldgico del sector norte de la falla de Rio

Grio.

Fig. 2.20. a) Simplified geological sketch of the Iberian Chain. b) Geological map of the northern sector of the Rio Grio

fault.

3.

Permite determinar la relacién de las fabricas magnéticas con la arquitectura de la zona deformada y
con la intensidad de la deformacién.
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2.6.4. Falla de Alhama de Murcia

El arco de Gibraltar configura la terminacion occidental de la cadena Alpina que rodea al area mediterra-
nea. Este arco esta conformado por la Cordillera Bética al Norte (Fig. 2.21a) y las cadenas del Rif y Tell
hacia el Sur, mientras que su area interna esta ocupada por el bloque de Alboran. Este sistema orogénico
se forma en un contexto de convergencia entre las placas Europea y Africana desde el Cretacico superior
y hasta el Tortoniense (Mioceno superior), bajo una convergencia N-NNE (e.g. Balanya y Garcia-Duefas,
1987; Dewey et al., 1989; Faccenna et al., 2004; Booth-Rea et al., 2007). El acortamiento configuré en las
Zonas Internas de la Cordillera Bética una secuencia de cabalgamientos apilados, definiéndose tres unida-
des tectonicas (Nevado-Filabride, Apujarride y Malaguide) compuestas por materiales paleozoicos, meso-
Z0icos y cenozoicos, presentando diferentes grados metamorficos. Tras este periodo inicial de acortamien-
to, el periodo neotectoénico (Ultimos 9 Ma) se caracteriza por un acortamiento de direccion NNO a NNE
(Armijo, 1977; Martinez-Diaz, 2002a) y por la reactivacion y neoformacion de fallas de alto angulo de di-
recciones NE-SW y NNE-SSW en la Cordillera Bética, mostrando movimientos direccionales dextros e
inversos. Estas estructuras estan distribuidas en el denominado Sistema de Cizalla Bético (Fig. 2.21a; Sil-
va et al., 1993; Masana et al., 2004), que asume la mayor parte del acortamiento durante este periodo,
estimado en ~5mm/afo (Demets et al., 1994; McClusky et al., 2003). La falla de Alhama de Murcia forma
parte de esta red de fallas, junto con otras fallas de escala regional como las de Carboneras, Palomares,
Carrascoy o Crevillente. La falla de Alhama de Murcia, pese a su relativa corta edad (Neogéno), es una
falla de neoformacion que ha actuado bajo diferentes estados de esfuerzos y con cinematicas diferentes
(e.g. Silva et al., 1993; Martinez-Diaz, 2002; Meijninger y Vissers, 2006; Ferrater el al., 2015): i) como falla
normal, controlando la subsidencia en el margen Sur de la cuenca de Alhama-Fortuna durante el Mioceno
y ii) como falla transpresiva desde su inversion tectonica positiva desde el Plioceno-Pleistoceno. La activi-
dad reciente de la falla ha sido recientemente documentada, siendo una de las principales estructuras sis-
mogénicas del Sur de la Iberia y responsable del terremoto de Lorca del 2011 (Massana et al., 2004; Mar-
tinez-Diaz et al., 2012b; Ferrater et al., 2016; 2017).

La falla de Alhama de Murcia presenta una longitud total de 87 km con una direccién principal NE-SW,
siendo una estructura intensamente segmentada a lo largo de su traza cartografica (Fig. 2.21b). Martinez-
Diaz et al. (2012a) dividen la estructura en cuatro segmentos en funcion de la orientacién, arquitectura y
cinematica de cada uno de ellos, de Oeste a Este: Gonar — Lorca, Lorca — Totana, Totana — Alhama y Al-
hama — Orihuela. El afloramiento de la Torrecilla, estudiado en este trabajo, se ubica en el sector central
de Gonar — Lorca, segmento caracterizado por una rama de falla principal rectilinea en direccion NE-SW,
sin presentar apenas ramificaciones (Fig. 2.21c). El afloramiento estudiado, correspondiente a esta uUnica
traza de la falla, presenta una zona de nucleo de falla estrecha, de unos 20 m de espesor de fault gouges
paleozoicas, y una zona de dafio de unos 100 m afectando a materiales mesozoicos y cenozoicos
(Rodriguez-Escudero, 2018). La deformacion fragil esta distribuida de forma relativamente homogénea en
la zona de falla, y caracterizada por un espectacular desarrollo de estructuras de deformacion.

La eleccién de esta falla como objeto de estudio se fundamenta en los siguientes puntos:

1. Es una de las principales estructuras sismogénicas de Iberia, responsable de terremotos histoéricos y
contemporaneos destructivos.

2. Es una de las estructuras més estudiadas de Iberia, por lo que existe un gran conocimiento previo
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de su actividad, permitiendo enfocar el estudio de fabricas magnéticas en otros aspectos, como la
influencia de la mineralogia magnética.
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Fig. 2.21. a) Mapa geoldgico del Sistema de Cizalla Bético. AMF: Falla de Alhama de Murcia; CRF: Falla de
Crevillente; CAF: Falla de Carrascoy; PF: Falla de Palomares; CAFZ: Zona de falla del Corredor de las Alpujarras;

CAREF: Falla de Carboneras. b) Mapa detallado de la traza cartografica de la falla de Alhama de Murcia, mostrando los
limites de los diferentes segmentos de la falla. Modificado de Martinez-Diaz et al. (2012a). ¢) Mapa geolégico del
sector estudiado entre las poblaciones de Puerto Lumbreras y Lorca, mostrando la ubicacion del afloramiento de La
Torrecilla. Modificado de Rodriguez-Escudero (2017).

Fig. 2.21. a) Geological map of the Eastern Betic Shear Zone. AMF: Alhama de Murcia Fault; CRF: Crevillente Fault;
CAF: Carrascoy Fault; PF: Palomares Fault; CAFZ: Corredor de las Alpujarras Fault Zone; CARF: Carboneras Fault. b)
Detailed mapping of the Alhama de Murcia fault trace, showing the limits of the different fault segments. Modified from
Martinez-Diaz et al. (2012a). ¢) Geological map of the studied sector between Puerto Lumbreras and Lorca towns,
showing the location of La Torrecilla outcrop. Modified from Rodriguez-Escudero (2017).
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2.6.5. Falla de Baza

Al igual que la falla de Alhama de Murcia, la falla de Baza es una estructura neotectdnica ubicada en la
Cordillera Bética. La convergencia entre las placas de Africa y Europa cohabita desde el Mioceno con una
extension en direccion ENE-WSW, paralela a la direccién estructural principal del orégeno. Esta extension
es la responsable de la creacion de un sistema de cuencas intramontafosas de direccion aproximada N-S,
tales como la de Granada o Guadix-Baza (e.g. Sanz de Galdeano et al., 2012; Fig. 2.22a). En este contex-
to extensivo se enmarca el origen y evolucion de la falla o sistema de fallas de Baza (Fig. 2.22b), que con-
trola la subsidencia de la sub-cuenca de Baza (Vera, 1970; Vera et al., 1994; Viseras, 1991; Gibert et al.,
2007; Alfaro et al., 2008). El relleno de la sub-cuenca de Baza comienza en el Mioceno y abarca hasta el
Pleistoceno, alcanzando 2000 m de relleno con sedimentos marinos y continentales (Alfaro et al., 2008;
Haberland et al., 2017).

Con una longitud aproximada de unos 40km, la falla de Baza se caracteriza por mostrar una direccién va-
riable, desde N-S en sus tramo norte y central (area estudiada en esta tesis) hasta NW-SE en su sector
Sur. A lo largo de su direccion, el sistema de fallas presenta diferentes grados de segmentacion (Fig.
2.22b, c): mientras que en su sector mas septentrional, el salto total de la estructura se encuentra localiza-
do en dos Unicos planos de falla o fault splays, hacia el Sur el sistema tiende a ramificarse progresivamen-
te hasta presentar un total de 13 fault splays. Esta condicion de la falla de Baza controla fuertemente el
espesor (de 200 m en el sector Norte a mas de 7.000 m en su sector Sur) y la geometria y arquitectura de
la zona deformada, con un aumento de estructuras de relevo entre segmentos hacia el Sur. El salto total
de la estructura (entre 2.000 y 3.000 m; Alfaro et al., 2008) se localiza o distribuye por tanto en numerosos
planos de falla, los cuales presentan grados muy variables de localizacion de la deformacion fragil.

La actividad reciente de la falla se ha puesto de manifiesto en numerosos estudios, remarcando su impor-
tancia por medio de técnicas paleosismoldgicas, geomorfologicas o estructurales. Estos estudios indican
desplazamientos verticales de entre 0.17 y 0.49 mm/afo (Alfaro et al., 2008; Garcia-Tortosa et al., 2011;
Sanz de Galdeano et al., 2012), y entre 8 y 9 eventos sismicos en los ultimos 45.000 anos (Castro et al.,
2018). La falla de Baza es la responsable del terremoto de Baza en 1531 (Ms 6.0; VIII-IX), el terremoto
histérico mas importante registrado en el Sur de Iberia (Alfaro et al., 2008; Sanz de Galdeano et al., 2012).

La importancia del estudio de esta estructura reside en los siguientes puntos:

1. Es una de las principales fallas sismogénicas del Sur de Iberia, responsable de eventos sismicos
histéricos.

2. Es el primer caso de estudio integral de una falla normal, con deformacién fragil, por medio de la
ASM.

3. Actividad tecténica relativamente simple (i.e. no reactivada, roca encajante no consolidada ni defor-

mada previamente, etc.), simplificando el estudio de fabricas magnéticas.

4. Por esto ultimo, permite relacionar intensidad de la deformacion con desarrollo la fabrica magnética.
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Fig. 2. 22. a) Mapa geoldgico simplificado del sector estudiado de la Cordillera Bética. BB: sub-cuenca de Baza; GB:
Sub-cuenca de Guadix. b) Mapa geolégico de la falla de Baza, mostrando la ubicacién de los diferentes afloramientos
estudiados. c) Corte geoldgico en direccion perpendicular a la traza de la falla a la altura de la trinchera del Carrizal.

Figura modificada de Castro et al. (2018).

Fig. 2. 22. a) Geological sketch of the studied sector of the Betic Cordillera. BB: Baza sub-basin;, GB: Guadix sub-basin.
b) Geological map of the Baza Fault, showing the location of the studied outcrops. ¢) Geological cross section normal
to the trend of the structure at the Carrizal trench. Modified from Castro et al. (2018).
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3. Metodologia

La presente tesis doctoral se basa en un estudio multidisciplinar en el cual se han aplicado técnicas de
analisis estructural y técnicas magnéticas para la determinacion de petrofabricas (ASM a temperatura
ambiente, a baja temperatura, AARM, AIRM). Adicionalmente se incorporan otras técnicas que nos
permiten complementar e interpretar los resultados de las fabricas magnéticas, fundamentalmente en
relacion a la caracterizacion de la mineralogia magnética (magnetismo de rocas) En este apartado se
describen las principales técnicas aplicadas, sin profundizar excesivamente en sus fundamentos, que
pueden consultarse en trabajos clasicos (e.g. Tarling y Hrouda, 1993; Dunlop y Ozdemir, 1997). No
obstante, y teniendo en cuenta la complejidad y la relativa singularidad del trabajo en zonas de falla, en el
siguiente capitulo se presenta por separado una revision de los resultados de ASM obtenidos por otros
autores en este contexto, y cuales consideramos que son los frentes todavia abiertos y no resueltos. A su
vez, esto nos permite enmarcar esta tesis doctoral en un contexto metodolégico. Por ello, este apartado
esta centrado en la descripcion de los métodos utilizados, mas que en su aplicacién al estudio de rocas de
falla.

3.1. Estudio estructural

La caracterizacion completa y pormenorizada de una zona de falla incluye el estudio de la arquitectura de
la zona deformada, de la localizacion de la deformacion o de la cinematica de las estructuras de
deformacion, entre otros elementos de estudio. El analisis estructural de zonas de falla se ha abordado
histéricamente desde diversos enfoques y escalas de trabajo: i) analisis tectonicos, que permiten
caracterizar la geometria, orientacion e inferir el sentido de movimiento (cabalgamiento, falla normal o
direccional, o movimientos mixtos) de la falla estudiada y sus relaciones con procesos tectonicos, ii)
analisis cinematicos, que definen con exactitud la direccion o direcciones de transporte de las fallas a partir
del estudio de indicadores o estructuras de deformacion, iii) analisis de la deformacién, que permiten
cuantificar la deformacién total de la roca, iv) analisis dindmicos, con los que se determinan las relaciones
existentes entre esfuerzos y movimiento de la falla y v) analisis mecanicos o microtectonicos, que estudian
la deformaciéon a escala de grano, como por ejemplo la fracturacién o la plasticidad cristalina. En la
presente tesis doctoral, el estudio estructural de las cinco zonas de estudio se basa fundamentalmente en
analisis cinematicos y de la deformacion, si bien es cierto que, en casos puntuales y cuando se ha
considerado oportuno, también se han realizado analisis tectonicos y dinamicos de las estructuras.

En cuanto a la metodologia aplicada, pueden diferenciarse dos grandes conjuntos de técnicas: i) las
basadas en la observacion y toma de datos estructurales en campo vy ii) el estudio de las rocas de falla en
lamina delgada en secciones orientadas. Ambos conjuntos de técnicas son resumidos en la Fig. 3.1,
ordenados segun la secuencia de trabajo seguida en esta tesis doctoral. La etapa inicial del trabajo de
campo consiste en la identificacion de la arquitectura de la zona deformada, que permite delimitar las
diferentes zonas en las que se estructura la zona deformada (e.g. nucleo vs. zona de dafo). La
identificacién de las mismas esta basada en la elaboracion de cartografias de detalle, en la observacién a
lo largo de perfiles perpendiculares a los limites de la zona deformada o en el estudio y comparacion de
diferentes afloramientos a lo largo de la estructura, muy util a la hora de identificar diferentes arquitecturas
(e.g. rampas de relevo entre segmentos en la Falla de Baza o estructuras en flor en la falla de Rio Grio).
Una vez identificada la arquitectura general, se ubican aquellas zonas en las que el deslizamiento y la
deformacion estan localizados en bandas de deformacion. Es especialmente importante en este punto la
identificacion de los diferentes tipos de rocas de falla que suelen coexistir en las zonas de falla, puesto que
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Fig. 3.1. Secuencia de trabajo planteada en esta tesis para el estudio estructural de las cinco zonas de falla
estudiadas.

Fig. 3.1. Workflow proposed in this thesis for the structural study of the five fault zones.

son el principal criterio para identificar zonas de deformacion intensamente localizada (i.e. fault gouges
como criterio de identificacién de nucleo de falla o fallas).

La toma de datos estructurales tiene en cuenta la arquitectura y reparto de la deformacién anteriormente
identificada, en tanto en cuanto puede existir relacion entre las mismas y particiones del desplazamiento
(e.g. es muy frecuente en estructuras en flor positiva que coexistan cinematicas direccionales en la zona
central e inversas en los bordes externos de la estructura). Resulta también evidente que la toma de datos
estructurales esta en clara relacién al tipo de indicadores cinematicos existentes. Por lo general, las

estructuras de deformacion medidas en campo se resumen en: planos de falla principales y secundarios,
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Analisis estructural

foliacion, estructuras de tipo SC, estrias de deslizamiento, lineaciones mineraldgicas y ejes y planos
axiales de pliegues. Los datos estructurales son representados y analizados estadisticamente con el
software Stereonet (Allmendinger et al., 2013).

El estudio microestructural de las rocas de falla persigue fundamentalmente dos objetivos: la
caracterizacion cinematica de la roca y la observacion de la mineralogia de la misma, especialmente de la
mineralogia portadora de la fabrica magnética y de su disposicién en la roca en funcién de la petrofabrica
(i.e. filosilicatos definiendo planos de foliacidn o mayor concentracion de minerales ferromagnéticos s./. en
planos de cizalla). Para la caracterizacion cinematica y la observacion de la petrofabrica se requieren
laminas delgadas orientadas en funcion de la orientacién de los elementos de la petrofabrica, o dicho de
otra manera, del elipsoide de deformacion de la roca (Fig. 3.2a). Por lo general, dichas laminas delgadas
se han obtenido de los especimenes estandar utilizados para el estudio de las fabricas magnéticas,
aunque en algunos casos concretos también se han obtenido de bloques orientados. Como norma, se
realizan dos laminas delgadas perpendiculares entre si para una misma estacion (Fig. 3.2a). La primera de
ellas es perpendicular a los planos de foliacion conteniendo la direccion de transporte, es decir, paralela a
la seccion XZ del elipsoide de deformacion. La segunda, también perpendicular a la foliacion, es ortogonal
a la direccion de transporte de la estructura (seccion YZ del elipsoide de deformacion). Con esta
metodologia podemos comparar el grado de desarrollo de las estructuras entre ambas laminas y, sobre
todo, el grado de aplastamiento o de cizalla en las secciones XZ e YZ, lo que nos permite caracterizar
cinematicamente la falla. No obstante, no siempre los planos de foliacién y los indicadores cinematicos son
reconocibles de visu, por lo que en estos casos utilizamos la orientacion de la ASM para guiarnos en las
secciones a cortar: ambas secciones son perpendiculares a la foliacion magnética, conteniendo una la
lineacion magnética (0 knax) Y la otra perpendicular a la misma.

Lineacioén de
estiramiento

Luz reflejada

 Seccion YZ

Fig. 3.2. a) A la izquierda, esquema de la orientacién de las laminas delgadas en funcion de la petrofabrica. A la
derecha, dos microfotografias de una misma roca en diferentes secciones de corte. Notese el mayor grado de
estiramiento mineraldgico en la seccién XZ. b) Dos ejemplos de la combinacion de observaciones a luz reflejada y
transmitida empleada en este trabajo.

Fig. 3.2. a) To the left, sketch of the thin section orientations related with petrofabric. To the right, two microphotograph
of the same rock in different sections. Note the larger mineralogical stretching in XZ section. b) Two examples of the
reflected and transmitted light combined observations applied in the work.
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Por otra parte, el estudio microestructural de la roca se ha realizado a partir de la observacion de
secciones pulidas y ldminas delgadas a diferentes escalas de observacién (mediante lupas, microscopios
petrograficos y microscopio electronico-SEM). En funcién del objetivo y de las caracteristicas de la roca se
han utilizado unos u otros. Por ejemplo, la observacion bajo la lupa aporta informacién de la petrofabrica
cuando los elementos que la componen tienen un tamafio mayor que la amplitud de observacién de los
microscopios petrograficos convencionales, normalmente restringida a un centimetro con el menor de los
aumentos. Si el objetivo es caracterizar la mineralogia de la roca, la combinaciéon de observaciones tanto
bajo luz reflejada como transmitida permite la identificacion de los minerales mas comunes en rocas de
falla, incluyendo los opacos (e.g. la mayor parte de los minerales ferromagnéticos s./.), muy frecuentes en
este tipo de rocas (Fig. 3.2b). De hecho, los minerales opacos tienden a concentrarse en la matriz
impidiendo con frecuencia identificar los criterios cinematicos en la matriz si Unicamente se analiza bajo
luz transmitida, la técnica de observacién mas frecuentemente utilizada. Esta problematica también es
solventada con la combinacién de ambos métodos. De la misma forma, el estudio en microscopios
electrénicos, el cual incluye la posibilidad de realizar analisis quimicos (EDX-SEM), permite Ia
caracterizacion total de la mineralogia y, mediante mapeos quimicos, de la disposicién de determinados
minerales en relacion a la petrofabrica.

3.2. Metodologia de muestreo para fabricas magnéticas

Teniendo en cuanta que el objetivo principal de este trabajo es la caracterizacion cinematica de la falla, las
estaciones de ASM se localizan en aquellas zonas en donde el desplazamiento y la deformacién parecen
haberse localizado preferentemente, es decir, en zonas donde predominan fault gouges (i.e. nucleo de
falla. En el caso de que la deformacion esté distribuida en varias bandas de deformacién, se ha
muestreado en varias de ellas. En cada estacion, la distancia entre muestras es la menor posible con el fin
de minimizar la heterogeneidad en la petrofabrica y mineralogia de la roca de falla (Fig. 3.3a). En general,
para el estudio cinematico, se ha intentado evitar el muestreo de brechas de falla no foliadas, en tanto en
cuanto y con base en resultados preliminares, no suelen ofrecer buenos resultados de ASM debido a la
existencia de petrofabricas poco o nada definidas. No obstante, si el objetivo no es Unicamente determinar
su cinematica, sino analizar procesos de distribucion de la deformacién, el muestreo de ASM debe
extenderse también a rocas que presenten menor tasa de deformacion y petrofabricas menos
desarrolladas. Como casos particulares, en la falla de Alhama de Murcia se buscé estudiar la variacion de
la mineralogia en la zona de falla y la presencia de sub-fabricas, por lo que el muestreo se realizd
tomando muestras a lo largo de un perfil perpendicular a la zona de falla y con escasos centimetros de
separacion las unas de las otras (Fig. 3.3b). Algo similar se realizé en la falla de Baza, en donde el estudio
estructural detallado de una trinchera requiri6 un muestreo masivo e intensivo, tanto en rocas de falla
como en interior de los horses extensionales (Fig. 3.3c).

El nimero de especimenes estandar obtenidos en cada estacién difiere notablemente segun la técnica de
muestreo seguida. En conjunto, tres técnicas se han utilizado a lo largo de este trabajo: i) perforacion in
situ de la roca de falla mediante una perforadora eléctrica de baterias (Fig. 3.3c, d), siendo orientada la
muestra con un orientador acoplado a una brujula (obteniendo por lo general entre 8 y 12 muestras por
estacion), ii) mediante el corte en el laboratorio con sierras de corte de bloques orientados en campo (Fig.
3.3e), obteniendo numerosos especimenes cubicos de 2 cm de lado (hasta mas de 60 muestras por
bloque) vy iii) perforacién en el laboratorio con un taladro vertical de bloques orientados en campo, siendo
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Fig. 3.3. a) Muestreo localizado en bandas de fault gouge, en la falla de Baza. b) Muestras obtenidas a escasos
centimetros, en la falla de Alhama de Murcia. ¢) Belén Oliva muestrea en la trinchera del Carrizal, falla de Baza. d)
Antonio Casas perfora en Lorca (Alhama de Murcia), no siempre en posiciones comodas. €) Sierra de corte utilizada en
la obtencion de cubos orientados. f) Muestras de campo sin cortar y especimenes cilindricos estandar. g) Secuencia de
corte de los bloques orientados y escayolados.

Fig. 3.3. a) Sampling localized in gouge bands, in Baza fault. b) Samples collected a few centimetres away, in the
Alhama de Murcia fault. c) Belén Oliva drills in the Carrizal trench, Baza fault. d) Antonio Casas drills near to Lorca
(Alhama de Murcia fault), not always in comfortable stances. e) Trim saw used to obtain oriented cubes. f) Cylindrical
samples and standard cylindrical specimens. g) Sequence of cutting of the oriented and plastered blocks.
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® Perforadas
N ‘. in situ. N=15

O Blogue  Fig 34. Estereograma de la fabrica magnética

A Dnﬁn:lg?o' obtenida en una misma estacion, tanto perforada in

situ (simbolos rellenos) como a partir de bloque
orientado cortado en cubos (simbolos huecos). La
mayor dispersion en las muestras perforadas in
situ posiblemente se corresponda con la mayor
separacion entre muestras que en las cubicas y al
menor nimero de muestras analizadas.

Fig. 3.4. Stereoplot with the magnetic fabric
obtained from in situ drilling (solid symbols) and
from oriented block cutted in cubes (open
symbols), in the same site. The larger scattering in
the in situ drilled samples most probably
correspond with the higher distance between
samples than in cubic ones and the fewer analysed
samples.

necesario reorientar el bloque a su posicion in situ para medir la orientacion de las muestras cilindricas con
el orientador acoplado a una brujula (entre 8 y 12 muestras por bloque). En el primer y ultimo caso, una
vez perforada la muestra, ésta es cortada en especimenes estandar: especimenes cilindricos de 2.5 cm
de diametro y 2.1 cm de altura (Fig. 3.3f). Para cortar los bloques orientados en cubos, los bloques han
sido escayolados en un molde, con el plano orientado en paralelo a la base del molde y la linea orientada
en dicho plano paralela a uno de los bordes del molde, lo que minimiza el error y facilita el corte en cubos
homogéneos y paralelos entre si (Fig. 3.3g). Con el objetivo de comprobar qué error se introduce en el
corte en cubos, varias estaciones perforadas in situ fueron también realizadas mediante bloques cortados
en cubos. Un ejemplo puede observarse en la Fig. 3.4, en donde se compara la ASM de la estacién Fv7 y
Fv7-bl de la Falla del Vallés-Penedés, y en donde apenas pueden distinguirse variaciones en la
orientacién de los ejes de susceptibilidad magnética entre ambas.

3.3. Fabricas magnéticas

La caracterizacion de la fabrica magnética de la roca es una herramienta rapida y efectiva para determinar
la petrofabrica de la roca, es decir, la disposicion en el espacio de los granos minerales que configuran la
misma (Graham, 1954; Hrouda, 1987, 1993; Borradaile y Tarling, 1981; Tarling y Hrouda, 1993; Borradaile
y Henry, 1997; Borradaile y Jackson, 2004). Dentro del concepto de fabricas magnéticas se engloban
diferentes métodos, subdivididos en funcion de la propiedad fisica que analizan: la susceptibilidad
magnética o la magnetizacién remanente. No obstante, todos estos métodos se formulan en torno a una
base comun: la variacién de dichas propiedades segun la orientacion en el volumen de roca analizado, es
decir, de su anisotropia. Si una roca es anisétropa en cualquiera de ambas propiedades es por la
existencia de: i) anisotropias cristalinas, es decir, mayores o menores susceptibilidades o magnetizaciones
a lo largo de determinados ejes de los cristales minerales y ii) anisotropias de forma, con mayor
susceptibilidad y magnetizacion a lo largo del eje de elongacién del mineral (e.g. lineaciones de
estiramiento por deformacién). No obstante, la anisotropia suele estar controlada, no solo por la existencia
de granos anisétropos magnéticamente hablando (caracteristicas intrinsecas), sino por la distribucion
anisotropa de los mismos en la roca (caracteristicas extrinsecas a la anisotropia de granos), la cual suele
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estar determinada por los diferentes procesos geoldgicos que la configuran (e.g. los planos de
estratificacion, foliacion o cizalla estan definidos por orientaciones mineraldgicas preferentes).

De todas las técnicas de determinacion de fabricas magnéticas, la mas utilizada es la anisotropia de la
susceptibilidad magnética a temperatura ambiente e inducida a bajo campo (<1mT), denominada ASM o
por sus siglas en inglés RT-AMS. Esta técnica permite obtener informacién de la petrofabrica del conjunto
de minerales presentes en la roca, en tanto en cuanto todos ellos contribuyen, aunque desigualmente, a la
RT-AMS. Sin embargo, no todos los minerales tienen por qué estar igualmente orientados en la roca,
siendo reflejo de los diferentes episodios de sedimentacion, compactacion o deformacién que configuran la
petrofabrica final de la roca y de diferentes comportamientos reologicos de los minerales ante cada uno de
estos eventos. En este sentido, diferentes técnicas magnéticas permiten identificar la petrofabrica de
diferentes poblaciones mineralégicas, siempre y cuando presenten comportamientos magnéticos
diferentes (i.e. diamagnéticos vs. paramagnéticos vs. ferromagnéticos s.l.), obteniéndose las denominas
sub-fabricas magnéticas.

La determinacién de sub-fabricas estd basada en el diferente comportamiento de los minerales
paramagnéticos y ferromagnéticos s./. bajo diferentes condiciones de temperatura y campo inducido. Por
una parte, los minerales paramagnéticos ven incrementada su susceptibilidad magnética a bajas
temperaturas, tal y como describe la ley de Curie-Weiss (incremento de 3.8 veces de su susceptibilidad
magnética a 77 K; Morrish, 1965; Ihmlé et al., 1989; Richter y van der Pluijm, 1994; Liineburg et al., 1999;
Biedermann et al., 2014), mientras que la susceptibilidad de los ferromagnéticos s.l., por lo general, se
mantiene invariable a temperaturas inferiores a su punto de Curie, mas alla de ciertas excepciones (e.g.
transicion de Verwey para la magnetita o de Morin para la hematites). Por otra parte, la susceptibilidad
magnética a alto campo se basa en la relacion entre campo magnético aplicado y magnetizacion inducida,
que en los minerales paramagnéticos presenta una relacion lineal, en contraposicion a los minerales
ferromagnéticos s.l. que presentan una magnetizacion de saturacién a partir de la cual no adquieren
mayores magnetizaciones inducidas. La medida a baja temperatura de la susceptibilidad magnética (LT-
AMS) y la medida a alto y bajo campo (HF- y LF-AMS; Martin-Hernandez y Hirt, 2004) constituyen las dos
principales técnicas que permiten diferenciar la petrofabrica de los minerales paramagnéticos. Conviene
indicar que la medida a baja temperatura (LT-AMS) solo realza la contribuciéon paramagnética, por lo que
los minerales ferromagnéticos s.l. siguen contribuyendo, aunque en menor medida, a la fabrica magnética.

Mientras, los métodos de determinacién de la petrofdbrica asociada a los minerales ferromagnéticos s.I.
estan basados en la medida de la magnetizacion remanente, es decir, en la magnetizacién que adquieren
los materiales tras la aplicacion de un determinado campo (e.g. Jackson, 1991; Potter, 2004; Bilardello,
2016). Esta propiedad es exclusiva de los materiales ferromagnéticos s.l. por lo que en estas técnicas no
intervienen otro tipo de comportamientos magnéticos (i.e. diamagnéticos o paramagnéticos). Dentro de
estas técnicas se engloban algunas como la anisotropia de la magnetizacion remanente anhisterética
(AARM), isoterma (AIRM) o térmica (ATRM). Las técnicas utilizadas en este trabajo y sus protocolos de
medida se explican a continuacion.
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3.3.1. ASM a temperatura ambiente (RT—AMS)

La susceptibilidad magnética es la propiedad fisica que define la capacidad de un material de
magnetizarse ante la presencia de un campo magnético externo, siguiendo la ecuacién M= K-H, en donde
M es la magnetizacion, K es la susceptibilidad y H en el campo aplicado. Como se comentaba
anteriormente, las rocas, por su caracter heterogéneo (tanto en petrofabricas como en mineralogias
magnéticas), presentan variaciones en el espacio de la susceptibilidad magnética o ASM. En otras
palabras, la ASM constituye la propiedad de los materiales por la cual el mismo campo magnético aplicado
en diferentes orientaciones, induce una magnetizacion de intensidad variable en el espacio. Esta
variabilidad en el espacio puede representarse numéricamente como un tensor simétrico de segundo
orden en una matriz, o de forma mas frecuente y grafica en el campo de la Geologia Estructural, como un
elipsoide cuyos tres ejes reflejan la orientacidon y magnitud de los tres eigenvectores o ejes principales de
la matrizz. K112 K22 = K33, también denominados Kkmax, Kint ¥ kmin respectivamente (Fig. 3.5). La
susceptibilidad media de la roca es definida por K= (Kmax + Kint + kmin) / 3 (Nagata, 1961), y surge de la
contribucion de minerales diamagnéticos, paramagnéticos y ferromagnéticos s./ (Fig. 3.5).

k kmin

33

11 k12 k13

21 22 k23

int

31 k32 33

I Ferromagnéticos s./.
— = X Paramagnéticos
Il Diamagnéticos

Fig. 3.5. Matriz y representaciones graficas del elipsoide de susceptibilidad magnética. La fabrica magnética resultante
surge de la contribucion de todos los minerales, independientemente de su comportamiento magnético.

Fig. 3.5. Matrix and graphic representations of the magnetic susceptibility ellipsoid. The resultant magnetic fabric is the
sum of contributions from all minerals, independently of their magnetic behaviour.

A su vez, la forma del elipsoide (oblato o prolato) y su grado de anisotropia se definen a partir de la
diferencia de valores entre los tres ejes principales, y se representan estadisticamente por los parametros
T y Pj, respectivamente (Jelinek, 1981). Estos parametros estan normalizados siguiendo el método de
Jelinek (1977) y calculados a partir de las siguientes formulas:

2Py — Py — g
Hi — Ha

T =

P = exp2[(1; — M) + (2 — M)® + [(s — )]
En donde pi, Yz, y 3 representan In(Kmax), IN(Kint) Y IN(Kmin), respectivamente, y ym= (U1 + P2 + p3) / 3. El
parametro de forma T indica la forma del elipsoide, siendo elipsoides oblatos aquellos que presenten
valores de 0 < T < 1 y prolatos lo que presenten valores —1 < T < 0. Por otra parte, el valor de Pj esta
controlado tanto por la mineralogia magnética como por el grado de ordenamiento de las particulas en la
petrofabrica. Otros pardmetros, como la lineacidon (L= (Kmax - Kint) / Km) 0 foliacién (F= (Kint - Kmin) / Km)
magnética son frecuentemente utilizados para caracterizar la forma del elipsoide magnético. La medicién
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de la RT-AMS se realizé en un puente de susceptibilidad KLY-3S Kappabridge (AGICO-Advanced
Geoscience Instruments Company), a bajo campo (300 A/m) y frecuencia de 875 Hz, en el Laboratorio de
Fabricas Magnéticas de la Universidad de Zaragoza. Los célculos estadisticos de orientacion (de las
elipses de confianza) y de valores escalares para cada estacién de fabricas magnéticas (e.g. valores
promedio de K., Pj o T) fueron calculados siguiendo las estadisticas de Jelinek (1978) y utilizando el
software Anisoft 4.2 (Chadima y Jelinek, 2009).

Como se comentaba anteriormente, la ASM surge primariamente de orientaciones cristalograficas y de
forma definidas, por lo que suele existir una clara coincidencia entre la orientacion de los tres ejes
principales del elipsoide de deformacion finito X, Y y Z, con los tres ejes del elipsoide de susceptibilidad
magnética Kmax, Kint ¥ Kmin, respectivamente (e.g. Borradaile, 1991; Borradaile y Tarling, 1981). Cuando esta
relacion tiene lugar, a la fabrica magnética se le denomina como “normal”’. No obstante, esto ocurre
principalmente cuando la anisotropia esta condicionada por la forma y disposicién de los granos minerales,
por lo que las fabricas normales suelen estar asociadas a minerales que presentan anisotropia de forma,
como los filosilicatos o magnetita multidominio (MD) (Borradaile y Werner, 1994; Borradaile y Jackson,
2004; Dunlop et al., 2006). En una fabrica normal, al eje kmax Se le denomina comunmente lineacion
magnética y al knn €l polo de la foliacion magnética, correspondiente al plano definido por Kmax ¥ Kint.

Sin embargo, ciertos granos minerales presentan su eje de mayor susceptibilidad en su eje corto
cristalografico, ergo la relaciéon es la inversa a la anteriormente mencionada: el eje knax coincide con el eje
Z del elipsoide de deformacion. A esta relaciéon entre ejes se le denomina fabrica “inversa” y su origen esta
en relacion a que: i) particulas monodominio estables (SSD), normalmente en magnetita o maghemita,
presentan magnetizaciones saturadas en su eje largo, por lo que al aplicar un campo magnético externo, la
susceptibilidad en dicho eje es menor que en su eje corto, no saturado (e.g. Potter y Stephenson, 1988;
Rochette et al., 1992) vy ii) ciertos carbonatos paramagnéticos, como la siderita, presentan un fuerte
ordenamiento de los atomos de Fe®" a lo largo del eje corto, lo que resulta en una susceptibilidad maxima
en paralelo al mismo y en fabricas prolatas (e.g. Ellwood et al., 1986; 1989; Rochette, 1988; Ihmlé et al.,
1989; Winkler et al., 1996; de Wall y Warr, 2004; Schmidt et al., 2007).

3.3.2. ASM a baja temperatura, Low temperature AMS (LT—AMS)

La medida a baja temperatura realza el comportamiento paramagnético de las muestras siguiendo la Ley
de Curie-Weiss: Kpara= C/T-0, donde Kpara €5 la susceptibilidad paramagnética, C es la constante de Curie
y O es la temperatura de Curie paramagnética (Ihmlé et al., 1989; Richter y van der Pluijm, 1994; Liineburg
et al., 1999; Biedermann et al., 2014). El aumento de la susceptibilidad es comunmente indicado por el
ratio entre la susceptibilidad medida a baja temperatura y a temperatura ambiente para una misma
muestra (LT/RT ratio), siendo indicativo del contenido relativo de minerales paramagnéticos. Una muestra
paramagnética pura presenta un ratio de 3.8, mientras que la presencia de minerales ferromagnéticos
tendera a reducir dicho ratio, al asumir que su susceptibilidad no varia a bajas temperaturas (Lineburg et
al., 1999).

La mediciéon se realiza en el mismo puente de susceptibilidad KLY-3S Kappabridge y la estadistica
aplicada es exactamente la misma que la anteriormente descrita para la RT-AMS. El procedimiento de
medida consiste en la inmersion de la muestra durante 1 hora en nitrégeno liquido (a 77 K), para
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posteriormente ser medida en las tres posiciones que requiere el aparato para la medicién de la ASM,
sumergiendo la muestra durante 10 minutos de nuevo en el nitrégeno entre cada posicién para asegurar,
en la medida de lo posible, la misma temperatura de medida en las distintas posiciones de medicién. Para
prevenir desajustes en la medida como consecuencia de la afeccién de la muestra fria en el
comportamiento de las bobinas, se coloca una protecciéon térmica en la cuba, tal y como recomiendan
Issachar et al. (2016). Este protocolo de medicién ha sido planteado previamente y reporta resultados
repetibles (e.g. Lineburg et al., 1999; Oliva-Urcia et al., 2010; Izquierdo-Llavall et al., 2013; Garcia-
Lasanta et al., 2014; 2015).

3.3.3. AARM

La anisotropia de la magnetizacion remanente 0.1
anhisterética (AARM) permite caracterizar la
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magnéticos coaxiales distintos: un campo  Fig. 3.6. Esquema de la adquisicion de una magnetizacion
remanente anhisterética: campo alterno (AF, linea azul) y

alterno (AF) decreciente (p.ej. de 0.9a0T)y campo continuo (DC, linea roja),
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menor magnitud (~40uT); de este modo, todos  (ARM) acquisition: alternating field (AF, blue line) and direct

los minerales ferromagnéticos s.l. cuya field (DC, redline).

coercitividad se encuentre dentro de la ventana del campo AF aplicado seran magnetizados de acuerdo al
campo DC usado. Dependiendo de las poblaciones de minerales ferromagnéticos s.l. es posible modificar
la ventana de AF usada para definir las subfabricas de diferentes poblaciones magnéticas. Dado que el
campo maximo de AF que puede usarse suele estar limitado a 0.1 0 0.2 T, esta técnica no puede usarse
para caracterizar la fabrica magnética de minerales ferromagnéticos de alta coercitividad, como la goetita o
la hematites. Del mismo modo, y dado que estamos midiendo remanencia, los minerales dia- y
paramagnéticos, asi como los ferromagnéticos s.l. de rango superparamagnético (SP) no contribuyen a la
AARM.

El procedimiento de medida (Fig. 3.7), descrito en McCabe et al. (1985), consiste en aplicar y medir ARMs
en las nueve posiciones de la muestra definidas en Girdler (1961), y que permiten obtener el tensor que
define la anisotropia de la ARM (AARM). La ARM aplicada en cada una de las nueve posiciones esta
definida por un campo alterno de 0-90 mT y por un campo directo de 0.05 mT, y medida en el
magnetoémetro criogénico 2G-755 del Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos.
Posteriormente a cada aplicacion y medida de la ARM, la muestra es de nuevo desmagnetizada por una
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Fig. 3.7. Esquema con las 9 posiciones de aplicacion y medida del campo directo formuladas en Girdler (1961) para
calcular anisotropias de la remanencia. A la derecha, la orientacion de las 9 posiciones del espécimen en donde se
aplican los campos, en coordenadas de la muestra. Proyeccion en igual area y en hemisferio inferior.

Fig. 3.7. The 9-position orientation scheme of Girdler (1961) to apply and measure anisotropy of remanence. To the
right, the nine specimen orientations where DF are applied, in specimen coordinates. Equal area, lower hemisphere
projection.

AF de 100mT, aplicada unicamente sobre el eje donde previamente se impuso la ARM. Con ello, se
consigue obtener un valor de magnetizaciéon residual sobre ese eje y que se utiliza para eliminar la
contribuciéon de minerales de alta coercitividad no magnetizadas por la ARM. El tensor de la AARM es
calculado mediante minimos cuadrados y usando para ello una hoja de calculo disefiada por el Dr. Mike
Jackson (IRM, Universidad de Minnesota). Este tensor de la AARM es muy similar al obtenido al medir la
ASM, y los mismos calculos estadisticos son validos para este elipsoide (i.e. parametros escalares: Pj, T, L
oF).

3.3.4. AIRM

Otro método de determinacién de sub-fabricas ferromagnéticas s.I. es por medio de la anisotropia de la
magnetizacién remanente isoterma o AIRM, por sus siglas en inglés (Stephenson et al., 1986; Jackson y
Tauxe, 1991; Jackson, 1991; Tan y Kodama, 2003). Esta técnica consiste en aplicar campos directos en
las mismas 9 posiciones utilizadas para el calculo del tensor de la AARM anteriormente explicado. Las
principales diferencias residen en la aplicacién de DF mucho mas altos por medio de magnetizadores de
pulso. Con ello se consigue mover los dominios magnéticos en la direccién del campo aplicado, siempre y
cuando éste sea de intensidad superior a la coercitividad del grano en cuestién. Teniendo en cuenta que
los magnetizadores de pulso mas comunes son capaces de impartir campos de varios Teslas, el rango de
coercitividades que esta técnica cubre es mucho mayor que en el caso de la AARM, permitiendo el estudio
de la petrofabrica de minerales de alta coercitividad, como la goetita o hematites (e.g. Bilardello, 2015).

Una vez aplicado el campo en una posicidon de la muestra, la magnetizaciéon adquirida es medida en un
magnetémetro, siendo esos 9 valores (uno por cada posicidn) los utilizados para calcular el tensor de la
AIRM. A diferencia de la AARM, la magnetizacién adquirida se midid, no en la misma direccion del campo
aplicado, sino a lo largo de los tres ejes de la muestra (X, y, z) siendo necesario recalcular la
magnetizacién en las direcciones xy, Xz, yz, -xy, -xz y —yz, tal y como se expone en el siguiente ejemplo:

M,y (magnetizacion en el eje xy) = (My + M,) - Seno(45°)
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siendo My y M, las magnetizaciones medidas en los ejes de la muestra X e Y. Una de las problematicas
del procedimiento seguido reside en los pequefos errores en la orientacion de la muestra que se puedan
cometer, tanto al aplicar el campo como al medir la muestra en el magnetémetro.

Sin embargo, la principal problematica de la técnica surge cuando la IRM aplicada esta en el limite de la
coercitividad de algunos granos de la muestra. En este contexto, el hecho de que el dominio de éstas
particulas modifique o no su orientacién ante la imparticion de una IRM depende de su orientacion relativa
a la direccion del campo aplicado (Fig. 3.8a). Ello implica que la IRM impartida no es siempre capaz de
saturar completamente a estos granos, resultando en una histéresis incompleta: la magnetizacion
adquirida en una primera aplicacién del campo, no es completamente reseteada por las imparticiones
subsecuentes, resultando en una “memoria magnética” que impide el correcto calculo del tensor de la
AIRM (ver Tauxe et al., 1990; Bilardello, 2015). En la Fig. 3.8 se ha tratado de representar graficamente
este problema: cuando el campo impartido (en éste caso de 2 T) satura en la misma direccién a la muestra
(Fig. 3.8b), la magnetizacion en cada uno de los 9 pasos se superpone a la orientacion tedrica de las 9
posiciones (X, y, z, Xy...) ¥ la magnetizacion es reseteada en ese eje por imposiciones posteriores (Fig.
3.8d). Sin embargo, la presencia de hematites con coercitividades en el rango de la IRM impartida produce
una desviacion de la magnetizacion en cada paso respecto a la direccién del campo aplicado (Fig. 3.8c),
como consecuencia de una histéresis incompleta, traducida en una “memoria” magnética (Fig. 3.8e).
Todas las muestras analizadas en donde se ha detectado esta problematica, han sido descartadas, tanto
en la presentacion de resultados como, evidentemente, en su interpretacion estructural. Por otra parte, y
teniendo en cuenta que el magnetometro de pulso utilizado en esta tesis doctoral (M2T-1, de la
Universidad de Burgos), imparte campos maximos de 2 T, las facies rojas tan frecuentemente estudiadas
en esta tesis doctoral y caracterizadas por contener abundante hematites, no han podido ser estudiadas
mediante esta técnica de forma apropiada.

3.4. Magnetismo de rocas

La caracterizacion de la mineralogia magnética de la roca es un paso fundamental en cualquier estudio de
fabricas magnéticas, en tanto en cuanto es la portadora de fabricas y sub-fabricas magnéticas,
controlando la susceptibilidad y los parametros escalares del elipsoide magnético. En este apartado se
procede a explicar brevemente los fundamentos de las diferentes técnicas de magnetismo de rocas
empleadas en este trabajo. Para mayor explicacion de las mismas, se recomienda la lectura de Dunlop y
Ozdemir (1997). Por lo general, se ha utilizado una combinacién de técnicas, puesto que cada una de
ellas aporta informacion distinta sobre la mineralogia presente. Dichas técnicas estudian por una parte la
susceptibilidad magnética y por otra, diferentes propiedades y parametros relacionados con la
magnetizacion de la roca. En el caso de éstas ultimas, hay que tomarlas con precaucion en estudios de
ASM, ya que la susceptibilidad y la magnetizaciéon remanente, aunque estrechamente relacionadas, son
propiedades fisicas diferentes del material (i.e. los minerales portadores de la fabrica magnética no tienen
por qué ser los mismos que los portadores de la magnetizacion remanente). Todas estas técnicas se
realizan sobre pequefas cantidades de polvo de roca (0.3 - 0.5 gr), excepto la IRM de tres componentes
que se realiza sobre muestra estandar. Complementariamente a todas éstas técnicas, se ha realizado un
estudio en lamina delgada de las rocas, explicado en el aparatado 3.1 de la presente tesis doctoral.
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xy 1.28E-04 | 1.12E-04 | 5.26E-05
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Fig. 3.8. a) Representacion grafica del movimiento de dominios magnéticos en particulas uniaxiales en funcion de la
orientacion del campo externo aplicado. En b) y c), relacién entre posicion del eje en donde se imparte el campo (en
rojo) y la direccion de la magnetizacion adquirida (en negro) en cada uno de los 9 pasos, cuando la histéresis es total
en cada imparticion (b) y cuando no (c). En d) y e) pueden observarse los valores en bruto de la magnetizacion adquiri-
da en cada paso. Nétese la diferencia de 6rdenes de magnitud en cada eje impartido cuando la histéresis es total d) o
parcial e). En naranja oscuro, magnetizacion saturada; en naranja claro, magnetizacion parcialmente saturada; en
azul, magnetizacion residual.

Fig. 3.8. a) Graphic representation of the magnetic domain movements in uniaxial particles related to the orientation of
the external, applied field. In b) and c), relationship between the orientation of the axes where the field is imparted (in
red) and the direction of the acquired magnetization (in black) in each of the nine steps, when the hysteresis is saturat-
ed in each step (b) or not (c). In d) and e), clean data of the acquired magnetization in each step are shown. Note the
different order of magnitude in each imparted axes when the hysteresis is totally (d) or partially (e) saturated. In dark
orange, full axes saturation; in light orange, partial axes saturation; in blue, residual magnetization.

3.4.1. Curvas de susceptibilidad y magnetizaciéon inducida vs. temperatura (curvas k-T y M-T)

Ambas técnicas estan basadas en la variacion con la temperatura de la susceptibilidad magnética o
magnetizacion inducida (Fig. 3.9). Por una parte, los minerales paramagnéticos (e.g. filosilicatos, ciertos
sulfuros de Fe, etc.) se caracterizan por curvas hiperbdlicas, con menores valores de susceptibilidad y
magnetizaciéon a altas temperaturas (e.g. Hrouda, 1994; Fig. 3.9a). Por otra parte, los minerales
ferromagnéticos s./. suelen presentar una susceptibilidad y magnetizaciéon constante con el incremento de
la temperatura en los primeros pasos de calentamiento, con una fuerte caida en la susceptibilidad y
magnetizacion cuando se supera la temperatura de Curie o Néel del mineral presente en la roca (e.g.
Hrouda et al.,, 1997). Las temperaturas de Curie (para minerales ferromagnéticos) o de Néel
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Fig. 3.9. a) Ejemplo de curva de susceptibilidad

magnética vs. Temperatura (°C), con caida hiperbdlica
indicativa de la presencia de minerales paramagnéticos y
neoformacién en la curva de retorno. b) Ejemplo de
curva magnetizacion inducida vs. temperatura, con la
caidas en la magnetizacion asociadas a la presencia de
goetita, pirrotina y magnetita, ademas de una
componente paramagnética. En rojo, curvas de
calentamiento. En azul, curvas de retorno.

Fig. 3.9. a) Temperature-dependent susceptibility curve,
with a hyperbolic shape related to the presence of
paramagnetic minerals and strong neoformation in the
cooling curve. b) Temperature-dependant induced
magnetization  curve, with magnetization drops
associated with goethite, pyrrhotite and magnetite,
together with a paramagnetic behaviour. In red, heating
runs. In blue, cooling runs.

(antiferromagnéticos) son aquellas por encima de
la cual el mineral ferromagnético s.I. pierde su
magnetismo, comportandose como un material
puramente paramagneético, siendo caracteristica de
cada mineral. Los minerales ferromagnéticos mas
comunes en rocas sedimentarias son la pirrotina
(Tc=320°C), la magnetita (T¢c=575°C) y la hematites
(Tn=680°C). Por otra parte, diferentes grados de
oxidacion y principalmente la presencia de
impurezas en los cristales modifican notablemente
estas temperaturas de transicion (e.g. es frecuente
observar magnetitas con TC en torno a 400-500°
C). Es por ello por lo que la identificacion de la
mineralogia ferromagnética s... se realiza en

funcion de la caida de la susceptibilidad o
magnetizacién en torno a sus temperaturas de

Curie (Fig. 3.9b).

Los analisis de curvas k-T se realizaron en las el

Laboratorio de Fabricas Magnéticas de la
Universidad de Zaragoza, utilizando para ello un
puente de susceptibilidad KLY-3S Kappabridgre
acoplado a un horno CS3, permitiendo cubrir un
rango de temperaturas comprendido entre la
temperatura ambiente y 700°C. Para la realizacién
de curvas a baja temperatura (195°C -0°C), al
puente de susceptibilidad se le acopla un CLS
Cryostat. En el caso de curvas de alta temperatura,
se realizan tanto curvas de calentamiento (entre
temperatura ambiente hasta los 700°C) y curvas de
retorno (de 700°C a la temperatura ambiente), con
el objetivo de analizar la estabilidad térmica de los
minerales con la temperatura (i.e. neoformacion de
minerales durante el

nuevos magnéticos

calentamiento). Para minimizar posibles

oxidaciones, las curvas se realizan en atmoésfera

de argodn. Los datos son procesados mediante el software Cureval 8.0 (Chadima y Hrouda, 2009). Por otra

parte, las curvas de magnetizacion inducida vs. temperatura se han realizado en una balanza de traslacion

de campo variable (MMVFTB) en el Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos. Los

rangos de temperatura son similares a los cubiertos en las curvas de susceptibilidad.
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3.4.2. Magnetizaciéon remanente isoterma: IRM

La principal problematica de los experimentos de magnetismo de rocas en los que intervienen incrementos
de temperatura, como los anteriormente descritos, es la elevada inestabilidad mineraldgica de las
muestras al ser calentadas (e.g. curva de retorno en azul en la Fig. 3.9a). Por ello, se requiere otro tipo de
técnicas isotermas que determinen la mineralogia de las muestras sin que sea necesario su calentamiento.
Tres de ellas se formulan a continuacion, estando basadas, no en la determinacién de la temperatura de
Curie o Néel, sino en la caracterizacién de la coercitividad de los minerales ferromagnéticos s.l. presentes
en la roca, siendo la coercitividad la magnitud del campo magnético necesario para saturar dicho mineral y

que es especifica de cada mineral ferromagnético.

Curvas de adquisicién de la IRM

Como anteriormente se ha mencionado, una IRM se refiere a la magnetizacién remanente adquirida por un
material cuando es expuesto a un campo magnético externo de intensidad dada. Las curvas de adquisicion
de la IRM suponen la aplicacion de campos magnéticos progresivamente mas intensos en la misma
direccion de la muestra, midiendo en cada paso la magnetizacion remanente adquirida (Fig. 3.10a). Asi, la
geometria de la curva resultante permite identificar las fases ferromagnéticas s./. presentes en la roca, en
funcion de sus ventanas de coercitividades especificas, o lo que es lo mismo, en funcién de en qué
ventana de campo aplicado la roca adquiri6 su magnetizacion (e.g. Dunlop, 1972). Por ejemplo, la
magnetita es un mineral “blando”, con bajas coercitividades (<150mT), por lo que un fuerte incremento de
la magnetizacion en este rango sera indicativo de la presencia de la misma (e.g. curva punteada fina en la
Fig. 3.10a). Otros minerales comunes en rocas sedimentarias, como la pirrotina o la goetita y hematites,
presentan coercitividades intermedias y altas, respectivamente. Para el caso de las dos dultimas, se

requiere aplicar campos mucho mayores de 2 T para su saturaciéon completa.
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Fig. 3.10. a) Tres ejemplos de curvas de adquisiciéon de la IRM, desde la NRM (T= 0) hasta 2 T de campo aplicado. b)
Ejemplo de analisis de componentes de una curva de adquisicion de la IRM, obtenida utilizando la aplicacion online
Max UnMix (Helsop et al., 2002; Egli, 2003).

Fig. 3.10. a) Three examples of IRM acquisition curves, from the NRM (T= 0) to 2 T of applied flied. b) Example of
component analysis of a IRM acquisition form, performed in the Max UnMix website (Helsop et al., 2002; Egli, 2003).
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La aplicacion de campos magnéticos sobre las muestras estudiadas se realizé con un magnetémetro de
pulso M2T-1 en el Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos, desde la NRM
(magnetizacidon remanente natural de la roca) hasta 2 T de campo aplicado en 29 pasos. La magnetizacion
fue medida en cada paso por un magnetémetro criogénico 2G-755. Posteriormente, los datos fueron esta-
disticamente tratados y analizados en la aplicaciéon online Max UnMix (Kruiver et al., 2001; Helsop et al.,
2002; Egli, 2003), que posibilita la “deconstruccién” de la curva en diferentes componentes, permitiendo
hacer una aproximacion de la contribucion de diferentes poblaciones separadas por sus coercitividades, a
la IRM total adquirida (Fig. 3.10b).

Procedimientos de Backfield

El procedimiento para obtener una curva de backfield de la IRM esta estrechamente ligado al proceso an-
teriormente explicado de adquisiciéon de la IRM. Consiste de nuevo en la aplicacién de campos magnéticos
crecientes sobre una muestra en la que anteriormente se habia realizado una curva de la IRM, pero esta
vez con el campo aplicado en direccién opuesta. Con este procedimiento se consigue obtener el valor de
la coercitividad de la remanencia (Hcr), que es la magnitud del campo magnético necesario para desmag-
netizar por completo la muestra magnetizada por la primera IRM. Este valor es importante a la hora de
diferenciar mineralogias ferromagnéticas s./. y el tamafo de grano de la magnetita (i.e. si es monodominio,
multidominio, etc.). Los ciclos de IRM y backfield se realizaron en una balanza de traslaciéon de campo va-
riable (MMVFTB) en el Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos.

Ciclos de histéresis

Un ciclo de histéresis resulta de aplicar progresivamente campos magnéticos mas intensos a un material,
para progresivamente aplicar campos crecientes en el sentido contrario al inicialmente aplicado. Al repre-
sentar en un diagrama el campo aplicado vs. magnetizacion inducida se obtiene el ciclo de histéresis, cuya
geometria es sintomatica de la mineralogia magnética de la muestra. Como anteriormente se comentaba,
los minerales paramagnéticos presentan una relacion lineal entre campo aplicado y magnetizacion adquiri-
da, por lo que su histéresis es una linea recta con pendiente positiva. De nuevo, sélo los minerales ferro-
magnéticos s.l. presentan histéresis, y de sus ciclos de histéresis se derivan varios parametros que los
caracterizan y distinguen de otros minerales (ferromagnéticos s.l. también): i) la magnetizaciéon remanente
(Mr), es decir, la magnetizacién que mantiene el material cuando el campo aplicado desaparece; ii) la
coercitividad (Hc), la magnitud del campo aplicado necesario para saturar magnéticamente la muestra; iii)
la magnetizacion de saturacién (Ms), entendida como la méaxima magnetizacién adquirida por el material y
dependiente de su coercitividad caracteristica. La coercitividad de un mineral en concreto depende del
tamafio de grano que presente (Day et al., 1977; Dunlop y Ozdemir, 1997; Dunlop, 2002a, b). Esta técnica
es especialmente util para la clasificacién del tamafo de grano en magnetitas a partir del grafico de Day
(Day et al., 1977). Los ciclos de histéresis se realizaron en la balanza de traslacién de campo variable
(MMVFTB) del Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos.

3.4.3. Desmagnetizaciéon térmica de la IRM de tres componentes

Este método combina varios de los procedimientos anteriormente descritos, al analizar conjuntamente la
coercitividad y las temperaturas de desbloqueo o de Curie de los materiales estudiados, de nuevo con el
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objetivo de diferenciar mineralogias ferromagnéticas s.I. El procedimiento consiste en aplicar tres campos
magnéticos de diferente intensidad (2000, 400 y 100mT, por orden de aplicacién), cada uno de ellos a lo
largo de los tres ejes de una muestra estandar cilindrica (z, y, X, respectivamente). Con ello se consigue
aplicar una magnetizacién remanente de los minerales ferromagnéticos s.l. de acuerdo a su coercitividad
(baja, intermedia y alta) y ordenados a lo largo de cada uno de los tres ejes de la muestra: baja en eje x,
intermedia en eje y y alta en eje z, por convenio. A continuacion, la muestra debe ser desmagnetizada tér-
micamente en numerosos pasos de calentamiento, desde temperatura ambiente hasta 700°C, y la magne-
tizacién medida en cada paso a lo largo de los tres ejes de la muestra. Con ello, se consigue identificar los
puntos de Curie de las fases minerales asociadas a cada rango de coercitividad seleccionado. Para la rea-
lizacién de estas medidas se utilizaron un magnetémetro de pulso M2T-1, un horno a campo cero TD48-
DC (ASC) para la desmagnetizacion de las muestras y un magnetdmetro criogénico 2G-755, todos ellos en

el Laboratorio de Paleomagnetismo de la Universidad de Burgos.
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Fig. 3.11. a) Curva de backfield y (b) ciclo de histéresis, mostrando los parametros utilizados para la representacion en
el diagrama de Day (c).

Fig. 3.11. a) Backfield and (b) hysteresis loop, showing the parameters used in the Day plot (c).
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4. Antecedentes
4.1. Fabricas magnéticas en rocas sedimentarias y su relacion con la deformacion

Los estudios de fabricas magnéticas llevan desarrollandose desde varias décadas atras con el objetivo de
determinar la petrofabrica de la roca, en tanto en cuanto se ha demostrado una correlacion entre las orien-
taciones de ambas (e.g Graham, 1966; Jelinek, 1981; Kligfield et al., 1981; Hrouda, 1987; 1993; Borradai-
le, 1988; Borradaile y Tarling, 1981; Tarling y Hrouda, 1993 y referencias; Borradaile y Henry, 1997; Borra-
daile y Jackson, 2004). A lo largo de todas estas décadas se han desarrollado varios modelos de evolucién
de la fabrica magnética en rocas sedimentarias conforme éstas se someten a un incremento progresivo de
la deformacion por compresion (e.g. Averbuch et al., 1992; Robion et al., 2007). Estos modelos son bien
ejemplificados por el propuesto por Parés et al. (1999), que abarca desde estados sin deformar hasta el
desarrollo de planos de foliaciéon, mostrando tanto la evolucion de la fabricas magnéticas tanto en orienta-
cién como en la magnitud de los parametros escalares que la caracterizan mediante diagramas Pj-T. (Fig.
4.1). La deformacion incipiente de la roca parte como consecuencia de la reduccién de su volumen por
layer parallel shortening, un proceso que reorganiza la orientacion de los minerales planares (como los
filosilicatos) que la componen. En concreto, las particulas rotan ligeramente a lo largo del eje Y del elipsoi-
de de deformacion, es decir, en la perpendicular a la direcciéon de acortamiento. Es por ello que, desde una
fabrica sedimentaria sin deformacion asociada (fabricas oblatas con el kmi, perpendicular al plano de sedi-
mentacion/compactacion), la lineacidon magnética (kmax) S€ agrupa en perpendicular a la compresioén (eje Y)
durante los primeros estadios de deformacion (Fig. 4.1a, b).

Sedimentacién ) . ) .
Compactacitn l¢ Grado de anisotropia (Pj)
a) 1
/ = Fabrica sedimentaria
S @ 4/ ] b
o T ©
L . Zona de 8 g
¢ cizalla L
- (O]
o y - l 0o
o)pre‘son Compresidn p S 12 ¢ o
b) . & £
g £
g Z @ 7 Lineacion de o \9
{ = ; interseccion ©
: /'S, &
¥ -1

Direccion
transporte

Lineacion de
interseccion

Orientacion ejes
deformacion

Fig. 4.1. Modelos conceptuales de la evolucién de las fabricas con el incremento de la deformacion en rocas
sedimentarias y petrofabricas asociadas, tanto en orientaciéon del elipsoide como de la magnitud de los parametros
escalares Pj y T. a) Estado sin deformar; b) Deformacion incipiente; c) Desarrollo inicial de foliacion; d) Foliacion
penetrativa; e) Desarrollo de bandas de cizalla.

Fig, 4.1. Conceptual models for the evolution of the magnetic fabric with respect to an increasing deformation in
sedimentary rocks and the developed petrofabrics, both in magnetic ellipsoid orientation and magnitude of the scalar
parameters Pj and T. a) Undeformed state; b) Earliest deformation; c) Weak foliation development; d) Strong foliation
development; e) Shear bands development.
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Conforme aumenta la deformacion, el desarrollo de estructuras en lapicero y foliaciones débilmente desa-
rrolladas producen fabricas magnéticas compuestas, cuyas orientaciones estan determinadas por la exis-
tencia de dos poblaciones minerales orientadas entorno a planos de anisotropia diferentes, en este caso
planos Sp y S¢ (e.g. (Borradaile, 1988; Housen et al., 1993; Debacker et al., 2004; 2009). En este tipo de
fabricas la lineacidn magnética es paralela a la lineacién de interseccion entre los planos, puesto que es la
Unica orientacion en el espacio que contiene los planos basales, donde la susceptibilidad magnética es
mayor, de ambas poblaciones de minerales. Inicialmente, estas fabricas se caracterizan por fabricas prola-
tas, con el eje kmin dispuesto en guirnalda en el plano XZ del elipsoide de deformacién (Fig. 4.1c), para
progresivamente y con el incremento de la anisotropia de los planos de foliacion, situarse en el polo de la
misma en una fabrica triaxial (Fig. 4.1d).

La explicacion de este modelo evolutivo es importante para entender el funcionamiento de las fabricas
magnéticas en relacion a la diferente petrofabrica de la roca, y especialmente para su aplicacién en zonas
de falla fragiles, por dos motivos fundamentales: i) la cataclasis conlleva la rotacién mecanica de los gra-
nos minerales de forma similar, aunque en mayor magnitud, a como acontece en etapas iniciales de la
deformacion (Fig. 4.1b) o en desarrollo de foliaciones (Fig. 4.1d),y ii) por la presencia de fabricas magnéti-
cas compuestas en rocas de falla, aunque en este caso conformadas por planos de cizalla y foliacion (Fig.
4.1e).

4.2. Fabricas magnéticas en rocas de falla

La aplicacion de las fabricas magnéticas al estudio cinematico de zonas de cizalla lleva aplicandose varias
décadas desde el pionero trabajo de Ruf et al. (1988), y con un nimero elevado de publicaciones a poste-
riori (e.g. Housen et al., 1995; Aranguren et al., 1996; Aubourg et al., 2000; Zhou et al., 2002; Tomezzoli et
al., 2003; Ferré et al., 2004; Sidman et al., 2005; Tikoff et al., 2005; Solum and van der Pluijm, 2009; Ono
et al., 2010; Levi et al., 2014; Braun et al., 2015). Como se ya comentaba en el capitulo introductorio de
este trabajo, existe una notable disparidad entre los estudios en zonas de cizalla ductiles (o plasticas) y
zonas de falla fragiles, tanto en numero de publicaciones (mucho mas numerosas las primeras) y como en
los resultados obtenidos, especialmente atendiendo a la orientacion del elipsoide de susceptibilidad mag-
nética. Teniendo en cuenta los diferentes tipos de petrofabricas desarrolladas en un tipo u otro (milonitas
vs cataclasitas) y la importancia que ello supone en los resultados de ASM, se procede a una breve expli-
cacion de los resultados previos que anteceden a este trabajo separados por el contexto de deformacion.
Ello nos permitira comprender cuales son los limites actuales de la técnica en su aplicacion al estudio de
zonas de falla fragiles, objetivo metodolégico del presente trabajo.

4.2.1 ASM en zonas de cizalla ductil

La petrofabrica de rocas deformadas por plasticidad cristalina suelen caracterizarse por orientaciones cris-
talograficas y de forma preferentes y por la presencia de estructuras SC, lo que supone la existencia de
fabricas magnéticas compuestas. De igual manera que se explicaba con anterioridad para rocas sedimen-
tarias sometidas a deformacion (Fig. 4.1), la foliacion magnética (plano kmax-kint © también plano cuyo polo
es el knin), €s paralela al plano de foliaciéon en estados “poco” deformados, trasladandose al polo del plano
de cizalla o al plano bisector entre ambos cuando la deformacién por cizalla simple progresa (e.g. Arangu-
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ren et al., 1996; Sidman et al., 2005; Tomezzoli et al., 2003; Zhou et al., 2002). Este salto evidencia una
competencia continua entre las dos poblaciones de granos minerales, y como la deformacién en una es-
tructura SC progresa a partir del aumento de la poblaciéon “C” conforme aumenta la cizalla. De forma sor-
prendente, y contradiciendo la tendencia general de las fabricas compuestas a generar lineaciones magné-
ticas de interseccion, la lineacidn magnética en zonas de cizalla ductil muestra una elevada coincidencia
con la direccion de estiramiento mineraldgica. Para contextualizar este evidencia, en la Fig. 4.2a se pre-
sentan los resultados de una revision realizada a partir de aquellos articulos de los cuales se ha podido
extraer, estacién por estacion, la relacion entre direccion de transporte y lineacion magnética. Esta revision
indica que entorno al 90% de las estaciones analizadas (de un total de 230) presenta lineaciones magnéti-
cas paralelas a la direcciéon de transporte, mientras que la suma de estaciones con lineacién de intersec-
cion, fabricas oblatas, o estaciones con interpretacion cinematica compleja, apenas representan el 10%

restante.
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Fig. 4.2. Recopilacion de la orientacion de la lineacion magnética por estacion en zonas de falla ductiles (a) y fragiles
(b), distinguiendo entre lineaciones paralelas al transporte (barra negra), a la interseccion (barra gris oscura), fabricas
oblatas (barra gris clara) y sin interpretacion estructural (barra blanca). Numero de estaciones normalizado. Ver figura
para listado de referencias.

Fig. 4.2. Compilation of the magnetic lineation orientation by sites in ductile shear zones (a) and brittle fault zones (b),
distinguishing between transport-parallel lineations (black bar), intersection lineations (dark grey bar), oblate fabrics
(light grey bar) and un-clear magnetic fabrics (white bar). Number of sites is normalized. See figure for references.

La explicacion a esta lineacién magnética en zonas de cizalla puede girar en torno a dos hechos concre-
tos. Por una parte, la deformacion plastica de los minerales genera, no solo orientaciones preferentes de
forma en los granos minerales, con elongacion en paralelo al estiramiento, sino también orientaciones cris-
talograficas definidas, por lo que los minerales presentan anisotropias magnetocristalinas, independiente-
mente de su comportamiento paramagnético o ferromagnético s.l. (e.g. Vergne y Fernandez, 1990; Tarling
y Hrouda, 1993verFerre2014). Por otra parte, los principales portadores de la susceptibilidad y fabricas
magnéticas en contextos de cizalla ductil es la magnetita, y no los filosilicatos, claramente tendentes a ge-
nerar lineaciones de interseccion por su anisotropia de forma (e. g. van der Pluijm y Kaars-Sijpesteijn,
1984; Aubourg et al., 1991). Ademas, es frecuente que esta magnetita sea de neoformacioén en la zona de
falla, ya sea por alteracién de sulfuros de Fe (pirita) a altas temperaturas o por la desestabilizacion de filo-
silicatos, comunmente biotitas, durante la milonitizacion (Ferre et al., 2014). Ademas, la mayor parte de los
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estudios anteriormente referidos conciernen a temperaturas de deformacion elevadas (>500°C), por lo que
bajo estas condiciones la magnetita presenta deformacion plastica por dislocacién cristalina (e.g. Till y
Moskowitz, 2013). Por ello, consideramos que podria ser esta combinaciéon (magnetita + deformacién plas-
tica) el origen de las lineaciones magnéticas paralelas a la direccidon de transporte en zonas de cizalla duc-
tiles. Para una completa revision de ASM en milonitas se recomienda la lectura de Ferre et al. (2014).

4.2.2 ASM en zonas de cizalla fragiles

Independientemente de los diferentes mecanismos de deformacion, si algo tienen en comun las petrofabri-
cas (y las fabricas magnéticas) en rocas de falla con plasticidad cristalina y las cataclasitas es la existencia
de fabricas compuestas. La petrofabrica de las cataclasitas presenta estructuras muy similares geométri-
camente a las estructuras SC anteriormente mencionadas, aunque producidas por flujo cataclasitico y sin
presentar lineaciones de estiramiento mineraldgico. El resultado es la presencia de foliaciones magnéticas
paralelas a los planos estructurales que conforman las SC fragiles, en tanto en cuanto estos planos estan
definidos por una fuerte anisotropia de las particulas planares (normalmente filosilicatos). Sin embargo, la
principal diferencia con los resultados obtenidos en milonitas reside en la orientacion de la lineacion mag-
nética. La misma recopilacion de datos publicados se ha realizado en zonas de falla fragiles, mostrando
una notable variabilidad de la lineacion magnética, pese al cierto dominio de lineaciones paralelas a la di-
reccion de transporte sobre las de interseccién o fabricas oblatas (Fig. 4.2b). No obstante, la comparacién
entre ambas recopilaciones esta claramente condicionada por el menor numero de estaciones analizadas
en contextos de deformacion fragil. Y este hecho cobra mayor relevancia cuando al analizar los datos de
cada uno de los articulos por separado, se observa comportamientos muy distintos de la lineacién magné-
tica (Fig. 4.3). Los resultados obtenidos en la falla direccional de Carboneras (Solum y van der Pluijm,
2009) y en el prisma acrecional de Shimanto (Tokiwa y Yamamoto, 2012) indican un predominio notable
de lineaciones paralelas a la direccién de transporte, mientras que en la Dead Sea Fault (Braun et al.,
2016), la lineacion magnética predominante se corresponde con la interseccion entre planos estructurales,
destacando la ausencia de lineaciones paralelas a la direccion de transporte.

Por otra parte, si en contextos de deformacion plastica existe un claro predominio de la magnetita como
principal portador de la fabrica magnética, el comportamiento paramagnético es dominante en las filitas de
la falla de Carboneras, el diamagnético y ferromagnético s.l. (magnetita) en los carbonatos de la Dead Sea
Fault y una combinacién de paramagnetismo y ferromagnetismo s.I. en la mélange de Shimanto (Solum et
al., 2009; Tokiwa y Yamamoto, 2012; Braun et al., 2016). Por tanto, y en base a estos resultados previos,
resulta complicado establecer una correlacion entre la dominancia de comportamientos ferromagnéticos
s.l. y lineaciones magnéticas en paralelo a la direccién de transporte, como si parece que puede estable-
cerse en rocas miloniticas. Ademas, resulta especialmente interesante la existencia de este tipo de linea-
ciones magnéticas en rocas cataclasiticas con un comportamiento paramagnético dominante (e.g. falla de
Carboneras; Solum et al., 2009), puesto que a priori la lineacion de interseccién deberia contener al eje de
mayor susceptibilidad (e.g. Housen et al., 1993; Martin-Hernandez et al., 2005). No obstante debe resaltar-
se que estos estudios previos o bien no presentan andlisis de sub-fabricas magnéticas (e.g. Solum et al.,
2009), o cuando los tienen, no son capaces de aislar correctamente las contribuciones paramagnéticas y
ferromagnéticas s.l. por las caracteristicas intrinsecas de la roca de falla (Tokiwa y Yamamoto, 2012;
Braun et al., 2016).
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Abordar la posible relacion entre fabricas ferromagnéticas s./. y lineaciones magnéticas en paralelo a la
direccion de transporte es una las principales cuestiones que deben resolverse para entender el funciona-
miento de la ASM en zonas de falla fragiles, pero tampoco es la unica. Por ejemplo, ;como afecta la hete-
rogeneidad en el reparto de la deformacién en zonas de falla a la orientacion de las fabricas magnéticas?,
¢y a la magnitud de sus parametros escalares Pj y T?, ;tiene influencia el grado de deformacién con la
orientacién de la lineacién magnética, o por el contrario es Unicamente una cuestion de sub-fabricas mag-
néticas?, ;pueden ayudar las fabricas magnéticas a cuantificar la deformacion, ya sea por medio de su
orientacién o magnitud de sus parametros escalares?. Resumiendo, consideramos que queda por discernir
cuales son los factores que controlan la orientacion del elipsoide magnético, y en qué grado y forma lo ha-
cen. Es por ello que una parte fundamental de este trabajo versa en identificarlos y analizarlos. Ello ha re-
querido del estudio de numerosas zonas de falla, en tanto en cuanto cada una de ellas presenta caracte-
risticas muy diversas respecto a mecanismos de deformacién y petrofabricas desarrolladas, heterogenei-
dad de la deformacion o mineralogias magnéticas. En capitulos posteriores se presentan los resultados
obtenidos en cinco fallas diferentes, para finalmente interpretar los resultados conjuntamente a otros resul-
tados obtenidos por el grupo de investigacion Geotransfer (U. de Zaragoza) en otras cinco fallas diferentes.
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Fig. 4.3. Resumen de la orientacion de la lineacion magnética obtenida en tres zonas de falla diferentes, todas ellas en
contextos de deformacion fragil. NUmero de estaciones normalizado.

Fig. 4.3. Summary of the orientation of the magnetic lineation obtained in three different fault zones, all of them in con-
texts of brittle deformation. Number of sites is normalized.
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La determinacion de la direccién de transporte y de las condiciones de deformacion (P-T) de los
cabalgamientos es esencial para entender el contexto geodinamico en el que se forman los orégenos. En
este capitulo se presentan los resultados del estudio detallado de fabricas magnéticas y analisis estructural
realizado en el cabalgamiento de Gavarnie, una de las principales estructuras que configuran la Zona Axial
de los Pirineos en su sector central. Este estudio esta focalizado sobre dos aspectos: i) determinar la
cinematica de la estructura por medio del andlisis estructural clasico y de fabricas magnéticas, y ii) analizar
la deformacion, con especial énfasis en su distribucién en la zona de cizalla y en su impronta en la fabrica
magnética

Del estudio realizado se concluye una direccion de transporte en direccion NO10E, sobre una superficie de
cabalgamiento subhorizontal (que en relacién con otras zonas de falla con mayor buzamiento hacia el
norte corresponderia a un movimiento inverso puro) en base a la buena correlacion existente entre
estructuras de deformacion, petrofabrica y orientacion de la fabrica magnética. La heterogénea distribucion
de la deformacion implica la localizacién del desplazamiento en torno al plano basal de cabalgamiento,
disminuyendo la intensidad de la deformacién hacia techo de la zona de cizalla. Las condiciones de
deformacion plasticas inducen a su vez al desarrollo de lineaciones de estiramiento mineralégico en
tectonitas SC restringidas a la zona basal. La disminuciéon del desplazamiento y deformacién en la
perpendicular al cabalgamiento conlleva la persistencia de petrofabricas variscas heredadas del encajante
y parcialmente obliteradas por la deformacién asociada a la cizalla.

En este contexto de deformacién, el estudio de fabricas magnéticas esta enfocado a observar la variacion
de la orientacion y de los valores escalares del elipsoide magnético en funcion de la tasa de deformacion
registrada en la roca. A su vez, se analiza la influencia en los mismos de la diferente reologia de los
materiales deformados (filitas vs. carbonatos) y de la presencia de petrofabricas heredadas del protolito en
la fabrica magnética de la roca deformada. Para ello, se plantea un estudio detallado de un afloramiento
del Cabalgamiento de Gavarnie mediante la realizacién de tres perfiles, uno paralelo a la base del
cabalgamiento (subhorizontal), y dos en la perpendicular al mismo (subverticales), permitiendo analizar las
fabricas magnéticas en diferentes contextos de deformacién, a lo largo y a lo ancho de la zona de cizalla.
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ABSTRACT

The Gavarnie Thrust shows a 30m thick fault zone developed in the ampelitic
and calcareous Silurian rocks, with a record of ductile deformation (myloni-
tes) close to the main thrust plane and a progressive increase of the brittle
deformation towards the marginal areas of the fault zone. The analysis of
thin-sections under reflected and transmitted light with optical microscope
reveals that calcite and phyllosilicates control the strain distribution in the
fault rocks, leading to generation of mylonitic foliations and ductile-brittle
S-C-C’ structures, respectively. Dinamic recrystallization, solution-precipita-
tion and intracrystalline deformation generate shape preferred orientation
in calcite grains. The main shear indicators (S-C-C’, brittle Riedel fractures,
oblique foliations, pressure-shadows on pyrites...) are compatible with the
South vergence of the Gavarnie Thrust, and no relevant oblique component
of displacement has been observed.

Key-words: Microstructural analysis, mylonitic foliation, S-C-C" structures,
shear zones, Gavarnie Thrust.

RESUMEN

El cabalgamiento de Gavarnie presenta una zona de falla de unos 30m de
espesor desarrollada en ampelitas y carbonatos sildiricos, con registro de deforma-
cion dctil (milonitas) en zonas proximas al plano de cabalgamiento principal y un
aumento progresivo de la deformacion fragil hacia zonas externas en la zona de
falla. El andlisis de laminas delgadas, bajo microscopio de luz reflejada y transmitida,
revela el control y distribucion de la deformacion por la calcita y los filosilicatos s.1,,
desarrollando respectivamente foliaciones miloniticas y estructuras semi-dlictiles
S-C-C". Procesos de recristalizacion dindémica, disolucidn-precipitacion y deforma-
cidn intracristalina conllevan la generacion de orientaciones preferentes de forma
en los granos minerales de calcita. Los principales indicadores cinemdticos (S-C-
C', fracturas frgiles de Riedel, foliaciones oblicuas, sombras de presion en piritas...)
son compatibles con la vergencia Sur del Cabalgamiento de Gavarnie, sin obser-
varse componentes oblicuas relevantes en el desplazamiento.

Palabras clave: Andlisis microestructural, Foliacion milonitica, estructuras
S$-C-C', zonas de cizalla, Cabalgamiento de Gavarnie.
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Introduccion

Presentamos en este trabajo el estudio
micro-estructural realizado en el Cabalga-
miento de Gavarnie (CG), Pirineo Central, a
partir de observaciones bajo microscopio
optico, tanto de luz transmitida como refle-
jada. El uso combinado de ambas técnicas,
(Passchier y Trouw, 2005), puede contribuir
a la caracterizacion estructural y cinematica
de rocas de falla s./. La utilizacion del mi-
croscopio de luz reflejada es especialmente
atil cuando hay abundancia de minerales
opacos en la matriz (6xidos de Fe, grafito...)
o cuando la cantidad de materia orgénica
en la zona de falla es elevada, hecho muy

frecuente al constituir éstas vias preferentes
de circulacion de fluidos.

El estudio microestructural es de especial
relevancia en la correcta interpretacion de la
cinemética del cabalgamiento y para deter-
minar el tipo de deformacion y comporta-
miento reoldgico (elastico-friccional o fragil,
cuasi-plastica y gradaciones intermedias) y
de forma aproximativa las condiciones de
temperatura y presion dominantes durante la
deformacion.

Metodologia

El estudio se ha llevado a cabo en el aflo-
ramiento del cabalgamiento de Gavarnie del
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Valle de Barrosa, en Pirineo Central, Comarca
del Sobrarbe, Huesca (N 42,722°% E 0,148°).
La toma de datos estructurales y de muestras
se hizo a lo largo 3 perfiles: uno principal en
la horizontal (300 m de longitud), paralelo al
propio plano del cabalgamiento y dos en di-
reccion perpendicular (vertical) al cabal-
gamiento, atravesando la zona de falla.

Para el estudio micro-estructural se han
obtenido 18 ldminas delgadas orientadas, de
las cliales 9 se han obtenido en el perfil hori-
zontal y otras tantas en los perfiles verticales.
De todas ellas, 13 son perpendiculares al
plano de la foliacion tectdnica, conteniendo
la lineacién de estiramiento observada en
campo, o direccion de cizalla de los planos C,
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Fig. 1. A) Mapa geologico de los Pirineos. ZSP: Zona Sur Pirenaica. FNP: Falla Norpirenaica.B) corte de la Zona Axial en la zona estudio. Modificado de Izquierdo-
Llavall et al. (2015). C) Mapa geologico de la zona estudiada. En recuadro rojo el sector del cabalgamiento analizado. Ver figura en color en la web.

Fig. 1 A) Geological map of the Pyrenees. ZSP: South-Pyrenean Zone. FNP: North Pyrenean Fault. B) Geological cross section of the Axial Zone in the studied
zone. Modified from Izquierdo-Llavall et al. (2015). C) Geological map of the studied area. Into the red box, appears the studied sector of the Gavarnie Thrust.

See color figure in the web.

es decir, en el plano X-Z del elipsoide de de-
formacién. Ademas, realizamos 5 laminas del-
gadas perpendiculares a la foliacion y a la li-
neacion (en el plano Y-Z del elipsoide de
deformacion) para comprobar o descartar la
presencia de componentes oblicuas del
movimiento o incluso paralelas a la direccién
del cabalgamiento. Para la observacion a luz
reflejada las laminas han sido pulidas a un
paso de Tum.

Contexto Geoldgico

El CG constituye uno de los principales
elementos tecténicos de la Zona Axial de los
Pirineos, la cual se estructura durante la Oro-
genia Alpina en una serie de cabalgamientos
apilados, de vergencia sur, que definen una
geometria antiformal en tecténica de piel
gruesa y secuencia de bloque inferior (Fig.
1A'y B). En la zona de estudio estos cabal-
gamientos han sido denominados Gavarnie,
Millares, Bielsa y Guarga (Martinez-Pefia y
Casas-Sainz, 2003) y serian en parte equiva-
lentes a los descritos por Mufioz (1992), sobre
el perfil ECORS-Pyrenées, situado mas al Este.

-4 b

El CG superpone en el afloramiento estu-
diado materiales siltricos y devénicos en bajo
grado metamorfico sobre materiales cambricos
y ordovicicos en alto grado metamorfico, gra-
nitoides tardi-variscos (Casas et al, 2003) y la
cuticula de materiales permo-tridsicos y creta-
cicos discordantes sobre el Paleozoico en la
Unidad de Bielsa. Esta peculiar disposicion
puede deberse a la actividad extensional de
la falla durante el periodo tardi-varisco y a su
posterior reactivacion parcial durante la oro-
genia alpina. Trabajos previos revelan la ver-
gencia sur del cabalgamiento (Parish, 1984),
asi como procesos de cizalla simple y pura (de
Bresser et al., 1989) y condiciones de tempe-
ratura en torno a los 200-300°C (Grant, 1990;
McCaig et al, 2000). Los materiales meso-
zoicos presentan un espesor muy irregular e
inferior a 50 m en la zona de estudio (Fig.
2A). La zona de falla correspondiente al ca-
balgamiento de Gavarnie presenta espesores
variables, en torno a 30 m, como una banda
paralela a la superficie de cabalgamiento (Fig.
2A), con geometria subhorizontal y expresion
cartografica extremadamente irreqular debido
a lo accidentado del relieve.

Resultados
A escala de afloramiento

La zona de falla del CG en el aflo-
ramiento estudiado se ha desarrollado fun-
damentalmente en las filitas y calizas del
Siltrico Superior que por sus caracteristicas
reoldgicas han actuado como el principal
nivel de acomodacion de la deformacion en
la zona de falla (Fig. 2A). Desde el plano
principal de cabalgamiento (PPC), situado
en la base de la zona de cizalla en contacto
con los mesozoicos del bloque inferior, hacia
la zona superior de la zona de falla, se ob-
serva la disminucién del desarrollo de las
estructuras S-C-C" y foliaciones miloniticas
(Fig. 2B y ) y el aumento de estructuras
fragiles y brechificacion. Las lineaciones de
estiramiento y las direcciones de transporte
deducidas a partir de las estructuras S-C in-
dican una clara vergencia hacia el S, con
una direccion promedio de N190E. Los ma-
teriales del bloque inferior del cabalgamiento
presentan foliaciones bien desarrolladas y
puntualmente estructuras S-C.

Fig. 2.- A) Aspecto de la zona de falla en el Silurico cabalgante sobre las calizas cretacicas. PPC: plano principal de cabalgamiento B) Foliacion milonitica en
calizas siluricas. C) Estructuras S-C-C’ en filitas: foliacion milonitica peor desarrollada. Ver figura en color en la web.

Fig. 2.- A) Appearence of the fault zone developed in the Silurian, thrusting over the Cretaceous Limestones. PPC: main thrust plane. B) Mylonitic foliation in Sil-
urian limestones. C) S-C-C’ structures in phyllites: mylonitic foliation with lesser development. See color figure in the web.
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Fig. 3. Ejemplos de las diferentes estructuras observadas. A) Foliacion milonitica en muestra carbonatada, con la alternancia de bandas oscuras y calcita re-
cristalizada con porfiroblastos. Luz transmitida (Lt), nicoles paralelos (Np), Ob. x2,5. B) Diferencias en la textura cristalina de la calcita. La OPF en la banda clara
es oblicua y menos desarrollada que en la banda oscura, rica en filosilicatos. Luz reflejada (Lr), Np, Obj. x40. C) Foliacion milonitica desarrollada en calcita, es-
tructuras S-C en filosilicatos, sombras de presion en piritas reemplazadas y cuarzos sin deformacion en grandes blastos. Lr, np, Ob. x2,5. D) Sombras de presion
en piritas y foliacion milonitica en calcita. Lt, np, Obj. x10. E) Estructuras S-C-C' en filitas. Lt, nicoles cruzados, Obj. x10. F) Estructuras fragil-ductiles C' y S com-
binadas con estructuras fragiles Y y P de Riedel. Lt, np, Obj. x4. Siglas: FM: foliacion mildnitica; OPF: Orientacion preferente de forma; Ca: calcita; Qtz: Cuarzo;
Pir: Pirita; SP: Sombras de presion; Ms: Moscovita; Cl: clorita.

Fig. 3. Examples of several recognized structures. A) Mylonitic foliation in calcite, with dark calcite bands and recrystallized calcite bands with porphyroblasts.
Transmitted light (TL), parallel polarized light (Ppl), Ob. x2.5. B) Different textures in calcite. SPO in white band is oblique and less developed than in dark one.
Reflected light (RL), Ppl, Ob. x40. C) Mylonitic foliation in calcite, S-C structures in phyllosilicates, pressure-shadows in replaced pyrites and undeformed quartz
in blast. TL, ppl, Ob. x2.5. D) Pressure-shadows in pyrites and mylonitic foliation in calcite. TL, ppl, Obj. x10. E) S-C-C’ structures in phyllosilicates. TL, crossed po-
larized light, Ob. x10. F) Brittle-ductile S-C’ structures mixed with Y and P fractures of Riedel. TL, ppl, Ob. x4. Leyend: FM: mylonitic foliation; OPF: shape preferred
orientation; Ca: calcite; Qtz: quartz; Pir: pyrite; SP: pressure-shadows; Ms: muscovite; Cl: Chlorite
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A escala microestructural

En el afloramiento en su conjunto, son dos
los principales factores que controlan las ca-
racteristicas microestructurales de la roca: 1) la
distancia al PPC, que al incrementarse reduce
el caracter dictil de la deformacion y 2) la mi-
neralogia de las muestras, al ser la calcita y los
filosilicatos los principales minerales que aco-
modan la mayor parte de la deformacion. La
calcita se comporta de forma ductil generandose
deformacion plastica y foliaciones miloniticas,
mientras que se desarrollan preferentemente
estructuras S-C-C" en filosilicatos y cuarzo.

Las muestras ricas en calcita presentan un
bandeado milonitico (Fig. 3A, B, Cy D) formado
por: 1) bandas oscuras en donde la calcita pre-
senta orientaciones preferentes de forma (OPF)
intensamente desarrolladas y la materia organica
y los filosilicatos, de tamafio de grano muy fino,
se ubican entre los granos de carbonato (Fig.
3b), 2) bandas claras de calcita recristalizada
pura (Fig. 3A, By D) y 3) bandas de filosilicatos,
opacos bajo luz reflejada por ser ricos en materia
organica y por su pequefio tamafio de grano
(Fig. 3C). Este bandeado es paralelo a los planos
de foliacién (S) o de cizalla (C) reconocidos en el
estudio a escala de afloramiento, a su desarrollo
y al paralelismo entre ellas se ve reducido hacia
posiciones mas alejadas del PPC. En las bandas
oscuras el contacto entre los granos es con-
cavo-convexo con extinciones ondulantes en
cuarzos aislados y puntualmente en calcita y
tamafios de grano menores que en las bandas
de calcita recristalizada, en donde los contactos
entre granos tienden a ser rectilineos, la OPF es
oblicua a la foliacién milonitica y la relacion X/Z
es inferior a la de los granos de calcita de las
bandas oscuras (Fig. 3B). Excepto en porfiro-
blastos, en ningln caso la calcita presenta
maclado visible al microscopio.

Desde un punto de vista cinemético, cuando
las foliaciones miloniticas estan bien desarrolla-
das, los principales indicadores son las sombras
de presion en las piritas (Fig. 3D, muy frecuentes
enlazona de falla) y los porfiroblastos de calcita
en formas & y o (Passchier y Trouw, 2005, y re-
ferencias allf incluidas). Hacia zonas més alejadas
del PPC, estructuras S-C, foliaciones oblicuas,
estructuras en domin6 o plieques de arrastre
asociados a bandas de cizalla son reconocibles
e indicativos la vergencia sur del CG.

Las filitas cercanas al PPC muestran
milonitas S-C (Figs. 3E y 3F). En estas rocas,
los filosilicatos concentran la deformacion, ocu-
pando tanto los planos S (mayoritariamente)
como los C o C'y con foliacion milonitica y
OPF peor desarrolladas. Estas milonitas S-C

también contienen agregados policristalinos
de cuarzo, de forma sigmoidal y con orientacion
coincidentes con la de los planos S. A diferencia
de las muestras ricas en calcita, la deformacion
presenta un caracter muy heterogéneo, siendo
frecuente que en una misma ldmina coexistan
dominios controlados por las S-C y dominios
controlados por los planos C' (Fig. 3F). Ademas,
es frecuente observar estructuras fragiles en
orientaciones Y y P de Riedel (Fig. 3F), asi como
un sistema conjugado de fracturas con
aparente desplazamiento normal.

En zonas alejadas del PPC la deformacion
es principalmente fragil y son los planos Y de
Riedel los mejor desarrollados, asociandose
a ellos procesos de disolucion. Estructuras de
Riedel en orientaciones R también son re-
conocibles, seccionando y desplazando los
clastos de filosilicatos.

Interpretacion

Tanto a escala de afloramiento, como a
partir del estudio de laminas delgadas, se ha
observado una disminucién, en términos cua-
litativos, del grado de deformacién conforme
aumenta la distancia al PPC, teniendo en
cuanta el menor desarrollo de foliaciones
miloniticas y el aumento de estructuras
fragiles, tanto en muestras carbonatadas
como en las ricas en filosilicatos y cuarzo. En
lineas generales, se ha interpretado deforma-
cion viscosa o ductil en muestras carbon-
atadas (Fig. 3A, B, Cy D) y ductil-fragil en las
muestras ricas en filosilicatos y cuarzo (Fig.
3E y F), siendo la calcita y los filosilicatos los
minerales que acomodan la deformacién. In-
ferimos la presencia de una cizalla simple,
responsable de la foliaciones oblicuas a los
planos de cizalla, sombras de presion en las
piritas, etc., y una cizalla subsimple (de
Bresser, 1989), asociada a un aplastamiento
en la perpendicular al plano de cabal-
gamiento, teniendo en cuenta la presencia
de fracturas con desplazamiento normal.

En cuanto a los procesos de deformacién
que imperan se puede interpretar deformacion
intracristalina (extincién ondulante en el
cuarzo y maclado en algunos porfiroblastos
de calcita), recristalizacion dindmica, y proce-
sos de disolucion-precipitacion (reduccion en
el tamafio de grano y contactos cdncavo-con-
vexos en la calcita, Fig, 3B). Es destacable la
ausencia de un maclado generalizado en la
calcita, y mas teniendo en cuenta que trabajos
previos indican temperaturas de deformacion
relativamente bajas (Grant, 1990; McCaig et
al., 2000), a las cuales el maclado es el prin-
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cipal mecanismo de deformacion en la calcita.
Procesos de recuperacion cristalina podrian
ser los causantes de dicha ausencia.

El bandeado de calcita pura se interpreta
como un bandeado de origen tecténico. La
ausencia de filosilicatos podria ser la respon-
sable del mayor tamafio de los granos de cal-
cita en las bandas claras (Handy 1994), asf
como que el menor desarrollo y débil oblicuidad
de la OPF respecto a la observada en las ban-
das oscuras (Fig. 3B) sea causado por procesos
de recritalizacion dindmica y desorientacion de
subgranos (Lister y Snoke, 1984).

A nivel cinemético, la mayor parte de los
criterios observados son compatibles con el des-
plazamiento hacia el S del Cabalgamiento de
Gavarnie con un desplazamiento inverso puro.

Agradecimientos

Los autores agradecen al Servicio General
de Apoyo a la Investigacion-SAl de la Univer-
sidad de Zaragoza la elaboracién de las lami-
nas delgadas y su complicado pulido. Este
estudio ha sido financiado por el proyecto de
investigacion CGL2013-42670-P y BES-2014-
0700167 del MINECO. Los autores agradecen
la revision del articulo por Txema Tubia y Car-
los Fernandez, asi como los comentarios y
correccion de Antonio Casas.

Referencias

De Bresser, J.H.P. (1989). Geologie en Mijn-
bouw 68, 367-375.

Casas-Sainz, A.M., Oliva-Urcia, B., Roman-
Berdiel, T. y Pueyo, E. (2003). Geodinamica
Acta 16, 99-117.

Grant, N.T. (1990). Journal of Structural Geo-
logy 12, 835-850.

Handy, M.R. (1994). Journal of Structural Geo-
logy 16, 287-301.

Izquierdo-Llavall, E., Casas-Sainz, A. M., Oliva-
Urcia, B., Burmester, R., Pueyo, E. L.y
Housen, B. (2015). Geophys. J. Int. 201,
891-914.

Lister G.S. y Snoke A.W. (1984). Journal of
Structural Geology 6, 617-638.

Martinez-Pefia, M.B y Casas-Sainz, A.M.
(2003). International Journal of Earth
Science 92, 99-113.

McCaig, A.M, Wayne, D.M. y Rosenbaum, J.M.
(2000). GSA Bulletin 112, 1199-1208.
Mufioz, J.A. (1992). En: Thrust Tectonics (K.R.
McClay, Ed.). Chapman & Hall, New York,

235-246.

Parish, M. (1984). Journal of Structural Geo-
logy 6 247-255.

Passchier, C.W. y Trouw, R.A.J. (2005). Micro-
tectonics. Springer, Berlin, 353p.



Journal of Structural Geology 117 (2018) 105-123

Contents lists available at ScienceDirect

JOURNAL OF
STRUCTURAL
GEOLOGY

Journal of Structural Geology

journal homepage: www.elsevier.com/locate/jsg

Check for
updates

Kinematics and strain distribution in an orogen-scale shear zone: Insights
from structural analyses and magnetic fabrics in the Gavarnie thrust,
Pyrenees

Marcos Marcén®™”, Antonio M. Casas-Sainz?, Teresa Romén-Berdiel?, Belén Oliva-Urcia®,
Ruth Soto®, Luca Aldega‘

2 Geotransfer, Dpto. Ciencias de la Tierra, Facultad de Ciencias, Instituto de Investigacién en Ciencias Ambientales (IUCA), Universidad de Zaragoza, 50009 Zaragoza,
Spain

prto. Geologia y Geoquimica, Fac. Ciencias (6-406), Universidad Auténoma de Madrid, Ciudad Universitaria de Cantoblanco, 28049 Madrid, Spain

€ IGME, Instituto Geoldgico y Minero de Esparia, Unidad de Zaragoza, 50006 Zaragoza, Spain

4 Dipartimento di Scienze della Terra, Sapienza Universita di Roma, 00185 Rome, Italy

ARTICLE INFO ABSTRACT

This work aims to characterize the Gavarnie thrust, one of the large-scale thrusts that define the Alpine structure
of the west-central sector of the Pyrenees. A detailed comparison of structural analysis and magnetic fabrics is
carried out for the Paleozoic phyllonites of the Gavarnie thrust, in order to decipher strain distribution and
transport direction. The AMS at room (RT-AMS) and low (LT-AMS) temperature and the AIRM can be correlated
with the structural patterns: kp,;, axes are mainly parallel to the pole of the S, C or C’ planes and ky,.x axes are
parallel to the transport direction and related to ductile S-C structures. Furthermore, the Pj-T changes across the
shear zone characterize strain variations: larger Pj and T are found in the basal, most deformed part of the shear
zone, and lower values are found where the interaction between Alpine and Variscan-related petrofabrics is
stronger. We also interpret the reactivation of Variscan inherited fabrics within the Alpine shear zone. In spite of
the heterogeneous strain, markers indicate a common, top-to-the-South (N190E) Alpine transport direction,
which contrasts with the strong obliquity of the genetically-related structures developed in the Southern
Mesozoic sedimentary cover. In this sense, our data suggest a complete decoupling between basement and cover
units during the Alpine compression.

Keywords:

Shear zone
Gavarnie thrust
Pyrenees
Magnetic fabrics
Alpine orogeny

1. Introduction

In mountain belts, the majority of strain accumulated by translation
of crustal volumes, both in the upper and lower crust, is partitioned and
localized into narrow, discrete shear zones (e.g. Ramsay and Graham,
1970; Elliott, 1976; Sibson, 1977; Boyer and Elliott, 1982; Butler,
1987). These shear zones represent mechanically weakened portions of
the crust that can be easily reactivated during subsequent deformation,
controlling the tectonic evolution of plates, and especially the structure
of orogens at plate margins. Therefore, the study of shear zones and
specially the determination of transport direction and strain conditions
is essential to understanding the plate tectonic frame and structural
evolution of orogens.

At a smaller scale, shear zones constitute domains where deforma-
tion is heterogeneous and partitioned as a result of different strain rates

* Corresponding author.
E-mail address: mma@unizar.es (M. Marcén).
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and/or rock strength at outcrop, sample or microscopic scales.
Structural study of shear zones investigates the relationships between
finite deformation patterns and strain gradients, which are usually
difficult to determine or correlate. In this sense, we utilize in this work
the Anisotropy of the Magnetic Susceptibility (AMS) as a useful tech-
nique in the structural analysis of shear zones because of its proved
relationship with rock fabric and strain intensity (e.g. Hrouda, 1987,
1993; Borradaile and Alford, 1988; Liineburg et al., 1999; Parés and
Van Der Pluijm, 2002; Tikoff et al., 2005; Ferré et al., 2014 and re-
ferences therein). These relationships include the correlation between
the scalar parameters of magnetic ellipsoid and strain rate (e.g. Housen
et al., 1993; Parés and Van Der Pluijm, 2002; Debacker et al., 2004,
2009; Haerinck et al., 2013).

Furthermore, a direct relationship between the axes of the strain
ellipsoid (X, Y and Z) and the axes of the magnetic ellipsoid (Kmax, Kint
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and ki, respectively) has been demonstrated (e.g. Borradaile and
Tarling, 1981; Rathore et al., 1983; Borradaile, 1991). In shear zones,
some of the most common kinematic indicators are lineations and S-C-
C’ structures (Lister and Snoke, 1984), a composite fabric resulting from
the presence of shear (C-C’ planes) and foliation (S) planes. Transport
direction is contained on the C surfaces and is orthogonal to the in-
tersection lineation between S and C planes. Then, magnetic lineations
(kmax) can be either parallel (e.g. Ruf et al., 1988; Zhou et al., 2002;
Tomezzoli et al., 2003; Ferré et al., 2004; Sidman et al., 2005; Tikoff
et al.,, 2005; Solum and van der Pluijm, 2009; Ono et al., 2010) or
perpendicular (e.g. Parés and Van Der Pluijm, 2002; Mertanen and
Karell, 2012; Casas-Sainz et al., 2017) to the transport direction in-
ferred from S-C structures, depending on the magnetic mineralogy,
strain rate, or the slip-partitioning within the shear zone. Nevertheless,
clear stretching lineations are difficult to identify in pelitic rocks with
very low metamorphic grade, especially where flattening is combined
with simple shear. AMS can be helpful to define the dominant set of
planes in different domains of the shear zone and also to determine the
mineral lineation within the rock (Debacker et al., 2009; Oliva-Urcia
et al., 2010, 2012a; Haerinck et al., 2015).

The Gavarnie Thrust, the Pyrenean structure that is the focus of this
work, is a major thrust of the west-central Axial Zone of the Pyrenees
controlling a significant portion of its Cenozoic evolution. Detailed ki-
nematic studies have not previously been carried out in this structure.
For example, Grant (1989; unpublished thesis) is the only publication
about this matter and only briefly documents the structural data of the
shear zone developed in its hangingwall. In this work, we determine
accurately the transport direction of this major structure, which is cri-
tical to understand the evolution of the Pyrenean orogen. Especially
relevant is establishing the relationship between the transport direction
of the thrust in the Pyrenean internal zone and the genetically related
oblique structures developed in the southernmost Mesozoic
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sedimentary cover (Mochales, 2011; Mochales et al., 2016; Muifioz
et al.,, 2013 and references therein). The relationship between both
units is a current topic in the Pyrenean studies, and several questions
can be put forward: Is this foreland belt related to a primarily oblique
transport direction of the internal zones with respect to the Pyrenean
trend? Or, on the other hand, does a complete decoupling exist between
internal and external zones favoured by the Triassic detachment level
between both units? These questions are important to answer and ac-
curate determinations of transport directions based upon reliable data
are needed to provide these answers.

Fortunately, the targeted structure is characterized by outstanding
exposure that preserves features related to a strongly heterogeneous
deformation involving different strain rates and lithological changes.
Therefore, it constitutes an excellent natural example for analyzing the
response of the magnetic fabrics to these changes. Previous AMS studies
dealing with composite fabrics analyse the interference of sedimentary
fabric (Sp) and its tectonic overprint (S;) (Housen et al., 1993; Debacker
et al., 2004, 2009; Haerinck et al., 2013), but a lacuna exists for tec-
tonic fabrics modified, reactivated or overprinted to different degrees
by a second tectonic fabric, which is a focus of the present contribution.

In summary, this work, through a detailed structural, Anisotropy of
Magnetic Susceptibility (AMS) and Anisotropy of the Isothermal
Remanent Magnetization (AIRM) study attempts to i) determine the
elements that control and origin different magnetic lineation (kpay)
orientations, providing some clues about the importance of meticulous
studies for a correct interpretation of the magnetic lineation in het-
erogeneous shear zones; ii) characterize qualitatively (through struc-
tural analysis) and quantitatively (through the Pj-T diagram) strain
histories in the Gavarnie Thrust, including a probably local shear-re-
activation of inherited Variscan petrofabrics during Alpine deforma-
tion; and iii) obtain novel kinematic data of the Gavarnie Thrust to
characterize the structure and to establish the relationships between the

Gavarnie Unit

Up. Carboniferous

(Sandstones and shales)

Up. Devonian
(Sia quartzites)

Mid. Devonian
(Quartzites and shales)

Low. Devonian
(Phyllites and limstones)

Silurian
(Ampelithic phyllites)

Bielsa and Millaris
Units

il Cretaceous
(Limestones)
[ ] Triassic
(Shales and sandstones)
Bielsa Granitoid

(and methamorphic aureole)

Silurian

- (Ampelithic phyllites)
= Cambro-Ordovician

(Shales and quartzites)

Fig. 1. a) Geological sketch map of the Pyrenees (modified from Teixell, 1998; and Izquierdo-Llavall et al., 2015) with the location of the study area. AZ, Axial Zone;
SPCU, South Pyrenean Central Unit; SPZ, South Pyrenean Zone; IS, Internal Sierras; NPF, North Pyrenean Fault; GT, Gavarnie Thrust. b) Schematic geological cross-
section across the study area, indicated by a red star (modified from Martinez-Pefia and Casas-Sainz, 2003, and Izquierdo-Llavall et al., 2015). ¢) Geological map of
the study area and related outcrops (red box) of the Gavarnie Thrust. (For interpretation of the references to color in this figure legend, the reader is referred to the

Web version of this article.)
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genetically-related internal and external zones of the Pyrenean or-
ogeny.

2. Geological setting

The Pyrenees are an ESE-WNW trending, Alpine chain resulting
from the collision between the Iberian and European plates during Late
Cretaceous to Early Miocene times (Mufoz, 1992; among others). The
uplift of the Palaeozoic Axial Zone related to crustal-scale Alpine thrusts
defines an antiformal stack (Fig. 1a). In the study area, this antiformal
stack is composed of four thrust sheets emplaced in a piggyback se-
quence and named from top to bottom as Gavarnie, Millares, Bielsa and
Guarga thrusts (Fig. 1b; Casas et al., 2003; Martinez-Pefia and Casas-
Sainz, 2003; Izquierdo-Llavall et al., 2015). The timing of thrust se-
quence has been corroborated from thermochronological analysis by
Metcalf et al. (2009) and Rahl et al. (2011), indicating two phases of
authigenic mineral neoformation: a main phase of high-temperature
fluid migration at 70 Ma and a late low-temperature pulse at 32 Ma. The
southern part of the range is a fold-and-thrust foreland belt involving a
Mesozoic-Cenozoic cover, detached from the basement by the Upper
Triassic evaporites (Séguret, 1972; Williams and Fischer, 1984; Mufioz
et al., 1986; Muifioz, 1992).

The Gavarnie thrust (GT) places Devonian and Silurian low-grade
metasediments onto Cambrian-Ordovician intermediate-grade metase-
diments intruded by Variscan granites (Fig. 1c; Séguret, 1972; Parish,
1984; Roman-Berdiel et al., 2004). The Paleozoic rocks in the footwall
are unconformably covered by a thin, discontinuous Mesozoic cover
consisting of Triassic red beds and Cretaceous limestones (Oliva-Urcia
et al., 2012b; Izquierdo-Llavall et al., 2014, 2015). In the hangingwall
of the GT, the Variscan foliation associated with the main, south-ver-
ging, Variscan D2 phase, trends E-W to NW-SE and dips N to NE (Soula
et al., 1986; Garcia-Sansegundo, 1996; Garcia-Sansegundo et al., 2011).
This Variscan foliation is nearly parallel to the E-W Alpine foliation
developed in the Axial and South-Pyrenean zones (Holl and Anastasio,
1995; Izquierdo-Llavall et al., 2013). Triassic red beds are confined to
small fault-bounded basins underlying the Cretaceous carbonates,
which are more extensive and mylonitized in the footwall of the GT
(Grant, 1989, 1990; de Bresser, 1989).

A SSW transport direction has been classically assumed for the
South Pyrenean zone. This transport direction fits with that observed in
Alpine structures within the Gavarnie hangingwall (Parish, 1984), in
the Pic de Port Vieux Thrust, a second-order thrust related to the GT
(Grant, 1989, 1990) and also in the Monte-Perdido thrust system
(Fig. 12; Lacroix et al., 2011). Nevertheless, only in the kinematic data
of Grant (1989) about the Gavarnie Thrust is this assumption provided
with preliminary documentation. Grant (1989) also noted that the
Variscan foliation was slightly rotated from its regional trend (E-W) in
the non-sheared hangingwall, to a NE-SW trend within the Alpine shear
zone. P-T conditions point to ductile deformation and shearing tem-
peratures between 250 and 300 °C inferred from deformational struc-
tures (de Bresser, 1989) or fluid inclusions (McCaig et al., 1995, 2000).

Our study is focused on the western sector of the Gavarnie thrust
(Fig. 1a), at the Barrosa cirque (at 2500 m height, 3h walk up the
Barrosa Valley), where the Gavarnie thrust shows a spectacular ex-
posure of a 40 m thick shear zone, resulting from the deformation of
Silurian phyllites, Devonian phyllites and limestones, and Cretaceous
limestones, that allows for a new detailed comparison between struc-
tural analysis and magnetic fabrics.

3. Methodology
3.1. Structural analysis
For the detailed study of the GT-related deformed zone, 3 profiles

were sampled (Fig. 2a, d). Along these profiles, structural data and
samples for the AMS analysis were collected. The first profile is parallel
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to the basal thrust plane (N42.71850; E0.14421 to N42.72205;
E0.14758), and the other two profiles (A and B) are vertical and or-
thogonal to the plane of the shear zone (Fig. 2). Coordinates for A and B
profiles are N42.71961; E0.14490 to N42.71983; E0.14461 and
N42.72200; E0.14873 to N42.72247; E0.14881, respectively. This field-
work strategy enabled us to identify if lithological changes affect the
orientation of the transport direction, strain distribution and the axes
orientation of the magnetic ellipsoid.

For the kinematic interpretation of the structure, outcrop-scale in-
dicators, namely foliation planes, S-C structures and their associated
lineations were measured and represented in stereoplots using the
Stereonet software (Allmendinger et al., 2013). The microstructural
study was carried out by means of 36 thin-sections oriented parallel to
the XZ (29) and YZ (7) planes of the Alpine finite strain ellipsoid, and
studied under reflected and transmitted light with a petrographic mi-
croscope.

3.2. Magnetic techniques: RT-AMS, LT-AMS, AIRM

3.2.1. RT-AMS
The anisotropy of magnetic susceptibility is described by a sym-
metric second-rank tensor with three principal components

(Kmax = Kint = kmin), which can be represented by the three orthogonal
axes of magnetic ellipsoid. The maximum axis (kpay) is defined as the
magnetic lineation and the minimum axis (kp;,) is normal to the
magnetic foliation, which is defined by k. and ki, axes. The bulk
magnetic susceptibility (K,,) is the arithmetic mean of the principal
susceptibilities (K, = 1/3(Kmax + Kine + Kmin)- Relationships between
these axes (normalized by means of Jelinek's method, 1977) provides
the corrected anisotropy degree Pj and the shape parameter T (Jelinek,
1981):

P = expy2[(; — W)? + (1y — Bp)® + (s — 1y)?

2U —th — 3
=M

T=

where |, [,, and p3 represent In(Ky.y), In(ki,), and In(k,,;,), respec-
tively, and pu, = (U1 + o +13)/3. Pj can be conditioned by the magnetic
mineralogy and its degree of alignment, whereas T indicates the shape
of the ellipsoid, where 0 < T < 1: oblate ellipsoids and —1 < T < 0:
prolate ellipsoids. Magnetic lineation (L = (Kpax-Kin)/Km) and foliation
(F = (Kinr-kmin)/km) parameters are also used for the characterization of
the ellipsoid. The average directional and scalar value for each site was
calculated using Jelinek (1978) statistics with Anisoft 4.2 (Chadima and
Jelinek, 2009).

Samples were collected from 28 sites (436 specimens) in three dif-
ferent ways: i) in situ drilling (9 sites, 124 standard cylindrical speci-
mens of 2.5 X 2.1 cm) with a portable electric drill, and oriented in situ
with an orientation device, ii) drilled from oriented hand samples (5
sites, 69 specimens) and oriented using the orientation device after
setting the block in its in situ position, and iii) cut in cubes by means of a
trim saw from oriented hand blocks (14 sites, 243 specimens of
2.1 x 2.1 x 2.1 cm) using the orientation of one of their flat surfaces.
To determine the magnetic fabric orientation, which results from the
contribution of all mineral phases (dia-, para- and ferromagnetic s.L),
specimens were measured at room temperature (RT-AMS) with a KLY-
3S Kappabridge (AGICO-Advanced Geoscience Instruments Company)
susceptometer, a bridge at low magnetic field (300 A/m, 875 Hz), in the
Magnetic Fabrics Laboratory of the University of Zaragoza (Spain).

3.2.2. LT-AMS

The susceptibility of the paramagnetic minerals (i.e. phyllosilicates)
is exponentially enhanced at low temperatures, as indicated by the
Curie-Weiss law for the paramagnetic behaviour: Kyars = C/T-O, where
Kpara is the paramagnetic susceptibility, C is the Curie constant and © is
the paramagnetic Curie temperature (Ihmlé et al., 1989; Ritcher and
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Fig. 2. Interpreted panoramic view of the Gavarnie thrust (GT) around the studied outcrops, Barrosa Valley. b) Younger Devonian formations are progressively
involved within the shear zone towards the South. ¢) Alpine recumbent anticline in the hangingwall of the GT, whose overturned limb is involved within the shear

zone. d) Silurian phyllites overthrusting Mesozoic units.

Van der Plujim, 1994; Biedermann et al., 2014). To separate the
paramagnetic subfabric from the total fabric, 8 sites (50 samples, 5-7
per site) were analysed at low temperature in the KLY-3S Kappabridge
(AGICO) susceptometer at the University of Zaragoza. Following pre-
vious studies (Schultz-Krutisch and Heller, 1985; Jover et al., 1989;
Oliva-Urcia et al., 2009, 2010; Garcia-Lasanta et al., 2014), the LT-ASM
measurement procedure is as follows: after a 1 h cooling down at 77 K
by immersion in liquid nitrogen, the samples were measured in the
three positions required by the apparatus, and a fourth measurement to
obtain the bulk susceptibility, immersing the samples again for 10 min
between each measurement. Thermal protection around the measuring
coil is used to prevent instrument drift by the cold sample (Issachar
et al., 2016). A pure paramagnetic sample measured at low temperature
(77 K) must show an increase of its susceptibility of approximately 3.8
times with respect of its susceptibility at room temperature (Liineburg
et al., 1999), whereas the presence of ferromagnetic s.l. minerals re-
duces this ratio.

3.2.3. AIRM

Anisotropy of Isothermal Remanent Magnetization (AIRM) was
measured in order to determine the magnetic fabric associated to the
ferromagnetic s.L phases (Stephenson et al., 1986; Jackson and Tauxe,
1991; Aubourg et al., 2000; Potter, 2004; Bilardello and Jackson,
2014). For this purpose, 3-4 samples were measured in each site, se-
lecting the samples that were previously measured for RT and LT. For
the AIRM determinations, a direct field (DC) of 2T was imparted with a
M2T-1 pulse magnetometer in nine different positions to each sample.
The acquired magnetization was measured in a cryogenic 2G 755
magnetometer at the University of Burgos (Spain). Thus, we used the
nine measurements for the definition of the anisotropy tensor and the
triaxial ellipsoid of the AIRM, following the procedures described in
Girdler (1961).

3.3. Mineralogical analysis

In order to determine the mineralogy of the samples, X-ray dif-
fraction (XRD) analyses were performed with a Scintag X1 X-ray system
(CuKa radiation) at 40 kV and 45 mA at the University of Roma Tre. For
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the whole rock composition, randomly oriented powder samples were
run in the 2°-70°20 interval with a step size of 0.05°260 and a counting
time of 3s per step. For the clay analysis, the < 2um (equivalent
spherical diameter) grain-size fraction was separated by centrifugating
and oriented air-dried and ethylene-glycol solvated samples were
scanned from 1° to 48°20 and from 1° to 30°20, respectively, with a step
size of 0.05°20 and a count time of 4 s per step.

Temperature variation of magnetic susceptibility (x-T) studies were
performed from —195°C to room temperature and from room tem-
perature to 700°C in a KLY-3S Kappabridge combined with a CS-L
cryogenic apparatus and a CS-3 furnace (AGICO company). The
heating/cooling runs were performed on 18 samples in argon atmo-
sphere to minimize mineral reactions with oxygen during heating. The
data were corrected for the empty furnace with the Cureval software of
AGICO (Chadima and Hrouda, 2009). The presence of paramagnetic
phases (phyllosilicates) induces a hyperbolic shape of the curve at its
lowest temperature. Sharp decreases in the susceptibility indicate the
Curie or Néel temperatures, which is the transition between ferro-
magnetic s.l. to paramagnetic behaviour (Hrouda et al., 1997).

To determine the ferromagnetic s.L phases, acquisition of
Isothermal Remanent Magnetization (IRM) was performed in four
samples, allowing us to identify the magnetic coercivity and the relative
contribution of the different components. The samples were exposed
progressively to fields up to 2T in 12 steps using a M2T-1 pulse mag-
netometer. To complete the determination of ferromagnetic s.L phases,
thermal demagnetizations of the three axis IRM were performed. Three
decreasing magnetic field of 2000 mT, 400 mT and 120 mT were ap-
plied subsequently in orthogonal directions (X, Y and Z sample position,
respectively) with a M2T-1 pulse magnetometer (following Lowrie,
1990). Hence, the samples were magnetized in the three orthogonal
axes according to their coercivity, and subsequently stepwise thermally
demagnetized with an ASC-TD48-DC oven from room temperature to
680 °C. The remanent magnetization was measured in a cryogenic 2G
755 magnetometer. The unblocking temperature along each axis al-
lowed us to interpret the Curie temperature of the phases present in the
samples.

A Philips XL30 tungsten-filament SEM was used to obtain back-
scattered electron images (20kV) at the University of Liverpool to
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complement the information extracted from the microstructural study
with the optical microscope. The semi-quantitative EDS analyses (che-
mical mapping and spectrums) were carried out to identify and char-
acterize mineral composition.

4. Structural analysis
4.1. Structure of the shear zone (strain distribution)

In the studied sector of the Barrosa outcrop (Fig. 2), the shear zone
of the GT is developed in the Silurian ampelites, which acted as the
main detachment level, and in the Devonian phyllites and limestones of
the Fourche de la Sede Formation (Joseph and Lucas, 1972; Parish,
1984). Both formations overthrust the Permo-Triassic and Cretaceous
cover and the Bielsa Granitoid (Figs. 1 and 2; Casas et al., 2003, Roméan-
Berdiel et al., 2004). The hangingwall contains a recumbent anticline,
whose overturned southern limb is involved within the shear zone
(Fig. 2c). Because of this geometry, the younger Devonian units are
incorporated to the shear zone towards the South (Fig. 2a, b, c), re-
placing the Silurian rocks that become thinner and pinch out com-
pletely towards the south and, so that the décollement level migrates in
to the Devonian phyllites and limestones.

The shear zone is a flat-lying sheet about 40m thick and char-
acterized by well-developed S-C structures and mylonitic foliations that
gradually become less developed toward the top, with a progressive
increase of the angle between S and C planes and decrease in their
penetrativeness (Figs. 3 and 4). The textural elements of the Variscan
foliation (S, in Fig. 3) are better preserved towards the top.

The strain distribution observed within the shear zone depends both
on the distance to the thrust plane and lithology. Along profile B
(Fig. 3), where only the Silurian phyllites are involved, two different
zones were observed considering the intensity of Alpine deformation: i)
the lower zone, characterized by S-C-C’ structures; and ii) the upper
zone, characterized by structures related to brittle deformation af-
fecting the Silurian protolith, which preserves a relatively undisturbed
Variscan foliation (S, foliation in Fig. 3f—j). Within the lowermost 2 m
of the profile a fine C-parallel foliation (Fig. 3a and b) was identified
and progressively increases in angle with respect to the shear bands,
forming clear S-C structures up to 9-10 m from the base of the zone
(Fig. 3c—e). Within the upper brittle zone, the Alpine-related strain is
restricted to individualized shear planes with Y, R and P Riedel or-
ientations (Alpine brittle shear planes in Fig. 3g, i). These planes delimit
decametric to metric-scale lithons that preserve internally the inherited
S, Variscan foliation (Fig. 3f-j). Although this S, foliation predates
Alpine shear, it changes geometrically according to the distance to the
thrust plane, showing less pervasiveness and a tendency to steeper dips
towards the roof (Fig. 3). Bedding planes are not visible within lithons
under the naked eye, most probably because it has been obliterated by
the S, foliation.Where both limestones and phyllites are involved
(profile A, Fig. 4), the strain distribution is even more heterogeneous
because of the different rheology of the phyllites and limestones along
with the upward shift of the main décollement towards the Devonian
units. Within the lowermost 4 m (Fig. 4a—d), the Silurian phyllites show
well-developed S-C structures. Upwards, around the lithological contact
between Silurian phyllites and Devonian phyllites and limestones, de-
formation is evidenced by C-parallel phyllonites and mylonites (Fig. 4e
and f). These structures evolve upwards to S-C-C’ structures (7-11 m;
Fig. 4g and h) and then to irregular foliation affected by brittle-ductile
shear bands (C’ in Fig. 4 1, j). Small-scale drag folds associated with the
shear bands, sheath folds and coaxial, second-generation folds that
deformed the pre-existing foliation planes, are also present in this upper
zone.

4.2. Rock fabrics — kinematic indicators (mesoscale)

Alpine foliation (S) planes show an E-W directional maximum, with
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a scattering that reaches N-S trends (Fig. 5a), probably caused by local
changes in displacement direction within the shear zone and by the
presence of sheath folds and N-S trending folds (see Carreras et al.,
2005, for more details). S planes dip generally towards the N, con-
sistently with the top-to-the-S transport direction of the GT. Shear
bands or C planes are sub-horizontal or dip slightly (20-30°) to the
North, parallel to the thrust surface (Fig. 5b). The frequency of C planes
decreases exponentially towards the upper part of the shear zone, with
spacings ranging from a few centimetres in the most strained zone to
1 m where the discrete, brittle shear bands delimit lithons in profile B
(Fig. 3g, i). C’ planes are heterogeneously distributed in the fault zone,
showing variable trends (from N-S to E-W), mainly dipping to the South
and cutting S-C structures and mylonites.

Stretching lineations or striations on S and C planes plunge north-
wards and trend between N340E and NO40E (average NOO4E, Fig. 5c¢).
Even when cleavage strikes N-S, the lineation shows an overall N trend,
being the most reliable kinematic indicator at the outcrop scale. These
lineations are almost parallel to the transport directions inferred from S-
C structures, ranging between N325E and NO40E, with an average in
NOO9E (Fig. 5¢). These N-plunging lineations are also present on the S,
Variscan foliation planes (Profile B, Fig. 3) as striations, although in a
noticeably minor frequency.

4.3. Microstructural studies

According to the meso-scale study, S-C structures are the main
feature observed in the Silurian phyllites, showing a strong alignment of
phyllosilicate minerals (Fig. 3b, d; Fig. 4b, d), arranged parallel to S, C
and C’ planes in the XZ section. Quartz grains are less abundant than
phyllosilicates and form sigmoidal porphyroblasts parallel to the S
planes (Fig. 3b, d; Fig. 4b, d). Although the S and C are the most
common planes of anisotropy, C’ planes are well developed locally and
are able to control the internal fabric, constituting a conspicuous third
anisotropy plane (Fig. 4g). Moreover, brittle fractures cut and postdate
previous S-C-C’ structures, being the P fracture orientation the most
common (Fig. 3d).

In the lower zone of the profile B, at the contact with the Cretaceous
limestones, a C-parallel foliation is consistently observed in outcrop
(Fig. 3a and b), showing a strong alignment of phyllosilicates and sig-
moidal quartz grains in the XZ section. Upwards, S-C structures in
phyllosilicates are well developed and a decrease of the pervasiveness
and an increase of spacing of C and S planes and grain size are observed
toward the upper limit of the highly strained zone (8-10 m) (Fig. 3c-e).
In the first 10 m, the YZ sections show mineral grains clearly less
stretched than in the XZ section, indicating no strong slip-partitioning
and most probably a stretching along the X strain ellipsoid. From this
zone up to the top of the shear zone, a pervasive pressure-solution fo-
liation (Fig. 3h, j) fits in orientation with the main S, Variscan foliation
preserved within Alpine lithons and observed at outcrop scale (Fig. 3g,
i). The S, planes seem to be less penetrative towards the top of the shear
zone and first obliterates (Fig. 3f) and then crenulates a previous ani-
sotropy plane characterized by a horizontal mineralogical banding
(Fig. 3h, j), which is not usually visible at the outcrop scale (Fig. 3g, i).
The horizontal disposition of these planes leads us to interpret them as
the horizontal bedding (Sy in Fig. 3) observed in the Barrosa Cirque
(Fig. 2), although it could be also a bedding-parallel Variscan foliation.
The Alpine brittle shear bands observed in the field are missing in thin
section, most probably because their spacing is greater than the width
of the thin section. Mineral lineations are poorly developed in XZ and
YZ sections in this uppermost zone (10-37 m) of the profile B, in-
dicating less stretching than in the lower 10 m of the profile.

The Devonian calcite-rich mylonites (profile A) are characterized by
the presence of a parallel layering formed by bands of calcite grains,
calcite mixed with fine-grained phyllosilicates and phyllosilicates, that
are parallel to the S or C planes at micro-scale (Fig. 4f, h, j). Calcite
grains show a strong shape and crystallographic preferred orientation,
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Fig. 3. Schematic diagram showing the structural patterns observed in Profile B with position of AMS sites and their distance from the basal thrust. a-j) Outcrop
pictures and photomicrographs of selected sites for the AMS study. S-C structures are dominant in the lowermost 11 m, both in field (a, ¢, ) and microstructural
observations (b, d), whereas Variscan foliations and Alpine brittle shear bands (f-j) dominate in the upper part of the section. See text for more details.

Photomicrographs of thin sections were done in XZ and YZ sections with parallel polarizers, X 2.5 lens. Qtz, quartz; Phy, phyllosilicates; Pyr, pyrite. P: P-Riedel
fractures.

with their long axis (X) parallel (on the C plane) or slightly oblique (on
the S plane) to the transport direction (into XZ section), compatible
with the shear sense, and most probably accommodating most of the
strain (Marcén et al., 2017). The parallelism of this layering with re-
spect to the shear bands (and also to each other) is controlled by strain,
since they are nearly parallel when approaching the thrust plane

(Fig. 4f) and oblique (S-parallel) towards the upper zones of the shear
zone (Fig. 4h, j). The presence of dark organic matter and also the fine
grain-size prevents clear identification of mineralogical lineations in
phyllosilicates (Fig. 4f, h, j), both in XZ and YZ sections. Nevertheless,
calcite grains are clearly more stretched in the XZ than in YZ section,
indicating stretching lineation along the X strain axis.

118



M. Marcén et al.

Journal of Structural Geology 117 (2018) 105-123

40m-

Undisturbed
variscan foliation

Devonian
limestones

Alpine
SCC’ structures

C-parallel

foliations

Cretaceous
limestones

Silurian
phyllites

Devonian
phyllites &
limestones

Alpine
shear C-C'
planes

Alpine
foliation s
plane

Quartzite
lithon

o e

Fig. 4. Schematic diagram showing the structural patterns observed in Profile A with position of AMS sites and their distance from the basal thrust. a-j) Outcrop
pictures and photomicrographs of sites selected for the AMS study. S-C structures in Silurian phyllites (a—d) are dominant in the lowermost 5m of the profile.
Upwards, C parallel foliations (e), S-C-C’ structures (g) and poorly developed S-C structures (i) are observed. In thin section, progressively decreasing development of
foliation was observed (£, h, j). See text for more details. All thin section photographs were done with parallel polarizers, x 2.5 lens. Qtz, quartz; Phy, phyllosilicates;

Pyr, pyrite; Cal, calcite.

5. Mineralogical and magnetic analysis

X-ray diffraction analyses of the whole rock composition
and < 2um grain-size fraction were performed in samples from the B
and A vertical profiles including both Silurian (11 samples) and
Devonian (3 samples) rocks (Table 1). The Silurian phyllites are mainly
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composed of phyllosilicates and quartz with subordinate amounts of K-
feldspar, calcite and pyrite. The Devonian mylonites contain calcite and
phyllosilicates as major components, with quartz, pyrite, dolomite and
K-feldspar as subordinate minerals. Ferromagnetic s.l. minerals are
rarely observed and magnetite and pyrrhotite are present as minor
components (< 1wt%). A significant increase of the amount of
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phyllosilicates towards the thrust plane was observed in both profiles.

In the < 2um grain size fraction, among the phyllosilicate group,
muscovite, paragonite and chlorite are the major minerals indicative of
low-grade mineralogical assemblages consistent with fluid-inclusion
data (McCaig et al., 1995, 2000). This result also fits with the first phase
of authigenic mineral neoformation at 70Ma identified by Rahl et al.
(2011). No significant changes were observed between the two domi-
nant lithologies. Only one site (Cp7) located at the base of profile B,
shows a different mineralogical association of kaolinite, talc and long-
range ordered mixed-layers illite-smectite, in addition to muscovite,
paragonite and chlorite (Table 1), that is interpreted to exist because
the original mineralogy was greatly altered by the passage of chemi-
cally active fluids.

The 18 temperature-dependent susceptibility (k—T) curves corro-
borate the dominance of phyllosilicates (paramagnetic phases), since
they show a hyperbolic shape at low temperature and at the initial
heating steps in 15 samples (Fig. 6). In all samples, an increase in the
susceptibility starting from 300°C or 400°C, the final decay at
580-600 °C and the non-reversibility of the curves indicate the neo-
formation of magnetite/maghemite during heating. Minor amounts of
original maghemite (Fig. 6a and b) and magnetite (Fig. 6¢) can be
observed in 8 samples. The increase in susceptibility around 300 °C
suggest the presence of iron sulphides (i.e., pyrrhotite; Fig. 6a and b).

To resolve the ambiguity in the identification of ferromagnetic s.1.
minerals from the thermomagnetic curves, acquisition curves and
thermal demagnetization of the three axis IRM have been performed.
The IRM acquisition curves show different saturation magnetic fields:
taking 0.2 T as reference, 57-80-91% of the IRM is saturated as shown
in Fig. 6d for BA17-7, BA17-1 and BA10 samples, respectively,

Table 1
X-ray diffraction mineralogical assemblages of fault rocks.

indicating a higher coercivity mineral present in the lower percentage
of the saturated IRM. (Bal7-7 in Fig. 6d). Thermal demagnetization of
the three axis IRM is consistent with the IRM acquisition curves, and
indicates higher magnetizations in the axes along which the low
(120 mT) and intermediate (400 mT) fields were applied, thus in-
dicating the presence of magnetite/maghemite (Fig. 6e) and iron-sul-
phides (Fig. 6f) with a sharp decrease in magnetization at their Curie
temperatures. Hematite was not identified in the samples.

The semi-quantitative EDS-SEM is a powerful technique, not only to
determine the minerals present, but also their structural position. This
analysis reveals the presence of chlorite and an Al-rich and Fe-poor
muscovite type, most probably phengite, as phyllosilicates (Fig. 7a and
b), and quartz, calcite and pyrite as the major minerals, consistent with
XRD analysis. As accessory minerals, iron oxides and sulphides, titanite,
chalcopyrite and phosphates were identified. Both in limestones and
phyllites, phyllosilicates (not clearly visible in thin sections of the De-
vonian limestones, Fig. 4f, h, j) are aligned parallel to S or C planes in S-
C structures (Fig. 7a) or parallel to mylonitic foliations (Fig. 7b),
whereas iron oxides are present mainly as the replacement of pyrites
(Fig. 7c) and also present as thin sheets parallel to S and C planes
(Fig. 7a).

6. Magnetic fabrics
6.1. Scalar properties and their distribution
Mean susceptibility measured at room temperature in the Silurian

specimens varies from 0.5 to 298 x 107° (SI), whereas in the Devonian
phyllites and limestones the susceptibility ranges from 14 to

Site DTP Lithology Whole rock composition (wt%) < 2um grain size fraction (wt%)
Phy Qtz Cal Dol Kfs Plg Pyr Msc Par Chl Tal I-S Kin
PROFILE B Cp7 0 SP 71 20 1 - 6 - 2 21 - 20 45 7 7
Cp8 6 SP 73 18 - - 8 - 1 41 - 59 - - -
Bal7(4) 8 SP 79 15 - - 6 - - - - - - - -
Bal7(12) 15 SP 63 32 - 1 3 - 1 38 26 36 - - -
Bal7(9) 23 SP 69 24 - - 7 - - - - - - - -
Bal7(11) 37 SP 51 32 - 1 15 - 1 - - - - - -
PROFILE A Cpl 0 SP 71 17 - - 6 - 6 49 11 40 - - -
Cp2 3 SP 77 16 - - 7 - - 59 11 30 - - -
balo 5 SP 55 18 16 1 6 - 4 51 3 46 - - -
ball(l) 7 DPL 50 10 36 1 - 1 2 63 - 37 - - -
ball(3) 10 DPL 25 5 66 1 2 - 1 41 - 59 - - -
Cp6 17 DPL 50 12 25 2 5 - 6 - - - - - -

DTP, Distance to the thrust plane; SP, Silurian Phyllites; DPL, Devonian phyllites and limestones; Phy, phyllosilicates; Qtz, Quartz; Cal, calcite; Dol, dolomite; Kfs, K-
feldspar; Plg, plagioclase; Pyr, pyrite; Msc, Moscovite; Prg, Paragonite; Chl, chlorite; Tal, talc; I-S, mixed layers illite-smectite; Kln, kaolinite.
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Fig. 6. a-c) Temperature-dependent magnetic susceptibility (K-T) curves in Silurian phyllites (a) and Devonian limestones and phyllites (b, c); d) IRM acquisition
curves for three samples; e) Stepwise thermal demagnetization of the composite IRM.

206 x 107° (SI) (Table 2 and Fig. 8). The distribution of susceptibility
values within the shear zone is not homogeneous, and increases to-
wards its base in both profiles (Table 2; Fig. 8a). The higher amount of
phyllosilicates (Table 1) and ferromagnetic s.L phases, inferred from the
higher magnetizations obtained in AIRM analysis, at the base of profile
B suggests a direct relationship with the bulk susceptibility.

The corrected degree of anisotropy (Pj) shows similar values in
Silurian and Devonian rocks, ranging between 1.03 and 2.52 (Table 2).
The highest values of Pj (> 1.75) occur in samples with values of the
bulk susceptibility close to zero (Bal7-6 and Bal7-10 sites, and some
samples in Bal7-7 and Bal7-11), which are not represented in Fig. 8
because they are not reliable, following Hrouda (2004). Pj or T para-
meters do not correlate with the bulk susceptibility (Fig. 8c), suggesting
that strain, and not the type or amount of magnetic minerals, controls
the magnetic anisotropy (Parés and Van Der Pluijm, 2002). The analysis
of the evolution along profile B of the Pj values (Fig. 8b) and of the Pj-T
relationship (Fig. 8d) indicate a zonation within the shear zone. The
basal part of the shear zone shows oblate fabrics with high Pj
(Pj = 1.20) values, whereas the intermediate zone show an evolution
along the profile from oblate to triaxial-oblate fabrics and minor Pj
values (Pj = 1.10). Finally, the uppermost zone shows a progressive
increase with height of both T and Pj parameters, from triaxial-oblate
fabrics (T = 0.30; Pj = 1.17, in Bal7-7) to oblate fabrics (T = 0.77,

100 pm Chl

Pj = 1.35, in Bal7-11, the Silurian protolith). Only the Bal7-12 site
does not follow this evolution and instead, shows similar parameters to
the Silurian protolith (Fig. 8d). These three zones fit with the observed
upward sequence of changes in the deformational structures (C-parallel
foliation, S-C structures and inherited fabrics, respectively) observed
along the profile. Similar parameters have been observed in profile A
(Table 2), but the presence of different rheologies and lithologies lead
us to interpret these data with a greater caution.

6.2. AMS directional data

For all sites, a good correlation exists between the observed rock
fabric observed in the field and thin section, and the orientation of the
axes of the magnetic ellipsoid. ky;, axes coincide in all sites with the
pole to foliations (S or S,) planes, C planes or mylonitic foliation planes
(Figs. 9 and 10), which are mainly defined by the strong alignment of
the basal planes of phyllosilicates (e.g. Fig. 3b, d). Nevertheless, some
sites (i.e. Ba8 and Ba20, Fig. 9) show sub-vertical k,,;, axes that do not
fit with the poles to any structural plane. The local presence of a third
set of surfaces, dipping to the South and identified as C’ planes (Fig. 4g),
can control the internal fabric since k,;, axes coincide with the obtuse
bisector between the north-dipping S and C planes on one side and the
south-dipping C’ planes on the other (site Ba8, Fig. 9).

S04 Fe'ox.”™

Fig. 7. EDS-SEM chemical analyses. Colours are indicative of the relative dominance of a certain element over the other selected elements. a) Silurian phyllonite; b)
mylonitic Devonian limestone; c) fracture pattern in pyrite and its replacement by iron oxides; Qtz, quartz; Chl, chlorite; Ms, muscovite-phengite; Pyr, Pyrite; Fe ox.,
iron oxides; Cal, calcite. C, shear planes; S, foliation planes. (For interpretation of the references to color in this figure legend, the reader is referred to the Web version

of this article.)
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Fig. 8. Evolution of the bulk susceptibility (a) and Pj (b) by sites along the profile B, and diagrams showing the corrected degree of anisotropy vs. bulk anisotropy by
samples (c). Black and grey bars in a) and b) indicate magnetic lineations parallel or perpendicular to transport direction, respectively. d) Pj-T diagram showing the
evolution of the magnetic fabric along Profile B. Bal7-6 and Bal7-10 are not considered in b), ¢) and d) because of their anomalous Pj values related to very low

susceptibilities.

Two major groups of magnetic fabrics can be discerned from the
orientation of the magnetic lineation (k. axis): i) in 22 sites, ka5 axes
plunge to the north and are parallel to the stretching lineation and the
transport direction inferred from S-C structures (i.e. Bal4, Ba22 sites,
Fig. 9); or ii) in 6 sites, kyax axes are horizontal and parallel to the
intersection lineation (i.e. Bal7-12, Bal7-7, Fig. 10). The distribution of
the two groups is not homogenous within the shear zone because all
sites collected from the horizontal basal profile (Fig. 9) and profile A
(Fig. 10), with the exception of Ball-1, correspond to the first group.
Conversely, profile B (Fig. 10), which cuts across the whole sheared
zone, shows a predominance of fabrics in the lower 10 m where k.«
axes are parallel to the transport direction (Cp7 to Bal7-4 sites, Fig. 10)
and towards the upper part of the shear zone, a predominance of fabrics
with k., axes parallel to the intersection lineation (Bal7-5 to Bal7-10
sites, Fig. 10). This second fabric type is similar to that observed in the
Silurian protolith (Bal7-11 site, Fig. 10, profile B).

6.3. LT-AMS data

AMS measurements at low temperature (around 77 K) have been
carried out in eight representative sites (51 samples), including the two
main lithologies and different orientations of the RT magnetic lineation
(Table 3). The K,,-LT/K,-RT ratio per site ranges between 3.72 and
2.20 indicating a strong influence of the paramagnetic behaviour
(Fig. 11b). The orientation of the LT-AMS overlaps the orientation of
the RT-AMS in all sites (Fig. 11a). Furthermore, significant changes at
LT-AMS in the scalar parameters were not observed, with the exception
of site Bal7-7, which shows a notable increase of Pj (from 1.12 to 1.26).
This site also shows an anomalous low susceptibility and the lowest K,-
LT/K,-RT ratio (2.20). A contribution in this site from small amounts of
ferromagnetic minerals cannot be discounted.

6.4. AIRM data

Well-defined AIRM magnetic fabric show triaxial ellipsoids in the
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six analysed sites (Fig. 11a). The orientation of the k., axes of the
AIRM ellipsoid is consistent with the RT- and LT-AMS. Scattering of the
kmin and k;,, axes of the AIRM in some sites (Cp7 and Ba7, Fig. 11a) is
greater than for RT- and LT-AMS, although no girdle distributions of
axes are observed. A systematically larger Pj in the AIRM measurement
and oblate-triaxial to prolate-triaxial AIRM ellipsoids are found, in
contrast with the lower Pj values and oblate ellipsoid of RT- and LT-
AMS measurements. These differences are larger in the Silurian phyl-
lites than in the Devonian limestones. Thin-sections observations under
optical and electron (SEM) microscopes are consistent with ferromag-
netic fabric because they reveal that ferromagnetic s.l. minerals occupy
the fracture porosity along S and C planes (Fig. 7a and b) or appear as
replacements of pyrites (Fig. 7c).

7. Interpretation
7.1. Strain distribution

We interpret a heterogeneous strain across the Gavarnie Thrust
defined by i) decreasing strain intensity, from bottom to top, inferred
from the weaker development of the Alpine structures, and an in-
creasing prevalence of the Variscan foliation imprint towards the top of
the shear zone (Figs. 3 and 4); ii) the migration of the décollement from
the Silurian phyllites to the Devonian limestones (Fig. 2); and iii) the
rheological difference between the Silurian phyllites and the Devonian
limestones (Fig. 4).

In spite of this heterogeneous deformation, all strain markers in-
dicate a similar, top-to-the-South transport direction (N190E on
average) without changes between levels undergoing different strain
degree or showing different lithology/rheology (Fig. 5). The pre-
dominance of N-plunging AMS kp,.x axes also confirms this transport
direction and the usefulness of the AMS method to quantify statistically
the stretching directions in shear zones. This transport direction fits
with those inferred in previous works for secondary thrusts within the
Gavarnie Unit (Parish, 1984), namely the Pic de Port Vieux GT's second-
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Fig. 9. a) Location of the RT-AMS sites along the basal profile and their equal-area, lower-hemisphere projections, with confidence ellipses. The position of the two
vertical profiles (Fig. 10) is also shown. B) Silurian phyllites overthrusting Devonian limestones, showing different rheologies and mechanism deformation. C)
Mylonitic foliations developed in Devonian limestones. D) S-C-C’ structures developed in phyllosilicates in the Silurian phyllites. Thin-section photographs were done

in XZ and YZ sections with parallel polarizers, X 2.5 lens.

order thrust (Grant, 1989, 1990) and the Monte Perdido system
(Lacroix et al., 2011).

P-T conditions during the orogenic stage can be at least partly
constrained from deformational features: for a temperature of 300 °C in
a shear zone, as inferred for the GT (de Bresser, 1989; McCaig et al.,
2000), calcite has ductile behaviour (Verberne et al., 2015, among
others) whereas phyllosilicates are in the brittle-ductile transition (den
Hartog et al., 2013; Zhang and He, 2016). The strong shape- and
crystallographical-preferred orientation in the mylonites confirm the
ductile behaviour of the calcite, whereas the presence of S-C structures
in phyllosilicates fits with a ductile-brittle behaviour (Den Hartog and
Spiers, 2013; Lu and He, 2014; Zhang and He, 2016). Based on the
strong stretching of grains and the absence of cataclastic brittle struc-
tures, calcite, usually considered as a hard mineral in relation to
phyllosilicates (Giorgetti et al., 2015; Smeraglia et al., 2016), seems to
act in this case as a soft mineral, accommodating the deformation along
with phyllosilicates in the Devonian limestones of the hangingwall. This
different rheological behaviour of Silurian phyllonites (brittle-ductile)
and Devonian mylonitized limestones (ductile) results in the different
deformational structures (S-C structures vs C-parallel mylonitic folia-
tions, respectively) developed under similar P-T conditions in each li-
thology (Fig. 9b).
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7.2. Contribution of different magnetic carriers to the RT-AMS

S-C-C’ structures are composite fabrics (Lister and Snoke, 1984) in
the sense that they consist in different grain populations with different
orientations (S parallel, C parallel or C’ parallel). In all AMS sites, Ky is
parallel to the pole of S, C or C’ planes measured at field or is located at
the obtuse bisector between them (Fig. 10), as has been identified in
previous works of shear zones (e.g. Aranguren et al., 1996; Ferré et al.,
2014, and references therein). At the thin-section scale, this coincidence
is also observed in the disposition of the basal planes of phyllosilicates,
arranged in parallel to S, C or C’ (Figs. 3 and 4), and ferromagnetic s.l.
minerals determined in SEM observations (Fig. 7). When k;, is per-
pendicular to one of these sets, it must reflect the magnetic pre-
dominance of a grain population over the other ones, and in the case of
kmin parallel to the bisector plane, similar contributions from the S/C-
parallel and C’-parallel populations (Ferré et al., 2014). In the upper
zone of profile B, where Variscan fabric is preserved within lithons, all
sites show kp,;, perpendicular to the pressure-solution S, Variscan fo-
liation, which is also defined by phyllosilicates and opaque minerals.

On the other hand, in the basal thrust plane (basal profile, Fig. 9), in
profile A and in the lower zone of profile B (Fig. 10) k. is parallel to
the transport direction, inferred from stretching lineations or S-C
structures, and also fits with the stronger alignment of phyllosilicates in



M. Marcén et al.

N=13

Ba17-11
(= 37 meters)

N=12

Ba17-9
(= 23 meters)

Ba17-12
(= 15 meters)

Bal17-5
(=~ 13 meters)

Cp8
(= 6 meters)

N=12

Cp7
(0 meters)

PROFILE B

Ba17-10
(=32 meters)

N=31

Ba17-7
(= 16 meters)

Ba17-6
(= 13 meters)

Ba17-4
(=~ 8 meters)

Bal17-1
(0 meters)

Journal of Structural Geology 117 (2018) 105-123

-t0 PROFILE A

N=13

Cp6
(= 17 meters)

Ba11-4
(= 12 meters)

N=15

Cp5
(= 11 meters)

Ba11-3
(= 10 meters)

Ba11-2
(=~ 8 meters)

Bal1-1
(=7 meters)

Ba10
(= 5 meters)

Cp2
(=~ 3 meters)

Shear C plane
| Kmax o
Q- Foliation S plane
A K .
int (O — — — \Variscan S, foliation
Cp1 Strechting lineation /
© mZters) ( ] Kmin u SC transport direction

Fig. 10. Equal-area, lower-hemisphere projections of the magnetic ellipsoids for all sites in vertical profiles B and A. Meters indicate the height from the décollement

for each sample.

the XZ section vs. the YZ section in the Silurian phyllites. The Devonian
limestones and phyllites (Fig. 4) show at the microscale, opaque phyl-
losilicates because of their small grain-size and the presence of dark
organic matter. Yet, the presence of calcite porphyroblasts, clear
stretching lineations in calcite grains and pressure shadows in pyrites
indicate simple shear parallel to the XZ plane, which also fits with the

N-plunging k. orientation in these samples.

In the upper zone of the profile B, mineral lineations are poorly
developed and not easily identified in XZ or YZ sections. In this zone,

kmax Shows a predominance of E-W trends, perpendicular to the Alpine
transport direction. In these samples, Alpine brittle shear bands are
poorly developed and do not modify significantly the orientation of the
textural elements of the S, fabric at thin-section scale. Thus, they
probably have no influence in the magnetic fabric orientation.
Therefore, we interpret these E-W magnetic lineations as an intersection
lineation between the more penetrative S, and more spaced S, Variscan
anisotropy planes. This interpretation is supported by the similar or-
ientation of the k., obtained in the Silurian photolith (Bal7-11 in
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Table 3

Summary of magnetic scalar data for LT-AMS and AIRM measurements.
LT-AMS
Site N Km (E™° SI) St. Pj L F T Kmax (D/I) Conf. ang. Kmin (D/1) Conf. ang. LT/RT
Ba7 7 474 245 1.192 1.031 1.143 0.602 012/24 26/15 174/65 18/13 3.02
Cp7 6 697 76 1.230 1.019 1.184 0.773 006/20 28/09 149/66 10/08 3.72
Bal7-1 7 158 40 1.233 1.024 1.183 0.748 349/02 13/04 088/79 12/4 2.61
Bal7-12 6 290 53 1.314 1.036 1.242 0.718 096/01 15/10 187/33 28/10 3.63
Bal7-7 7 61 45 1.122 1.038 1.077 0.281 075/04 03/02 175/70 09/02 2.92
BalO 6 650 92 1.190 1.037 1.138 0.542 001/30 12/04 167/51 09/03 3.26
Ball-2 5 142 26 1.289 1.073 1.191 0.424 210/11 12/03 097/63 11/04 2.20
Cp6 6 441 66 1.183 1.029 1.159 0.646 349/13 26/14 130/73 15/08 3.21
AIRM
Site N Km (E™° SI) St. Pj L F T Kmax (D/I) Conf ang Kmin (D/1) Conf ang RMS error
Ba7 4 0.1383 0.0968 1.195 1.056 1.122 0.349 - - - - 1.8%
Cp7 3 0.1045 0.0433 1.354 1.189 1.135 0.126 - - - - 4.6%
Bal7-12 4 0.0368 0.0057 1.357 1.118 1.209 0.260 - - - - 1.3%
Bal7-11 4 0.0272 0.0176 1.140 1.054 1.077 0.300 - - - - 1.1%
BalO 4 0.2812 0.3048 1.192 1.044 1.132 0.455 - - - - 1.0%
Cp6 3 0.2013 0.0411 1.255 1.102 1.136 0.126 - - - - 0.5%

Km, average value of magnetic susceptibility; Pj, corrected degree of anisotropy; L, lineation parameter; F, foliation parameter; T, shape parameter. ST., standard
deviation D, declination; I, Inclination; LT/RT, ratio of magnetic susceptibility at low temperature and at room temperature; RMS error, average of the tensor fit.
Declination, inclination and confidence angles can not be obtained for AIRM measurements because of the low number of specimens measured by site.

Fig. 10). In this sense, AMS method demonstrates that is as a powerful
technique for identifying and quantifying petrofabric domains (e.g. S-
parallel vs C-parallel or shear-related vs Variscan-inherited mineral
lineations) within heterogeneous shear zones.

Magnetic subfabric separation (low temperature -LT-AMS and
AIRM methods) has been performed to determine the mineral phases
that control the orientation of the RT-AMS ellipsoids. Remarkably, the
orientation of the LT-AMS and AIRM axes overlap the RT-AMS ellip-
soids in all sites (Fig. 11a), independently of the different relationships
between LT-AMS and the petrofabric. This outcome indicates that the
paramagnetic and ferromagnetic s.L phases contribute in the same way
to the orientation of the RT-AMS. Nevertheless, the high K,-LT/K,,-RT
ratios observed and the different Pj and T values obtained at the AIRM
measurements, in relation to the ones obtained at AMS measurements,
suggest a predominant contribution of the paramagnetic phases over
the ferromagnetic phases to the total RT-AMS (Liineburg et al., 1999;
Oliva-Urcia et al.,, 2009; Pueyo-Anchuela et al., 2012). These

RT-AMS  LT-AMS  AIRM
KiIE KIO KN
K2A K24 K2A
K3® K3O K3e@

N: RT-and LT n: ARM
number of samples  number of samples

interpretations are supported by the low susceptibility of the samples,
which fit within the typical paramagnetic range (Rochette et al., 1992;
Martin-Hernandez and Hirt, 2003), the high content of paramagnetic
minerals (mainly phyllosilicates) revealed by XRD analysis (Table 1),
and the dominance of hyperbolic shapes at first stages in thermo-
magnetic curves (Fig. 6).

Moreover, small amounts of subordinate ferromagnetic minerals,
especially when magnetite is present, can introduce strong changes in
the corrected degree of anisotropy (Pj), even if they are not influencing
the ellipsoid orientation (Borradaile, 1988; Rochette et al., 1992;
Martin-Hernandez and Hirt, 2003; Debacker et al., 2004). Nevertheless,
the lack of correlation between Pj parameter with respect to the bulk
susceptibility at sample scale (Fig. 8c) suggest that the presence of
subordinate ferromagnetic minerals are not critically influencing the
scalar parameters or the magnetic fabric at room temperature for our
samples.

56 R=381 ¢
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Fig. 11. a) Comparative results of the different methods used for subfabric separation: RT-AMS (white symbols), LT-AMS (grey symbols) and AIRM (black symbols),
and their confidence ellipses (only for RT- and LT-AMS). b) Ratio between the magnetic susceptibility at low and room temperature (LT/RT). Lower-hemisphere,

equal-area projections.
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7.3. On the origin and evolution of foliation

One of the critical points of this structural study is to recognize the
imprint of the Alpine shear onto the previous Variscan petro-fabric, or,
in other words, to determine how the Variscan petrofabric influences
the strain development in this Alpine shear zone. The detailed struc-
tural analysis in the field and in thin sections indicates a change in the
deformational conditions along the profile B (Fig. 3). Within the first
10 m, brittle-ductile behaviour fits with the presence of well-developed
Alpine S-C structures and upwards, the Alpine imprint becomes brittle
structures, preserving the S, Variscan fabric within metric-scale lithons.
The dip angle of the S, planes changes between different lithons, in-
dicating a mechanism of rigid-block rotations within the Alpine shear
zone. Furthermore, the bimodal distribution of k., axes (parallel to the
transport direction and parallel to intersection lineations between the
Variscan S, and Sy planes) along profile B also fits with these two
structural zones.

Although the main Variscan S, fabric is clearly inherited from the
protolith, its penetrativeness increases towards the most-strained
Alpine shear zone, based on field and microstructural observations
(Fig. 3, f, h, j), suggesting that it could have been shear-reactivated, and
also rotated, during the Cenozoic deformation. A similar situation is
identified in profile A, where the same foliation observed in the De-
vonian protolith, consisting of dark calcite and phyllosilicate parallel
layers, is also present within the Alpine shear zone with better devel-
opment and stronger parallelism towards the basal thrust plane (Fig. 4f,
h, j).

Two questions arise about the usefulness of AMS in this work: i) Is
AMS able to provide information (beyond the clear changes in Kkpax
orientation) about strain degree within the ductile sheared zone; and ii)
was the Variscan S, foliation actually reactivated within the shear zone
during Alpine deformation? Since values of Pj and T are controlled by
the shape anisotropy of phyllosilicates, and not so much by ferromag-
netic s.l. minerals, they can be interpreted in terms of the intensity of
preferred orientation, following previous works (Housen et al., 1993;
Parés and van Der Pluijm, 2002; Debacker et al., 2004, 2009; Haerinck
et al., 2013). The novelty of our work resides in the overprinting of two
strong tectonics fabrics, rather than the more typical case of a sedi-
mentary fabric (Sp) overprinted tectonically (S;). For this purpose, only
profile B will be analysed because of its homogeneous lithology/
rheology and the paramagnetic behaviour, two conditions that profile A
does not completely satisfy.

The observed evolution of Pj values and Pj-T relationship vs height
along profile B (Fig. 8b, d) suggests the presence of two strong fabrics,
both characterized by oblate ellipsoids and values of Pj = 1.20-1.30, in
the lowermost (0-2m; Cp7 and Bal7-1 sites) and uppermost (37 m,
within the protolith; Bal7-11 site) zones. As previously noted, the
geometric relationships between AMS and petrofabrics patterns reveal
their Alpine shear or Variscan inherited origin, respectively. Between
both ends of the profile (2-23 m), triaxial-oblate ellipsoids and lower Pj
values (=1.10) were observed. This intermediate zone is interpreted as
the link area between the fabrics developed at the boundaries of the
zone.

Within the Alpine ductile zone (0-11m), the first 2m (Cp7 and
Bal7-1 sites) are characterized by an Alpine C-parallel foliation
(Pj = 1.20; T = 0.8; Fig. 8d), whereas in the 2-11m interval (Cp8,
Bal7-4 sites), the petrofabric is clearly related to Alpine S-C structures
(Pj = 1.10; T varies from 0.8 to 0; Fig. 8d). The lower Pj and T values in
the 2-11 m section are interpreted as a minor strain and preferred or-
ientation in composite S-C fabrics rather than the “single” C-parallel
foliation, which is in agreement with microstructural observations.

Upwards, within the Alpine brittle zone (11-23 m), the Variscan S,
textural elements are dominant at micro-scale (Fig. 3f—j), and a pro-
gressive increase of Pj and T up to the protolith is noted, indicating
weaker preferred orientation of phyllosilicates at the base of this zone
(13 m; Bal7-5 site) and a progressive increase towards the upper zone
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(Bal7-12, —7, —9 sites). The evolution observed in Fig. 8d shows a
certain parallelism with the classical Pj-T evolution with progressive
strain in pelitic rocks proposed, among others, in Parés and van der
Pluijm (2004). In this model, lower Pj and T values fit with the change
from a sedimentary to a tectonic magnetic fabric, where the interaction
of the two anisotropy planes that define a composite fabric is stronger.
Our results indicate that the lower Pj and T values (Bal7-5 site; Fig. 8d)
in the brittle zone (11-23 m) occur where the Variscan S, fabric seems
to be modified and reactivated by the Alpine shear, in function of its
higher penetrativeness than in the upper zones of the profile (Fig. 3f—j).

Therefore, the combination of structural and AMS studies lead us to
interpret a strain gradient along profile B and most probably the shear-
reactivation of the Variscan S, foliations during the Cenozoic com-
pression. This interpretation is supported by the parallelism between
Variscan and Alpine petrofabrics, which could be favoured by rotation
of Sy, and also by the presence of N-plunging lineations on the Variscan
S, planes in the brittle zone. In terms of petrofabric, these data indicate
that the reactivation of the foliation does not imply stronger preferred
orientation of phyllosilicates, reflected in the lower Pj observed in the
intermediate zone. In this sense, the Alpine shear is characterized by a
strong simple shear component, as the presence of S-C structures or
pressure shadows around pyrites indicates, whereas the absence of clear
mineral lineations associated with the Variscan foliations indicates
dominant pure-simple shear process (flattening) during the Variscan
deformation. Therefore, the overprint of subsequent tectonic events by
different deformational processes, cannot be considered as a sum of a
progressive sequence of infinitesimal strains creating a stronger pre-
ferred orientation of the fabric elements. Indeed, our data and analysis
indicate a reduction in the preferred orientation (based on a decrease of
the Pj value) for the phyllosilicates where two different deformational
events or petrofabrics interacted in the same rock volume.

7.4. Implications for Pyrenean tectonics

An overall southwards transport direction has been classically as-
sumed for the South Pyrenean zone, even in the absence of kinematic
indicators for most of the thrust sheets, either from the Axial Zone
(basement thrust sheets) or the South Pyrenean Zone (cover thrust
sheets, Mufioz, 1992 and references therein). Consequently, our direct
measurements of kinematic indicators in the GT provide valuable inputs
for interpreting the Pyrenean orogeny and its evolution through time
(e.g. Rosenbaum et al., 2002), particularly when this kind of indicators
is not available in other thrust zones. One of our main results is the
relatively simple kinematics preserved in the GT based on: i) the con-
stancy in the transport direction, both along and across the sheared
zone, from different indicators, including petrofabrics and AMS; and ii)
the concentration of its displacement in a relatively narrow band (up to
tens of meters thick. Also, the low obliquity of the transport direction
with respect to the overall mapped trace of the GT is remarkable, which
is inferred from the E-W attitude of Mesozoic beds undetached from the
basement in its main hangingwall anticline (Parish, 1984; Martinez-
Pefia and Casas-Sainz, 2003; Casas and Pardo, 2004).

The N185E-N200E top-to-the-south transport direction can be in-
terpreted as the result of frontal thrusting during the period of activity
of the GT (Mid-Eocene according to Muiioz et al., 2013; Late Eocene-
Oligocene following Teixell, 1998; Latest Eocene from absolute dating
of illite for its youngest movements, according to Rahl et al., 2011).
This interpretation is corroborated by the perpendicularity of the
transport direction to the regional Pyrenean cleavage (and to its asso-
ciated intersection lineation), developed in Cretaceous to Lower Eocene
rocks of the Southern Pyrenean Zone (Schellart, 2002; Casas et al.,
2003; Izquierdo-Llavall et al., 2015). As stated before, Variscan folia-
tions were locally re-activated during the Cenozoic compression, thus
contributing to the overall shortening of the Axial Zone (Mirouse and
Barrére, 1993), considering the parallelism between Variscan and Al-
pine structures in some areas (Cochelin et al., 2017).
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The Gavarnie thrust, located in the Paleozoic basement, must be
genetically related to the shortening structures developed con-
temporarily in the Mesozoic-Cenozoic sedimentary cover overlying the
Triassic detachment level (Fig. 12). Some of these structures, namely
the Boltafia and Mediano anticlines (Fig. 12), are strongly oblique to the
mean Pyrenean trend being at an angle of only 20°-30° (Mufioz et al.,
2013) with the transport direction obtained for the GT. This is also
consistent with the strong vertical-axis rotations observed from paleo-
magnetic analysis in these N-S folds (Boltafia and Mediano anticlines,
Mochales, 2011; Mochales et al., 2016; Muiioz et al., 2013 and refer-
ences therein). The evolution of N-S folds would then be inferred to
result from cover kinematics only, and a complete decoupling between
basement and cover must exist.

Our data related to the structures in the shear zone of the GT sup-
port an interpretation where non-rotational kinematics occurred for
both of the Gavarnie unit and the underlying basement thrust sheets
(from bottom to top, Guarga, Bielsa and Millares units; Martinez-Pena
and Casas-Sainz, 2003; Casas et al., 2003). In fact, basement-related
clockwise rotation of the basement thrusts (including the GT) would be
reflected in a clockwise rotation of the transport direction according to
a piggyback basement thrust sequence (see Izquierdo-Llavall et al.,
2018, where a moderate clockwise rotation of basement thrust sheets is
proposed). Changes in the direction of kinematic indicators (namely
AMS related to folding) have been also obtained in other areas of the
South-Pyrenean Zone (Pueyo-Anchuela et al., 2012; see also Oliva-
Urcia et al., 2009; Pocovi Juan et al., 2014). An alternative explanation
for the constancy and consistency in the transport direction obtained
for the GT is that different, opposite rotations (counter-clockwise and
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clockwise rotations) of different thrust sheets underlying the GT could
sum up to finally obtain the SSW transport direction (this is suggested,
for example, in Izquierdo-Llavall et al., 2015). The diachronous evo-
lution of these different sheets would contribute to a final finite
transport direction that averages the previous movements. Further pa-
leomagnetic work would be needed to confirm this hypothesis.

8. Conclusions

In this work, we combine structural, mineralogical and magnetic
data to characterize the kinematics and structure of one of the most
important Alpine structure in the Axial Zone, Pyrenees: the Gavarnie
Thrust. The detailed, integrated study provides some clues about the
heterogeneous strain distribution registered in the shear zone and fac-
tors involved: i) a strain gradient with greater deformation towards the
thrust plane; ii) the detachment migration towards the Devonian for-
mations; iii) the different rheology of the involved lithologies; and iv)
the inherited (and most probably reactivated) Variscan fabrics. In spite
of this heterogeneous deformation, strain markers indicate a constant,
top-to-the-SSW (average of NO10E) transport direction for the Gavarnie
Thrust.

This work shows the utility of AMS for studying complex hetero-
geneous shear zones through changes associated with strain in the
magnetic ellipsoid orientation and magnitude of the scalar parameters.
Magnetic lineation (kpay) orientations parallel to the transport direction
are directly related to Alpine ductile deformational structures (mainly
S-C structures and C-parallel mylonitic foliations), whereas k., par-
allel to the intersection lineation are inherited from the protolith
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(intersection between bedding and Variscan foliation) and undisturbed
by Alpine brittle structures. Furthermore, variations in the magnitude
of scalar parameters Pj and T are interpreted in relation with variations
in the Alpine strain across the shear zone: larger values of Pj and T are
present where Alpine deformation are qualitatively greater. Smaller
values coincide with zones where Alpine deformation reorients and
most probably shear-deformation reactivates coaxial, inherited
Variscan foliations.

Finally, the SSW transport direction inferred from structural ana-
lysis and k.4 Orientations are parallel to the Alpine regional shortening
direction, suggesting that the Gavarnie Unit did not rotate during
Alpine compression. Furthermore, the transport direction of the
Gavarnie Thrust contrasts with the strong obliquity of the genetically-
related structures developed in the southern fold-and-thrust foreland
belt (e.g. Mediano or Boltana anticlines). Our results suggest that a
strong decoupling between the Internal (Axial Zone) and External
(South Pyrenean Zone) areas occurred, and was favoured by the pre-
sence of Triassic, evaporitic, detachment levels in the External areas.
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Las zonas de falla suponen areas de debilidad en la corteza, en tanto en cuanto las rocas de falla
presentan valores de resistencia a la cizalla varios 6rdenes de magnitud por debajo de las rocas
circundantes con menor deformacion. Por este motivo, y una vez generadas, estas estructuras pueden ser
reactivadas bajo diferentes regimenes tecténicos a lo largo del tiempo geoldgico, controlando la evolucion
estructural y tecténica de cuencas y orégenos (e.g. Holdsworth et al., 1997). De los cinco casos naturales
estudiados en esta tesis doctoral, las fallas del Valles-Penedés y de Rio Grio se corresponden con
estructuras longevas, multiplemente reactivadas, y que ejercen un importante control tecténico en las
cadenas en las que se ubican, concretamente en las cadenas Costero Catalanas e Ibérica,
respectivamente. No obstante, la deformacién en la zona de falla de estructuras de este tipo suele registrar
de forma mayoritaria un Unico evento de deformacion, asociado por lo general al ultimo episodio de
actividad de la falla que oblitera deformaciones previas. El estudio realizado en ambas estructuras se
fundamenta en el estudio cinematico de la deformacion a través del analisis estructural y de fabricas
magnéticas. Por otra parte, la realizacién de dataciones absolutas mediante K-Ar en la roca de falla nos
permite determinar diferentes eventos tecténicos no preservados en la roca deformada. Pese a ubicarse
en cadenas distintas, ambas estructuras presentan caracteristicas muy similares. Son fallas verticales
originadas durante la fracturacién tardi-varisca, reactivadas durante la orogenia Alpina como estructuras
transpresivas, y que han funcionado en contextos extensionales (posiblemente en transtension) y
controlando tecténicamente el desarrollo de cuencas sedimentarias en etapas mas recientes o
intermedias.

La roca de falla del Vallés-Penedés se caracteriza por una foliacion pervasiva y por bandas de cizalla en
diferentes orientaciones, muchas veces solapadas en la misma roca y de cinematicas muy variables:
desde cizallas direccionales (mayoritariamente sinistras, pero también dextras) e inversas, asociadas a la
compresion Alpina, a cizallas normales, asociadas al ultimo periodo de actividad de la falla durante el
Nedgeno. El estudio de fabricas magnéticas en la falla del Vallés-Penedés tiene su principal objetivo en la
caracterizacién cinematica de la estructura, teniendo en cuenta su evolucion tecténica y complejidad
estructural. La coexistencia de estructuras con diversas cinematicas superpuestas entrafia una notable
dificultad a la hora de interpretar la orientacion de las fabricas magnéticas, por lo que se recurre a un
muestreo denso, tanto en el nimero de estaciones como en el de especimenes por estacién, para obtener
datos robustos que permitan identificar los diferentes movimientos registrados en la roca. Tres
afloramientos diferentes han sido estudiados, dos de ellos en la zona de mayor espesor de rocas de falla, y
un tercero en una estructura cabalgante accesoria a la banda de falla principal.

La falla de Rio Grio es una de las principales fallas que configuran la Rama Aragonesa de la Cadena
Ibérica. Al igual que la falla del Vallés-Penedés, su actividad se prolonga desde etapas tardi-variscas vy, si
bien no se observan grandes evidencias de actividad extensional reciente, si es una estructura reactivada
durante la compresion Alpina. Asociada a esta ultima, la falla funciona en régimen transpresivo dextro,
desarrollandose una zona de falla con arquitectura tipicamente en flor positiva fuertemente influenciada por
procesos de particion de la deformacién. En este sentido, el estudio se centra fundamentalmente en el
afloramiento de Los Abuelos, en donde la zona deformada queda expuesta de forma espectacular,
permitiendo analizar en detalle la deformacién y los repartos del desplazamiento y sus influencias en la
fabrica magnética.
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Abstract Large-scale faults in the continental crust are significant features that control the evolution of
sedimentary basins and intraplate mountain chains. Deciphering their evolution is a significant task because
faults slip and reactivate in a variety of geological settings. In this work, clay gouges of two major
orogen-scale, long-lived faults in northern Iberia, the Rio Grio and Vallés-Penedeés Faults, were investigated
by X-ray diffraction and K-Ar isotopic analysis. Illite polytype determinations of 44 subfractions (from
<0.1 to 10 um) allowed us to discriminate between authigenic/synkinematic illite crystals formed during
faulting and detrital illite crystals inherited from the host rock. K-Ar dating provided a detailed set of ages
corresponding to key stages of the thermotectonic evolution of the Iberian Plate: (a) the Permian to Late
Triassic extensional/transtensional activity associated to the emplacement of Late Variscan magmatic bodies
and hydrothermal mineralizations, (b) the opening of the Central Atlantic Rift during Late Triassic-Early
Jurassic times, (c) the Late Jurassic-Early Cretaceous rifting that led to the development of Mesozoic
extensional/transtensional basins in northern Iberia, (d) the final stage of the anticlockwise rotation of the
Iberian Plate with respect to Eurasia and the accommodation of the first Pyrenean compressional pulses in
Campanian time, and (e) the positive inversion of Mesozoic extensional basins due to far-field stresses
associated with the Alpine orogeny during the Paleogene. The results highlight that thermotectonic
conditions characterized by high-geothermal gradients strongly favor fault movement and neoformation of
clay minerals in fault gouges, regardless of the prevailing tectonic regime.

1. Introduction

Fault zones are natural archives of crustal tectonic histories and of the prevailing physical and chemical con-
ditions at the time of brittle deformation (Viola et al., 2016). This is because, once formed, faults may be
extremely sensitive to variations of the stress field and environmental conditions and are prone to slip and
reactivate in a variety of geological settings even in regions affected by weak far-field stresses. In addition,
multiple reactivated faults do not necessarily conform to theoretical length-displacement relationships
(Schultz et al., 2006). Multiple reactivations and long slip histories may lead to extremely complex fault archi-
tectures, the unraveling of which remains challenging in the absence of solid time constraints. Hence, the
study of fault zones by K-Ar isotopic dating of authigenic/synkinematic illite coupled with X-ray diffraction
of clay gouges may offer a unique possibility to decipher protracted brittle deformation, the details of which
could otherwise remain hidden in the rock record.

One major tectonic system formed by long-lived orogen-scale faults is the so-called “Late Variscan fracturing
system” of the Iberian Plate, inherited from the Carboniferous Variscan orogeny. The Late Variscan struc-
tural configuration conditioned the architecture of Mesozoic and Cenozoic basins and evolution of the plate
during both periods (Arthaud & Matte, 1977; Alvaro et al., 1979; Ziegler, 1982; Kronberg, 1991; Gomes et al.,
2007; Figure 1a). This makes the Iberian Plate an interesting area where to test techniques aimed at studying
crustal-to-lithospheric-scale faults.

The details of the complex kinematic history of many large faults of the Iberian Plate during the Mesozoic
remain still poorly understood because, once formed, faults have been overprinted by either Mesozoic
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Figure 1. (a) Crustal- and lithospheric-scale faults in the Iberian Peninsula (most of them having a Late Variscan origin). Boxes indicate the studied faults. (b)
Geological sketch map of the central segment of the Vallés-Penedes Fault with sampling sites (after Marcén et al., 2018, modified). (c) Geological sketch map of
the Rio Grio Fault with sampling sites.

extensional tectonics or positive inversion during the Cenozoic (Eocene to Miocene, depending on their
location within the Iberian Plate, e.g., Casas Sainz, 1993; Cortés et al., 1999; Salas et al., 2001; De Vicente
et al., 2009). Further complexity was added by the negative inversion during the Oligocene and Miocene
linked to the evolution of the eastern margin of Iberia and the opening of the Valéncia Trough (Fontboté
et al., 1990; Vegas, 1992).

Faults of the “Late Variscan fracturing system,” characterized by a dominant strike-slip component, formed
by switching of the o, and o3 principal stress axes with variable contributions of escape tectonics after the

ALDEGA ET AL.

138


acasa
Rectángulo


~u
AGU

100

Tectonics 10.1029/2019TC005585

main stage of crustal thickening (Picha, 2002; Tapponnier et al., 1986; Tapponnier & Molnar, 1976). Locally,
normal faults formed as a result of extensional collapse (and switching between o, and o, stress axes) of some
sectors of the Variscan orogen (see, e.g., Malavieille, 1993; Doblas et al., 1994; Roman-Berdiel et al., 1995;
Llana-Funez & Marcos, 2001; Marques et al., 2002). Traditionally, the Permian (and also the Late
Carboniferous, e.g., Cantarelli et al., 2013) is considered the main stage of Variscan post-orogenic extensional
faulting, also associated with volcanism of mantle origin (Lago et al., 2004a, 2004b). However, hydrothermal
mineralizations connected to this event in the Iberian Plate point to a more complex and longer evolution
suggesting multiple deformation stages. These stages are related to the opening of the Central Atlantic dur-
ing Middle to Late Triassic (Pocovi et al., 1990) or even Middle Jurassic times (Palencia-Ortas et al., 2006, and
references therein).

The details of the transition from an extensional to a compressional regime in the Iberian Plate during the
Late Mesozoic and Cenozoic are still poorly constrained. No known sedimentary record directly attests to
the transition from rift tectonics (believed to be dominant from the Permian to the Triassic, Jurassic, and
Early Cretaceous) to clear compressional tectonics (starting during the Late Cretaceous, e.g., Martinez-
Pefia & Casas-Sainz, 2003, and references therein). The Early to Late Cretaceous corresponds to plate reor-
ganization and volcanism at the global scale (Matthews et al., 2012; Scotese et al., 1988; Seton et al., 2012).
Both phenomena are matched by important, regional-scale events in the western Tethys, such as the well-
constrained remagnetization event of the basins of the High Atlas (African Plate, e.g., Torres-Lépez et al.,
2014; Moussaid et al., 2015) and of the Iberian Chain (Iberian Plate, e.g., Juarez et al., 1994, 1996, 1998;
Villalain et al., 2003; Soto, Villalain, & Casas-Sainz, 2008).

Additionally, the timing of some of the post-Permian events affecting the Iberian Plate is also controversial
because of the discrepancies between the chronological constraints provided by ocean floor magnetic anoma-
lies (Rosenbaum et al., 2002) on the one hand and by paleomagnetic data (Gong et al., 2008; Neres et al., 2012)
on the other. While paleomagnetic data point to a counterclockwise rotation of the plate during Aptian times
(e.g., Gong et al., 2009), models based on magnetic anomalies of the ocean floor (Srivastava et al., 2000) indi-
cate instead a more gradual and longer process (see Seton et al., 2012, and references therein).

Available fission-track data on zircon and apatite and U-Th/He ages on apatite for the Iberian Plate record
the last period of cooling during the Alpine compression. Moreover, they suggest slow cooling throughout
the Jurassic and thermal stability during the Late Cretaceous for the Iberian Chain and Catalan Coastal
Range (De Bruijne & Andriessen, 2002; Del Rio et al., 2009; Juez-Larré & Andriessen, 2006).

In this work we aim at providing absolute time constraints for the thermotectonic events responsible for the
structuring and evolution of the Iberian Plate in post-Variscan times, especially during the Mesozoic. For this
purpose, we have dated fault gouges from two crustal-scale fault zones of the northern Iberian Plate: the Rio
Grio Fault in the Iberian Chain and the Vallés-Penedes Fault in the Catalan Coastal Range (Figure 1). The
new K-Ar dates derived from authigenic and synkinematic illite separated from structurally well-constrained
gouge samples allow us to propose an evolutionary model of these important faults, wherein we can identify
and constrain in time a series of slip events that would otherwise remain hidden in the faults'
structural record.

These faults are long-lived deformation zones active since the Paleozoic. Their polyphase tectonic activity
played a major role in the location, development, and control of the architecture of Mesozoic and
Cenozoic sedimentary basins. Our results are crucial to the further development of existing tectonic recon-
structions based upon their detailed study, involving structural, magnetic, and multiscalar structural analysis
(Marcén et al., 2018).

2. Geological Setting: The Vallés-Penedés and Rio Grio Faults

The Valles-Penedes and Rio Grio Faults are excellent examples of crustal-scale faults that steered the geo-
metric and kinematic evolution of the Catalan Coastal and Iberian Ranges, respectively (Figures 1b and
1c). These two mountain chains, together with the Central System (De Vicente et al., 2007; De Vicente &
Mufioz-Martin, 2013), are the areas where deformation localized in the inner part of the Iberian Plate in
response to far-field stresses transferred from the plate margins.
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The Catalan Coastal Range is a thick-skinned belt that strikes predominantly NE-SW and is controlled by
large-scale thrusts such as the Vallés-Penedés Fault (Marcén et al., 2018, and references therein). Cenozoic
extensional tectonics responsible for the opening of the Valéncia Trough reactivated the NE-SW striking
fault system as normal faults, both in the Catalan Coastal Range and in the Eastern Iberian Range
(Antolin-Tomés et al., 2007; Roca et al., 1999).

The Vallés-Penedes Fault has an outcropping length of more than 100 km onshore, and it propagates in the
marine platform of the Valéncia Trough with the same NE-SW direction. It hosts a prominent gouge fault
core up to 500 m thick (Santanach & Julia, 1984). As in the Iberian Chain, subsequent negative and positive
inversions of the precursor Late Variscan, crustal-scale discontinuities controlled the evolution of the
Catalan Coastal Range during the Mesozoic and Cenozoic. Although deformational or synsedimentary
records of this Late Variscan period are not preserved, the emplacement of fault-parallel, early-Triassic mag-
matic bodies of subcrustal origin (Institut Cartografic de Catalunya, 2006a, 2006b) and mineralizations along
the range (Canals & Ayora, 1988; Canals & Cardellach, 1997) were probably favored by these crustal discon-
tinuities. The distribution of Triassic depocenters (Sopefia et al., 1983) along the Vallés-Penedés Fault and
the different thickness of the Mesozoic series in each fault block (Institut Cartografic de Catalunya, 2005;
Marin et al., 2008; Roca, 1994) indicate that subsidence during Mesozoic time was controlled by the activity
of this fault. The subsequent Paleogene N-NNW/S-SSE shortening produced positive inversion of the
Mesozoic structures and uplift of the Catalan Coastal Range (Anaddn et al., 1979; Fontboté, 1954; Llopis
Llado, 1947; Roca et al., 1999). The Vallés-Penedés Fault contains kinematic indicators (e.g., asymmetric
foliation, slickensides, SC structures, and anisotropy of magnetic susceptibility data; see Marcén et al.,
2018) indicative of sinistral and reverse slips under a transpressive regime during the Paleogene. Finally,
negative tectonic inversion during the Oligocene-Miocene affected the easternmost part of the fault zone,
which was reactivated in an extensional fashion, leading to discrete normal faults. These more localized
faults cut through the earlier fault cores, defined by fault gouge, and the damage zones (Marcén et al.,
2018). In addition to the main fault plane bounding the Neogene extensional basin, which accommodated
a dip-slip normal displacement of several thousands of meters, minor discrete fault planes also occur.
These can be several meters long and accommodate centimetric displacements as evidenced by deflected
structural markers.

The Iberian Chain strikes predominantly NW-SE (Figures 1a and 1c) and is characterized by widespread
occurrences of Paleozoic rocks, bounded by steeply dipping faults (Cortés-Gracia & Casas Sainz, 1996;
De Vicente et al., 2009). The most prominent thrust systems of the chain reflect a thin-skinned style, with
the major thrusts detaching on low-strength Upper Triassic shales and evaporites. Thrusts generally trend
NW-SE but become E-W, at both the northwestern and southeastern terminations of the chain (Casas-
Sainz et al., 2017; Guimera, 1984). They are N-S in the Altomira Range. A thick-skinned structural style, with
basement-involving thrusts accommodating horizontal displacements of up to 25 km and vertical displace-
ments of up to 4 km (Casas Sainz, 1993), also dominates in several segments of the Iberian Chain
(De Vicente, 2018; Liesa et al., 2018).

The Rio Grio Fault is the northernmost outcropping large-scale fault of the Iberian Chain and defines the
shape of its northern (Aragonian) Branch (Figure 1a). It crops out for more than 100 km along strike with
a general NNW-SSE trend bordering the most important intracontinental rift basin in Western Europe
(Cameros Basin). Its trace partly coincides with one of the most important Variscan thrusts of the
Iberian Chain, the Nigiiella-Monforte Thrust (Calvin-Ballester & Casas, 2014), which accommodated kilo-
meter-scale, top-to-the-NE displacement. The Late and post-Variscan evolution of the Rio Grio Fault is
documented by mineralizations that are hosted along its trace within Paleozoic and Triassic rocks
(Pocovi et al., 1990) as well as Permian volcanites (Lago et al., 2004a). Moreover, tectonic slivers formed
by Triassic rocks that can be interpreted as strike-slip duplexes are found in the fault zone. Cataclasite and
gouge are found in a heterogeneous, up to 200 m thick deformation zone that also contains large blocks of
relatively less-deformed pre-Variscan, Permian, and Triassic rocks containing a subvertical foliation bear-
ing both horizontal and dip-slip lineation. Its complex deformation history includes dextral and reverse
slips associated with late transpressive movement during Cenozoic compression (Marcén & Romén
Berdiel, 2015). Quaternary reactivation has been also documented (Casas-Sainz et al., 2018, and references
therein) and controls the morphology of the area, characterized by longitudinal valleys parallel to
the fault.
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3. Methods

The analytical procedures for separating, characterizing, and dating the samples are described in detail in
Viola et al. (2018) and represent the current routine workflow at the recently established laboratory for clay
characterization and K-Ar dating at the Geological Survey of Norway, Trondheim. Particle sizes of <0.1,
0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um were generated using sedimentation with Stokes law and a combination
of continuous flow and fixed angle rotor centrifuges. Ar was extracted from clay aliquots packed in Mo foil
in a stainless steel ultrahigh vacuum line using a Pond Engineering furnace at 1400 °C. The evolved sample
gas was purified in a first stage using a titanium sublimation pump, and in a second stage with one SAES
GP50 getter at room temperature and one SAES GP50 getter at 350 °C. Sample gas was spiked with approxi-
mately 2¥10™> moles of pure **Ar (Schumacher, 1975) and analyzed in an IsotopX NGX multicollector noble
gas mass spectrometer fitted with five faraday cups for 600 integrations of 1 s each. Nominal argon beam
intensities were determined by using a degree 2 polynomial regression to the time the sample was let into
the mass spectrometer, with an in-house Python program. Beam intensities for *Ar and *®Ar were corrected
for mass discrimination relative to “°Ar by a power law (e.g., Renne et al., 2009), using the weighted mean
“OAr/*®Ar ratios of 299.781 + 0.014 measured from atmospheric argon in an online air pipette. Radiogenic
“OAr* concentrations and their uncertainties were calculated using the equations outlined in Hatas and
Wojtowicz (2014) using the atmospheric argon composition of Lee et al. (2006). Within this analytical batch,
four aliquots of GA-1550 biotite (98.5 + 0.5 Ma; McDougall & Wellman, 2011) were analyzed and yielded a
weighted mean age of 98.53 + 0.36 Ma. Potassium concentrations were determined by fusing an aliquot of
approximately 50 mg in lithium tetraborate at ~1000 °C to form a glass, which was then dissolved in
HNO; with a rhodium internal standard at 5 ppm prior to analysis with a Perkin Elmer Optima 4300 DV
ICP-OES. K-Ar dates were calculated using the “°K abundance and decay constants of Steiger and
Jager (1977).

X-ray diffraction analyses were performed on a Scintag X1 X-ray system (CuKa radiation) at 40 kV and 45
mA. Randomly oriented whole-rock powders were run in the 2-70° 20 interval with a step size of 0.05° 26
and a counting time of 3 s per step. Oriented air-dried and ethylene-glycol solvated samples of the <2 ym
grain size fraction were scanned from 1° to 48° 20 and from 1° to 30° 26 respectively with a step size of
0.05° 20 and a count time of 4 s per step. The presence of expandable clays was determined for samples trea-
ted with ethylene-glycol at 25 °C for 24 hr. The illite content in mixed layers illite-smectite (I-S) was deter-
mined according to Moore and Reynolds (1997) using the delta two-theta method after decomposing the
composite peaks between 9-10° 26 and 16-17° 26. The I-S ordering type (Reichweite parameter, R;
Jagodzinski, 1949) was determined by the position of the I001-S001 reflection between 5° and 8.5° 20
(Moore & Reynolds, 1997). Integrated peak areas of clay minerals and polytype 2M; and 1M, reflections were
transformed into mineral concentration by using mineral intensity factors as a calibration constant (for a
review, see Moore & Reynolds, 1997). Standard patterns for illite 1My, 1M, and 2M, polytypes were repre-
sented by the pure illites PDU, RM30, and SG4 (Eberl et al., 1987), respectively.

4. Results
4.1. Fault Zone Architectures and Sample Description

The sampled areas correspond to the core of the two studied faults. In each of them, samples were taken at
three different sites sampling representative structural domains/fault facies. In the following we characterize
each of the two faults, providing a detailed description of their architecture where sampled.

4.1.1. Vallés-Penedés Fault

The Vallés-Penedes Fault is a NE-SW striking basement fault dipping to the SE and accommodating a nor-
mal displacement of up to 4 km during the Neogene extension (Roca et al., 1999). The fault zone exhibits a
banded heterogenous and anastomosing internal structure with pervasive slaty cleavage that coarsely
mimics the strike of the fault trace, changing from WNW-ESE in the westernmost part of the Els Blaus out-
crop (Site 1; Figure 1b) to ENE-WSW in the Ribes Blaves outcrop (Site 2) and to NE-SW in the La Pobla de
Claramunt sector (Site 3).

The three sampled sites along the Vallés-Penedés Fault are representative of different structural settings
within the core of the fault zone (Figure 1b). Site 1 (Els Blaus) is located at the intersection zone between
a NW-SE lineament (perpendicular to the main trend of the mountain range) and the NE-SW trending
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Vallés-Penedés Fault. This area coincides with the maximum width of the fault zone (several hundreds of
meters), which mostly consists of blocks of Cambrian-Ordovician rocks and to a lesser extent of Triassic
rocks, embedded within a scaly fault gouge of grayish color, mostly derived from the Paleozoic host rocks
(LA73 and FV11, Figure 2a). Foliation planes are generally E-W and dip subvertically, oblique to the trace
of the main fault. Quartz rods and fragments with striated surfaces derived from the host rock are frequently
observed within the fault gouge. Slickensides and SC structures indicate complex reverse and strike-slip kine-
matics consistent with an overall transpressional regime for the fault zone. Strong partitioning of a reverse
and strike-slip component on different surfaces within the fault zone is suggested by the study of magnetic
fabrics (Marcén et al., 2018). Negative tectonic inversion during the Oligocene-Miocene extension affected
the easternmost part of the fault zone. At Site 2 (Ribes Blaves), several hundred meters of fault gouge are
found with strong similarities to Site 1. A subvertical, E-W foliation is present, oblique to the trace of the
main fault, and kinematic indicators constrain sinistral displacement (LA74, Figure 2b). Finally, at the wes-
ternmost site (Site 3; La Pobla de Claramunt) the gouge of the fault core (sample LA76) indicates reactivation
during thrusting along a fault surface with a WNW-ESE strike that juxtaposes Triassic and Paleozoic rocks in
the hanging wall against Paleogene rocks in the footwall. The fault zone is here much thinner than at the
other sampled sites (less than 50 m), probably because it is cut by the more recent thrusting. A subhorizontal
foliation, parallel to the thrust plane, is dominant in the fault rocks (Figure 2c). More detailed outcrop
descriptions can be found in Marcén et al. (2018).

4.1.2. Rio Grio Fault

In the case of the Rio Grio Fault, the sampled fault core at the Los Abuelos site (Site 4, Figure 2d; Figure 1c for
location) is characterized by a NE-dipping, NW-SE striking, gently anastomosed fault array where displace-
ment and deformation are distributed and partitioned into several fault strands. The core of each of these
fault strands is defined by black and red clay-rich gouges formed at the expenses of Ordovician (LA77 and
RG90) and Triassic (LA78) host rocks, respectively, and frequently mixed in the same fault gouge sample
(Figure 2e). These fault cores are flanked by brecciated volumes containing metric to decametric blocks of
quartzite. Fault rocks are generally foliated, with foliation planes dipping vertically to subvertically.
Moderately plunging folds in the slivers of Paleozoic and Triassic rocks entrained along the fault are likely
the expression of the transpressional deformation accommodated by the fault during the Cenozoic. The
Santa Cruz de Grio site (Site 5) also displays an anastomosed fault zone architecture similar to that of the
Los Abuelos site. Kinematic indicators (mainly SC structures and vertical asymmetrically arranged folia-
tions) are compatible with a dextral strike-slip movement of the fault. The fault core sampled there is derived
from Ordovician black shales and Triassic red beds, and well documents by means of SC fabrics the overall
dextral kinematics (LA82, Figure 2f). Finally, the fault core at the northernmost site (Nigiiella, Site 6) dis-
plays a subvertical south-dipping foliation developed in red and white gouge derived from Triassic host rocks
(LA83, Figure 2g). In this case, the fault rocks are unconformably overlain by horizontal, Pliocene to
Quaternary piedmont deposits. The thin, clayey core of the fault is surrounded by a fine-grained breccia that
separates the Triassic dolostones in the southern block of the fault from Triassic red beds in its
northern block.

4.2. X-ray Diffraction Analysis

The results of X-ray semiquantitative analysis of the clay gouges for the Valles-Penedés and Rio Grio Faults
are shown in Figures 3 and 4 and Tables 1 and 2.

4.2.1. Vallés-Penedes Fault

Subfractions from the Vallés-Penedes Fault are derived from gouges (LA73, LA74, LA76, and FV11) formed
at the expense of Ordovician rocks. The whole-rock composition of the former gouges is characterized by
chlorite as the major constituent of the coarse fractions (2-6 and 6-10 um) with contents ranging from
27% to 66% (Figure 3, Table 1). K-bearing minerals in these grain size fractions are illite/muscovite-2M; with
contents between 15% and 33% and K-feldspar not exceeding 4%. Na-plagioclase and kaolinite <3% occur in
the coarse fractions whereas calcite is only sporadically found in sample LA76. Large variations of quartz
content in the studied samples (from 1% to 53%) are related to the strong fragmentation of the highly hetero-
geneous quartz rods and fragments that are present in the rock fault matrix (Figure 2a).

The general and progressive decrease of chlorite, quartz, and illite/muscovite-2M; contents in the finer grain
size fractions (<0.1, 0.1-0.4, and 0.4-2 um; see Figure 3) is compensated by the neoformation of illite-1M4
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Figure 2. Outcrop photos of the Vallés-Penedes (a—c) and Rio Grio (d-g) Faults. (a) Valles-Penedés Fault (Els Blaus, Site 1; see Figure 1b for location) with a thick-
foliated gouge containing centimeter- to meter-scale quartz rods and fragments. (b) Thin section of the Paleozoic rocks in the Rives Blaves outcrop (Site 2) showing
sinistral SC structures. (c) Vallés-Penedés Fault in the La Pobla de Claramunt (Site 3) showing the juxtaposition of Paleozoic rocks above Paleogene rocks. (d)
Architecture of the Rio Grio Fault at Los Abuelos (Site 4), close to Tobed village (see Figure 1c for location). (e) Close-up of the Rio Grio fault core with sampling
location. (f) Thin section microphotograph of the Rio Grio Fault core at Santa Cruz de Grio (Site 5) showing dextral SC structures. (g) Fault architecture at
Nigtiella (Site 6; see Figure 1c for location) showing red and white gouges derived from Triassic host rocks unconformably overlain by Pliocene to Quaternary
conglomerates.
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Figure 3. X-ray semiquantitative analysis of clay gouges for the Vallés-Penedés Fault. Samples LA73 and FV11 are from the Els Blaus outcrop (Site 1); LA74 is from
the Rives Blaves outcrop (Site 2), and LA76 from the La Pobla de Claramunt sector (Site 3; see Figure 1b for location).

and smectite. Illite-1My and smectite are the dominant clay minerals in the <0.1 um fractions forming at
least 50% of the whole-rock mineralogical assemblage (Figure 3, Table 1).

4.2.2. Rio Grio Fault

X-ray diffraction analyses for gouges derived from brittle deformation of Triassic (LA78 and LA83) and
Ordovician (LA77, LA82, and RG90) rocks from the Rio Grio Fault are shown in Figure 4 and Table 2.
The mineralogical assemblage of LA78 and LA83 gouges in the 2-6 and 6-10 um grain size fractions is
mainly defined by quartz, illite/muscovite-2M;, and kaolinite, whose contents vary between 85% and 95%
of the overall composition. Low K-feldspar (<3%), hematite (<3%), and chlorite (<6%) contents have also
been documented in the coarse fractions. Mixed layers I-S occur only in sample LA83 with contents lower
than 3%.

Quartz and kaolinite become progressively less abundant in the finer fractions (<0.1, 0.1-0.4, and 0.4-2 pum)
where a general increase of illite-1M4 and long range ordered (R3) mixed layers I-S is instead observed from
7% to 62% and from 7% to 26%, respectively. Illite-1M4 and illite/muscovite-2M; are the dominant clay
minerals in the <0.1 um fraction constituting at least 69% of the whole-rock mineralogical assemblage. No
other K-bearing minerals were observed in this fraction.

Undeformed rocks were collected 0.8-3 km far away from the fault in the Lower Triassic pelitic red beds of
the Iberian Basin to compare and contrast the levels of thermal maturity due to sedimentary burial and fault-
ing. X-ray diffraction patterns for randomly oriented whole-rock powders display a mineralogical assem-
blage characterized by phyllosilicate minerals with contents between 71% and 78% and subordinate
amounts of quartz (10-18%), hematite (9%), and dolomite (<6%; Table 3). Traces of gypsum have been locally
observed. In the oriented patterns of the <2 um grain size fraction, illite is the major clay mineral with con-
tents between 76% and 91% followed by mixed layers I-S (6-20%) and kaolinite (3-6%). Mixed layers I-S are
long range ordered structures (R3) with an illite content of 87% indicating thermal maturity consistent with
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Figure 4. X-ray semiquantitative analysis of clay gouges for the Rio Grio Fault. Samples LA77, LA78, and RG90 are from the Los Abuelos outcrops (Site 4), LA82 is
from Santa Cruz de Grio (Site 5), and LA83 from the Nigiiella outcrops (Site 6; see Figure 1c for site location).

late diagenetic conditions and shallow burial depths (Aldega et al., 2007). The occurrence of low expandable
mixed layers I-S with similar stacking order and illite layers in the fault rocks subfractions suggests that
brittle deformation occurred at depths (and temperature) similar to those recorded by the undeformed rocks.

LA77, LA82, and RG90 gouges formed by brittle deformation at the expense of Ordovician rocks are mainly
characterized by quartz and illite/muscovite-2M; with contents >90% in the coarse subfractions, by variable
amounts of kaolinite (up to 46%) and by subordinate contents of K-feldspar (<6%) and hematite (2%). In the
finer fractions, illite-1M4 and illite/muscovite-2M; are the dominant clay minerals followed by low amounts
of mixed layers I-S, smectite, and kaolinite (Figure 4).

4.3. K-Ar Geochronology

4.3.1. Vallés-Penedeés Fault

Five clay size fractions were analyzed with K-Ar geochronology for each of the four samples dated in this
study (Table 4 and Figure 5a). Almost invariably there is a direct grain size-age correlation, wherein the coar-
ser the dated grain size fraction, the older the age (Figure 5a). For sample LA73, the <0.1 um fraction yields a
date of 104.5 + 1.3 Ma, the 0.1-0.4 um fraction a date of 164.4 + 2.0 Ma, the 0.4-2 um fraction a date of 216.3
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Table 1
Whole-Rock Composition of Various Grain Size Fractions for Gouges of the Vallés-Penedés Fault

Whole-rock composition (wt%)

Sample ID Qtz Ab Kfs Cal I-2M; I-1Mg Sm Chl Kin
LA73_6-10 2 — 2 — 27 — — 66 3
LA73_2-6 1 — 2 — 33 — — 61 3
LA73_0.4-2 — — 3 — 25 19 — 50 3
LA73_0.1-04 — — 1 — 25 37 2 35 —
LA73_<0.1 — — 1 — 13 58 6 22 —
LA74_6-10 34 1 2 — 16 — — 46 1
LA74_2-6 29 2 2 — 18 — — 48 1
LA74_0.4-2 6 — 3 — 31 12 2 44 2
LA74_0.1-0.4 1 — 2 — 39 19 3 34 2
LA74_<0.1 — — 1 — 20 63 7 8 1
LA76_6-10 14 2 2 1 26 — 5 50 —
LA76_2-6 11 2 3 1 29 — 7 47 —
LA76_0.4-2 3 1 3 — 27 10 20 36 —
LA76_0.1-0.4 — — 1 — 19 10 35 35 —
FV11_6-10 53 — 3 — 15 — — 27 2
FV11_2-6 38 — 4 — 22 — — 33 3
FV11_0.4-2 8 — 4 — 30 6 — 49 3
FV11_0.1-04 — — — — 40 19 3 36 2
FV1l_<0.1 = = = = 32 44 6 17 1

Note. Ab = albite; Cal = calcite; Chl = chlorite; I-1Mgq = illite-1Mq; I-2M; = illite-2M;; Kfs = K-feldspar; Kln =

quartz; Sm = smectite.

Table 2
Whole-Rock Composition of Various Grain Size Fractions for Gouges of the Rio Grio Fault

kaolinite; Qtz =

Whole-rock composition (wt%)

Sample ID Qtz Kfs Hem I-2M; I-1M4 I-S Sm Chl Kln
LA77_6-10 60 1 — 31 — — — — 8
LA77_2-6 52 1 — 38 — — — — 9
LA77_0.4-2 19 1 — 53 15 — — — 12
LA77_0.1-0.4 — — — 41 41 3 9 — 6
LA77_<0.1 — — — 20 59 7 7 — 7
LA78_6-10 43 2 3 24 — — —_ — 28
LA78_2-6 32 2 3 32 — — —_ — 31
LA78_0.4-2 20 2 1 26 10 — 3 — 38
LA78_0.1-0.4 2 1 1 27 39 7 6 — 17
LA78_<0.1 1 1 = 19 62 10 4 — 3
LA82_6-10 28 4 2 66 — — — — —
LA82_2-6 16 4 2 78 — — — — —
LA82_0.4-2 — 6 2 50 42 — — — —
LA82_0.1-0.4 — 1 1 37 61 — — — —
LA82_<0.1 = = 1 25 74 = = = =
LA83_6-10 68 3 3 19 — tr — 6 1
LA83_2-6 68 3 3 16 — 3 —_ 6 1
LA83_0.4-2 28 4 2 32 7 14 —_ 9 4
LA83_0.1-0.4 4 2 2 42 24 20 — 2 4
LA83_<0.1 2 1 = 34 35 26 — 1 1
RG90_6-10 29 2 tr 22 — — — 1 46
RG90_2-6 35 2 tr 20 — — — 1 42
RG90_0.4-2 3 2 < 25 17 9 — 5 35
RG90_0.1-0.4 — 1 4 36 36 13 — 1 9
RG90_<0.1 — 1 — 30 54 13 — — 2

Note. Chl = chlorite; Hem = hematite; [-1Mq = illite-1Mq; [-2M; = illite-2M5; I-S = mixed layers illite-smectite; Kfs = K-feld-

spar; Kln = kaolinite; tr = traces (<1%); Qtz = quartz; Sm = smectite.
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Table 3
Whole-Rock Composition and X-ray Diffraction Analysis of the <2 um Grain Size Fraction for the Undeformed Triassic Rocks Exposed in the Iberian Basin

Whole-rock composition (wt%) <2 um grain size fraction (wt%)

Sample %1
ID Age Qtz Cal Dol Phy Gy Hem I I-S C-S Kln R in I-S
GT1 Triassic 18 — — 73 tr 9 91 6 — 3 3 87
GT3 Triassic 14 — 6 71 tr 9 86 8 — 6 3 87
GT4 Triassic 10 — 3 78 — 9 76 20 — 4 3 87
GT5 Triassic 1 1 1 87 1 9 47 3 41 9 3 87

Note. %1 in I-S = illite content in mixed layers illite-smectite; Cal = calcite; C-S = mixed layers chlorite-smectite; Dol = dolomite; Gy = gypsum; Hem = hematite; I
= illite; I-S = mixed layers illite-smectite; Phy = phyllosilicates; Qtz = quartz; R = I-S stacking order; tr = stands for traces (<1%).

Table 4

K-Ar Data for the Vallés-Penedés Fault

+ 2.6 Ma, the 2-6 um fraction a date of 274.5 + 2.6 Ma, and, finally, the 6-10 pm split a date of 283.8 + 3.7 Ma.
Sample LA74 yielded K-Ar dates of 195.5 + 2.7 Ma, 250.5 + 3.1 Ma, 292.5 + 3.7 Ma, 318.5 + 4.5 Ma, and 314.3
+ 4.7 Ma for the <0.1, 0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um splits, respectively. Sample LA76 yielded identical
dates to LA74 within error, with 197.9 + 4.1 Ma, 254.1 + 3.4 Ma, 295.5 + 3.8 Ma, 317.2 + 4.2 Ma, and
318.1 + 4.4 Ma for the <0.1, 0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um fractions, respectively.

Sample FV11 has a statistically identical K-Ar date for the finest <0.1 um fraction to LA73 (102.2 + 4.1 Ma),
whereas for all other fractions it yielded remarkably younger dates than the other three samples (145.4 + 1.9
Ma, 178.6 + 2.3 Ma, 177.5 + 2.6 Ma, and 191.5 + 2.9 Ma, for the 0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um splits.

The effects of potential host rock contamination, especially in relatively low-temperature fault rocks formed
at the expense of sedimentary rocks and containing significant amounts of illite derived from the sedimen-
tary history of the faulted lithology, are generally assessed with the Illite Age Analysis (IAA) approach (e.g.,
Hunziker et al., 1986; Peaver, 1999). The IAA discriminates between the mostly detrital 2M; polytype
(which in turn might represent a mixture of authigenic high-temperature illite and cataclastic, synkinematic
muscovite) and a truly authigenic phase 1My formed during brittle faulting. To estimate the age and uncer-
tainty of authigenic/synkinematic illite-1M4 and detrital illite-2M;, we normalized to 100% the proportion of
illite-2M; and illite-1My determined by X-ray diffraction analysis plotting the data as apparent K-Ar date
versus percent of detrital illite, and linearly extrapolated to 0% and 100% illite-2M; (Figure 6a) by ordinary
least square regression. Although more sophisticated regression methods exist which account for the

Sample ID  Grain size fraction (um) K (wt %) Error (%) Massrad. “OAr (mg) Rad. 4Opr (mol/g) Error (%) Rad. 40pr (%) Age (Ma) Error (Ma)

LA73 <0.1 5.696 1.2 3.114 1.062E-09 0.32 81.552 104.5 1.3
0.1-0.4 5.787 1.2 3.856 1.727E-09 0.31 90.501 164.4 2.0
0.4-2 5.799 1.2 4.166 2.311E-09 0.31 95.492 216.3 2.6
2-6 5.087 1.2 4.132 2.615E-09 0.31 98.569 274.5 33
6-10 4.737 13 3.032 2.525E-09 0.32 98.668 283.8 8Y/
LA74 <0.1 5.565 13 4.774 1.993E-09 0.30 89.198 195.5 2.7
0.1-0.4 5.749 1.2 4.212 2.678E-09 0.31 94.418 250.5 31
0.4-2 5.236 1.2 3.492 2.883E-09 0.31 96.939 292.5 3.7
2-6 3.465 1.4 4.830 2.093E-09 0.30 98.355 318.5 4.5
6-10 2.730 1.5 2.874 1.625E-09 0.33 98.540 314.3 4.7
LA76 <0.1 3.531 2.1 5.346 1.280E-09 0.30 83.305 197.9 4.1
0.1-0.4 4.383 1.3 3.386 2.074E-09 0.32 92.695 254.1 3.4
0.4-2 4.807 1.3 5.130 2.679E-09 0.30 96.420 295.5 3.8
2-6 4.312 1.3 3.280 2.593E-09 0.32 98.010 317.2 4.2
6-10 3.680 1.3 2.802 2.220E-09 0.33 98.090 318.1 4.4
FV11 <0.1 5.027 1.2 3.672 9.167E-10 0.32 75.707 102.2 1.3
0.1-0.4 5.008 1.2 4.374 1.314E-09 0.31 85.490 145.4 1.9
0.4-2 4.475 13 4.150 1.457E-09 0.31 90.068 178.6 2.3
2-6 3.135 1.4 3.356 1.014E-09 0.32 90.920 177.5 2.6
6-10 2.420 1.5 5.176 8.475E-10 0.30 91.057 191.5 2.9
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Figure 5. K-Ar age versus grain size spectra for the Vallés-Penedes (a) and Rio Grio (b) Faults.

uncertainties on the individual data points (e.g., York et al., 2004), these assume a Gaussian distribution of
the uncertainty envelopes in both x and y coordinates which are likely not valid for the quantified X-ray dif-
fraction mineralogy proportions. By means of this ordinary least square regression, the age of the last slip
event recorded by LA73 is at 80 + 15 Ma, by LA74 at 157 + 18 Ma, by LA76 at 169 + 42 Ma, and, finally,
by FV11 at 47 + 18 Ma. Differences between the extrapolated results for the 100% authigenic/synkinematic
illite-1M4 and the K-Ar date of the finest <0.1 um fractions confirm that even the finest separates yield
mixed K-Ar dates that have to be considered as maximum ages of faulting. The IAA age of the illite-2M;
polytype recorded by LA73 is at 284 + 10 Ma, by LA74 at 318 + 9 Ma, by LA76 at 320 + 11 Ma, and, finally,
by FV11 at 190 + 7 Ma. The illite-2M,; polytype cannot be considered a detrital contamination from the host
rocks because the IAA ages are younger than the depositional age of the host rock (Ordovician), and there-
fore they may record the first (oldest) slip event.

4.3.2. Rio Grio Fault

For the Rio Grio Fault it was also possible to date five fractions for each of the studied samples thus generat-
ing a significant database. Results are shown in Table 5 and illustrated in Figure 5b.

As for the Valles-Penedes Fault, there is a clear direct grain size-age correlation, with ages becoming progres-
sively younger with decreasing grain size (Figure 5b). For sample LA77, the <0.1 um fraction yields a K-Ar
date of 112.6 + 1.3 Ma, the 0.1-0.4 um fraction a date of 156.0 + 1.8 Ma, the 0.4-2 um fraction a date of 205.7
+ 2.4 Ma, the 2-6 um fraction a date of 263.6 + 3.3 Ma, and, finally, the 6-10 pm split a date of 269.4 + 3.5 Ma.

K-Ar age (Ma)

0 20 40 60 80 100
2M1/2M1+1Md 2M1/2M1+1Md

Figure 6. Illite age analysis for the clay gouges of the Vallés-Penedes (a) and Rio Grio (b) Faults. To estimate the ages of the authigenic illite-1My end-member,
which correspond to the last faulting event recorded by the illite, we plotted K-Ar ages versus percentage of illite-2M; (normalized to 100%) and linearly
extrapolate to 0% illite-2M;. K-Ar ages extrapolated to 100% illite-2M; correspond to the age of the oldest faulting event or represent a detrital component from

the host rock (see text).
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Table 5
K-Ar Data for the Rio Grio Fault

Sample ID  Grain size fraction (um)

K (wt %) Error (%) Massrad. 4OAr (mg) Rad. 40pr (mol/g) Error (%) Rad. 4OAr (%) Age(Ma) Error (Ma)

LA77 <0.1 6.640 1.1 7.126 1.338E-09 0.30 88.681 112.6 1.3
0.1-0.4 6.437 11 7.964 1.819E-09 0.30 92.482 156.0 1.8
0.4-2 6.448 1.2 4.820 2.436E-09 0.30 96.352 205.7 24
2-6 5.179 1.2 4.128 2.549E-09 0.31 98.299 263.6 33
6-10 4.520 1.3 8.530 2.277E-09 0.30 98.331 269.4 3.5
LA78 <0.1 6.082 1.2 3.520 9.817E-10 0.32 88.896 90.8 1.1
0.1-0.4 5.993 1.2 4.114 1.775E-09 0.31 92.573 163.2 2.0
0.4-2 5.170 1.2 4.308 2.200E-09 0.31 96.551 230.2 29
2-6 4.870 1.3 3.696 2.445E-09 0.31 98.017 268.5 3.5
6-10 4.149 1.3 2.468 3.148E-09 0.33 98.113 391.8 53
LA82 <0.1 7.215 1.1 2.516 1.404E-09 0.34 95.071 108.9 1.3
0.1-0.4 7.157 1.1 5.234 1.642E-09 0.30 96.563 127.7 1.5
0.4-2 7.133 11 2.748 2.121E-09 0.33 97.777 163.8 1.9
2-6 6.275 1.2 4.008 2.567E-09 0.31 98.883 221.7 2.7
6-10 5.828 1.2 5.020 2.461E-09 0.30 98.414 228.5 2.8
LAS83 <0.1 6.315 1.2 3.568 1.561E-09 0.31 90.887 137.3 1.6
0.1-0.4 6.207 1.2 4.500 1.875E-09 0.31 95.033 166.3 2.0
0.4-2 5.887 1.2 5.384 2.158E-09 0.30 97.100 199.9 24
2-6 4.417 13 5.978 1.912E-09 0.30 98.757 233.8 31
6-10 4.557 13 5.746 2.007E-09 0.30 98.598 237.7 31
RG90 <0.1 5.820 1.2 4.380 1.910E-09 0.31 79.356 180.0 2.2
0.1-0.4 5.760 1.2 4.930 2.166E-09 0.30 86.711 204.8 2.5
0.4-2 5.385 1.2 5.940 2.293E-09 0.30 91.677 230.2 29
2-6 3.570 14 7.412 1.653E-09 0.30 90.802 249.1 3.5
6-10 3.916 1.3 3.680 1.786E-09 0.31 91.265 245.6 33
Sample LA78 yielded K-Ar dates 0f 90.8 + 1.1 Ma, 163.2 + 2.0 Ma, 230.2 + 2.9 Ma, 268.5 + 3.5 Ma, and 391.8 +
5.3 Ma for the <0.1, 0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um splits, respectively. Sample LA82 yielded K-Ar dates of
108.9 + 1.3 Ma, 127.7 & 1.5 Ma, 163.8 + 1.9 Ma, 221.7 + 2.7 Ma, and 228.5 + 2.8 Ma for the <0.1, 0.1-0.4, 0.4—
2, 2-6, and 6-10 pum fractions, respectively. The finest fraction of LA83 yielded a date of 137.3 + 1.6 Ma,
whereas dates of 166.3 + 2.0 Ma, 199.9 + 2.4 Ma, 233.8 + 3.1 Ma, and 237.7 + 3.1 Ma were obtained from
the 0.1-0.4, 0.4-2, 2-6, and 6-10 um splits, respectively. Finally, sample RG90 yielded K-Ar dates of 180.0
+ 2.2 Ma, 204.8 + 2.5 Ma, 230.2 + 2.9 Ma, 249.1 + 3.5 Ma, and 245.6 + 3.3 Ma from the finest to the
coarsest fractions.
The IAA regression analyses yield 100% authigenic/synkinematic illite-1Mq4 ages of 55 + 10 Ma for LA77, 55
+ 23 Ma for LA78, 72 + 6 Ma for LA82, 42 + 3 Ma for LA83, and, finally, 158 + 15 Ma for RG90 (Figure 6b).
The age of the regressed illite-2M; polytype recorded by LA77 is at 262 + 5 Ma, by LA78 at 280 + 18 Ma, by
LA82 at 226 + 4 Ma, by LA83 at 236 + 1 Ma, and, finally, by RG90 at 251 + 8 Ma (Figure 6b). The illite-2M;
polytype represents a detrital contamination from the host rocks for samples LA78 and LA83 and an authi-
genic/synkinematic phase for samples LA77, LA82, and RG90 as IAA ages are older and younger than the
depositional age of the host rock, respectively.
5. Discussion
5.1. Multiple Fault Reactivation Episodes Since Post-Variscan Time and Implications for the
Iberian Plate Evolution
There is a growing consensus that the K-Ar dates of the <0.1 um (or finer) illite fraction from a fault gouge
most closely match the timing of the last episode of deformation recorded by the fault rock through the
growth of synkinematic and authigenic illite (e.g., Boles et al., 2018; Rahl et al., 2011; Solum et al., 2005;
Viola et al., 2016).
The polytype of the newly formed illite reflects mostly the thermal boundary conditions, with 1M4 being
representative of lower-temperature and 2M; of higher-temperature conditions (e.g., Torgersen et al.,
ALDEGA ET AL.
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2014). The age of the coarsest fractions can instead be interpreted as an inherited contribution to the fault
rock from the host rock, or alternatively and under certain conditions, it may also record an earlier
deformation or thermal event (Scheiber & Viola, 2018; Torgersen et al., 2014; Viola et al., 2013, 2016,
2018). The coarsest fractions are thus in general predominantly characterized by mica or illite-2M; derived
from a previous cooling history of the rock or from an earlier faulting or fluid flow/alteration episode. The
ages of the intermediate size fractions are more difficult to interpret as they represent mixing between
these two end-members.

The plots of age versus grain size (Peaver, 1999) of Figures 5a and 5b are characterized by the presence of
some (sub)plateaus (i.e., where the ages of at least two fractions are the same or very similar within error)
at either the lower and higher ends of the mixing lines defining the spectra. This is an intermediate situation
toward a flat age spectrum wherein all grain size fractions yield the same age (e.g., Torgersen et al., 2015; see
also Viola et al., 2016). However, this is a rare scenario for illite from brittle fault rocks, and when illite syn-
kinematic authigenesis can be documented, it argues for a very significant authigenesis during faulting such
that illite of the same age can grow in all of the separated and dated grain size fractions, up to 10 um. In multi-
grain size fraction analysis of brittle fault rocks, the K-Ar date of the finest fraction is thus considered to be
the closest to the age of the last recorded faulting episode, when synkinematic illite growth is instead limited
to the finest fraction. Even for the latter, however, the date of the finest fraction might still be “mixed,” that
is, it still partially reflects the isotopic contribution of K-bearing phases that are not synkinematic but are
simply reworked from the host into the fault rock during cataclastic deformation.

The IAA approach can be of significant help in discriminating the net contribution to the final age of the frac-
tion of authigenic/synkinematic illite and of that derived from the earlier rock history (which can also be that
of an earlier faulting episode). All samples analyzed in this study permitted calculating the IAA, allowing us
to extrapolate “ideal” fully authigenic/synkinematic illite-1Mg and illite-2M; ages. In the following, we ana-
lyze the IAA results and propose interpretative scenarios capable of assigning our results to geologically
meaningful tectonic events.

The illite-2M; IAA ages in the plots of Figures 6a and 6b indicate two main events of illite/muscovite forma-
tion during the Carboniferous and Permian for the Vallés-Penedés Fault and during the Late Permian and
Late Triassic for the Rio Grio Fault. Only the illite-2M; IAA age from sample FV11 indicates an Early
Jurassic crystallization event. The illite/muscovite-2M; of the coarse fractions cannot be considered as a det-
rital contribution to the fault rock from the host rock as their K-Ar dates are younger than the depositional
age of the host rock themselves. Therefore, the illite populations in the coarse grain size fractions for both
faults crystallized authigenically/synkinematically during episodes of regional deformation or fluid flow.

Following the Variscan orogeny, an important period of magmatism related to the subduction of oceanic
crust took place in the Catalan Costal Range (Solé et al., 1998). The intrusion of large plutonic bodies and
related hypabyssal dykes caused contact metamorphism up to pyroxene-hornfels facies conditions at the
end of Carboniferous or during the Permian (Solé et al., 1998). The Vallés-Penedés Fault likely played a role
at that time, possibly accommodating isostatic instabilities induced by the emplacement of the magmatic
bodies (Figure 7). Evidence of extensional tectonic activity might be recorded by the 2M;-IAA age of the
coarse fractions that indicate a short time deformation interval (320 + 11-318 + 9 Ma, Figure 7). After this
tectonic episode associated with Late Variscan magmatism, a second reactivation took place during the
Permian as indicated by the 2M;-IAA age of 284 + 10 Ma (Figures 6a and 7) that coincides with the main
stage of Variscan post-orogenic extensional faulting (Lago et al., 2004a, b) and the onset of cooling of the
Catalan Coastal batholith dated by biotite K-Ar ages to 284 + 4 Ma (Solé et al., 1998). Illite/muscovite-2M;
TAA ages from the Rio Grio Fault (262 + 5, 251 + 8, and 226 + 4 Ma) allow us to propose a longer
post-orogenic Variscan evolution for the Iberian Plate than previously assumed. Extensional deformation
would extend through Late Triassic times, suggesting a continuity between Permian tectonics/magmatism,
where strike-slip faulting played a relevant role (Cantarelli et al., 2013) and Triassic extension/magmatism
(Figures 6b and 7; Pocovi et al., 1990).

Evidence of Early Jurassic extensional tectonic activity of the Vallés-Penedes Fault might be recorded by the
190 + 7 Ma 2M;-IAA age (Figure 7), which can be linked to the broader Latest Triassic-Early Jurassic ther-
motectonic event related to the opening of the Central Atlantic Rift. This event has been constrained by geo-
logical evidence in the Catalan Coastal Range, where mafic intrusions, volcanic rocks, and widespread
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Figure 7. Polyphase activity of the Vallés-Penedés and Rio Grio Faults as constrained by the interpretation of our new K-Ar dates and their comparison with pre-
vious K-Ar and low-temperature thermochronological data. (1) Post-orogenic extensional faulting associated with Late Variscan magmatism; (2) opening of the
Central Atlantic Rift; (3) extensional/transtensional faulting that led to the development of Mesozoic Basins in northern Iberia; (4) final stage of Iberian Plate
rotation and accommodation of compressional pulses; (5) positive inversion of Mesozoic extensional basins in response to far-field stresses of the Alpine orogeny.
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hydrothermal activity occurred at that time and by 200-203 + 4 Ma K-Ar ages from authigenic illites in the
Iberian Chain, which, taken together, are indicative of significant extensional tectonics and volcanism
(Marfil et al., 1996).

Other thermochronological studies throughout the Iberian Peninsula support the obtained illite/muscovite-
2M; IAA age. Montigny et al. (1983), for example, studied ophiolites and lavas associated with Triassic
sediments in the Pyrenees obtaining K-Ar ages of 195 + 8 and 197 + 7 Ma, and 210 + 6 and 215 + 7 Ma
respectively. “°Ar/3°Ar dating and paleomagnetic data of tholeiitic basalts and volcanic dykes from Iberia
and other sectors of the Central Atlantic magmatic province indicate that magmatism associated with the
opening of the Central Atlantic Rift was most intense at about 200 Ma (Sebai et al., 1991).

The authigenic/synkinematic 1Mg4-IAA ages in the plots of Figures 6a and 6b indicate that illite-1My formed
during three younger thermotectonic events that can be interpreted as the result of multiple fault reactiva-
tion episodes since the Middle-Late Jurassic for both the Vallés-Penedés and Rio Grio Faults (Figure 7).
These ages and their interpretation are supported by the known Mesozoic-Cenozoic evolution of local intra-
plate basins of the Iberian Plate, which are excellent markers of the large-scale tectonic events of that time in
the Iberian Plate (e.g., Bally, 1982; Figure 8a).

The oldest event of formation of illite-1M,, spanning from Bajocian to earliest Kimmeridgian (169-157 Ma;
Figures 6a, 6b, and 7), coincides with the beginning of a major phase of rifting in northern Iberia, related to
the opening of the western Tethys and the Central Atlantic Ocean, which caused left-lateral movement of the
Iberian Plate relative to Eurasia (Jammes et al., 2010; Salas et al., 2001). Transtensional deformation progres-
sively affected the Iberian Plate, developing distinct extensional systems. Associated crustal thinning dimin-
ished from the Pyrenean-Basque-Cantabrian domains to the Central Iberian extensional system (Tugend
et al.,, 2015). In this context, this episode of faulting led to the initial development of Mesozoic extensional/-
transtensional basins (e.g., Cameros Basin) which host more than 5-km thick sedimentary sequences
(Figure 8a). The timing of this faulting event is consistent with the neoformation of hairy illites in
Permian-Triassic red sandstones of the Iberian Chain as a consequence of significant extensional tectonics
and fluid circulation that yielded similar K-Ar ages 153.8 + 3.4 and 168.8 + 3.8 Ma (Marfil et al., 1996).

A second episode of nucleation of illite-1M4 occurred in the Campanian (80-72 Ma; Figures 6a and 6b) and
can be explained within the framework of the rotation of the Iberian Plate. The opening of the North Atlantic
during Aptian-Cenomanian times caused 35° anticlockwise rotation of the Iberian Plate with respect to
Eurasia (Ziegler et al., 2001). Rotation slowed down during the Latest Cretaceous as a result of the ensuing
collision within the context of the Alpine orogeny. The Campanian age suggests fault reactivation in both the
Iberian Chain and Catalan Coastal Range as a response to the final stage of plate rotation and the accommo-
dation of the first Pyrenean compressional pulses. The Late Cretaceous tectonics of the Vallés-Penedés Fault
is difficult to recognize in the field due to the lack of good outcrops of Cretaceous deposits. The fault zone
roughly delimits a southern zone where Mesozoic (Triassic, Jurassic, and, to a lesser extent, Lower
Cretaceous) rocks overlie the Paleozoic sediments and igneous rocks, from a northern domain where only
Paleozoic low-grade metasediments and Late Variscan granitoids are exposed (Marin et al., 2008; Roca,
1994). The Rio Grio Fault neither shows evidence of activity during this period of time, because most sedi-
ments of Late Cretaceous age crop out south and west of the studied area. Only some indirect constraints,
such as particular fracture patterns (Maestro, 1999) and thickness changes of Cretaceous rocks (Soria de
Miguel, 1997), can account for fault activity at that time.

The last documented episode of crystallization of illite-1M4 occurred in the Eocene (approximately 47 Ma for
the Vallés-Penedes Fault and between 42 and 55 Ma for the Rio Grio Fault) and can be interpreted as due
to the far-field stresses of the Alpine orogeny. Intraplate compressional stresses inverted Mesozoic exten-
sional basins in the Iberian Plate during the Paleogene, leading to the development of the Pyrenees, the
Iberian Chain, the Spanish Central System, and the Catalan Coastal Range (Casas-Sainz & Faccenna,
2001; Fernandez-Lozano et al., 2011; Guimera & Alvaro, 1990). The Rio Grio Fault played a major role dur-
ing that time, with important transpression documented by the present-day geometry of the Cameros Basin,
where Cenozoic compressional structures strike E-W to NW-SE and the footwall of the main thrust consists of
up to 4 km thick Eocene molasse of the Ebro Basin (Mufioz-Jiménez & Casas-Sainz, 1997). Furthermore, the
reactivation of the Rio Grio Fault during the Eocene is supported by a 40 + 5 Ma K-Ar illite date (Mantilla
Figueroa et al., 2002) and by apatite (U-Th)/He and fission-track data indicating that the main part of the
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Figure 8. (a) Sedimentary basins and structures in northern Iberia. Rio Grio Fault, Vallés-Penedés Fault, Iberian, Catalan, Basque-Cantabrian, and Pyrenean
Basins. (b) Interpretation of the Cameros Basin within the frame of northern Iberia and main structures active during basin formation (probably the Rio Grio Fault).

Cameros Basin was exhumed at 40 Ma (Del Rio et al., 2009). The crystallization of illite-1M, in the clay gouge
of the Valles-Penedés Fault at about 47 Ma is coeval to the exhumation of a few Variscan granitoids in the
Catalan Coastal Range that provided a time interval of 40-48 Ma based on low-temperature
thermochronological data (Juez-Larré & Andriessen, 2006). According to these data, there is no clear
evidence for diachronous exhumation between the eastern and central parts of the Iberian Peninsula.

5.2. Evidence of Mesozoic Strike-Slip Faulting in Iberia and Switch From Transtensional to
Transpressional Regime

The Rio Grio Fault can be directly related to the evolution of the Cameros Basin because the multiple move-
ments of the fault fit well temporally important stages of the basin evolution, such as, for example, the
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Jurassic-Early Cretaceous rifting, the final stage of the anticlockwise rotation of the Iberian Plate, and the
accommodation of compressional pulses that led to the positive inversion of the basin (Figure 7). Sinistral
movements along the Rio Grio Fault during the Late Cretaceous could represent the response of the plate
interior to the anticlockwise rotation of Iberia, within an overall change of the faulting regime from transten-
sion to transpression, as documented in other basins of the northern plate margin (Figure 8a).

Cleavage and low-grade metamorphism in the Cameros Basin have been documented by chloritoid forma-
tion, remagnetization (Casas et al., 2009; Garcia-Lasanta et al., 2017; Villalain et al., 2003), thermal maturity
of organic matter (Omodeo-Salé et al., 2017), fluid inclusions (Mata et al., 2001), mineralogy (Gonzélez-
Acebron et al., 2011; Mata et al., 2001), and fission-track data (Del Rio, 2009; Rat et al., 2019). The absolute
dating of the thermal metamorphic peak by “°Ar/**Ar dating of illite (Goldberg et al., 1988) and K-Ar ana-
lysis of illite (Casquet et al., 1992) indicates an age ranging between 86 and 108 Ma. The Albian-Coniacian
thermal event, evidenced by a plethora of organic and inorganic thermal and thermochronological indica-
tors, has not been recorded by K-Ar dating of fault gouge indicating that metamorphism postdates the main
extensional/transtensional activity of the Rio Grio Fault.

The abnormally high-thermal gradient found in the Cameros Basin is thus consistent with a pull-apart basin
geometry with master faults that would be striking NW-SE, the Rio Grio Fault being the northeastern and
the Ventaniella-Demanda Fault (Colchen, 1974; Lepvrier & Martinez-Garcia, 1990; Marcos, 1979) the south-
western (Figure 8b). The scarcity of seismic data prevents us from unequivocally establishing the continuity
between the Ventaniella and Demanda fault systems under the Cenozoic fill of the Ebro basin. Nevertheless,
their similar strike and the alignment of their mapped traces after restoring the Cenozoic convergent move-
ment between the Southern Pyrenees and the Cameros-Demanda Massif, point to their initial physical
continuity, such that they can be assigned to a single fault system. Sinistral movement along the
Ventaniella-Demanda and Rio Grio Faults would form a tensional jog, thus providing the possibility of
strong subsidence and crustal thinning. Transtension could also steer the geometry of normal faults at the
northern basin border, the most active during the basinal stage (Casas et al., 2009; Villalain et al., 2003).
Within this tectonic frame, the early inversion interpreted from the sedimentary geometry of the basin filling
or foliation development (Soto, Casas-Sainz, et al., 2008) can be explained by a switch from transtension to
transpression following a small change of the movement vector of Iberia with respect to Eurasia, always
keeping a generalized sinistral displacement approximately parallel to the North Pyrenean transform (as
defined by Choukroune et al., 1973).

5.3. Implications for Long-Term Fault Activity and Reactivation

The first K-Ar dating of illite-bearing gouges in northern Iberia permits the following important
considerations:

1. The episodes of faulting of the studied long-lived faults are not easy to constrain and are more complicated
than previously thought and described in the literature (Casas-Sainz & Gil-imaz, 1998; Villalain et al.,
2003). Syn-tectonic sedimentation, biostratigraphy of continental deposits, hydrothermal mineraliza-
tions, and kinematic indicators may partly assist when unraveling the long-term evolution of fault zones
but may be insufficient for unraveling multiple reactivations and long slip histories. K-Ar dating of fault
gouges and illite polytype determinations proved to be a valuable tool for unraveling extremely complex
fault architectures and single out the key thermotectonic stages of intraplate brittle deformation. These
new absolute age constraints need to be considered for further tectonic and geodynamic reconstructions.

2. K-Ar dating of fault gouges is sensitive to P-T conditions at which brittle deformation occurs. The fault
rocks of the Rio Grio and Valles-Penedés Faults did not yield K-Ar dates younger than the Eocene, even
though Alpine deformation is documented until the Late Miocene for some areas of the Iberian Chain
and the Middle Miocene for the Catalan Coastal Range. Sedimentological, structural, and low-tempera-
ture thermochronological studies for the latter range showed that rocks exposed nowadays were
deformed at a maximum depth of 3.6 km during the Paleogene compression at a temperature of 110 °C,
and they were at depths of about 2 km and temperatures lower than 60 °C prior to the Miocene extension
(Anadén et al., 1979; Cantarero et al., 2014; Juez-Larré & Andriessen, 2006). This may suggest that Late
Oligocene-Miocene deformation in both chains occurred under shallower and/or cooler P-T conditions
than those prevailing during Mesozoic and Eocene times and/or the absence of physicochemical condi-
tions favorable to illite authigenic growth during brittle deformation.
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3. Reactivation of fault zones does not necessarily correspond to the timing of the highest temperature ther-
mal event. K-Ar dating of gouges from the Rio Grio Fault does not record the Albian-Coniacian thermal
peak in the Cameros Basin, indicating that metamorphism postdates the main extensional/transtensional
activity of the Rio Grio Fault. This stresses the need of a truly multidisciplinary study when aiming at
unraveling the details of complex and long lasting intraplate faulting.

6. Conclusions

K-Ar dating of illite from clay gouges of crustal-scale faults of NE Iberia sheds new light onto the polyphase
tectonic activity of the Rio Grio and Valles-Penedés Faults, two major structures that played a significant role
in the development and subsequent shaping of Mesozoic and Cenozoic sedimentary basins of the Iberian
Plate. Illite/muscovite-2M; K-Ar ages indicated that faulting was coeval to Late Variscan hydrothermal
mineralizations and magmatism and suggest a longer Variscan post-orogenic evolution for the Iberian
Plate than thought earlier, extending the period of extensional tectonics until the Late Triassic, as, for exam-
ple, the prolonged, discontinuous magmatic activity found by former authors seem to indicate.

Authigenic/synkinematic illite-1Mq dates indicate multiple fault reactivations in response to the known key
stages of the thermotectonic evolution of the Iberian Plate. Faults were reactivated during the Late Jurassic-
Early Cretaceous rifting that led to the development of Mesozoic extensional/transtensional basin in north-
ern Iberia, in Campanian time as a consequence of final stage of plate rotation, and during the compressional
pulses associated with the Alpine orogeny (Paleogene). The results obtained from these two well-constrained
examples of the Iberian Plate confirm that crustal-scale faults can indeed be reactivated under a variety of
tectonic contexts and that thermotectonic conditions characterized by high-geothermal gradients strongly
favor fault movement and neoformation of clay minerals in fault gouges, regardless of the prevailing tectonic
regime (compressional, extensional, or strike-slip).
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ARTICLE INFO ABSTRACT

Structural analysis and Anisotropy of Magnetic Susceptibility are here applied to the fault zone (several hundreds
of meters thick) associated with an E-W striking, 20 km-long segment of the Vallés-Penedés Fault (Catalan
Coastal Ranges). The results obtained indicate a complex structure, mainly resulting from the imprint of
Paleogene compressional events on a fabric inherited from the Variscan orogeny, and its Late-Variscan and
Mesozoic extensional history. The prevailing foliation on the fault gouge and microbreccia is oblique (striking
NW-SE) to the main E-W trace of the fault. S-C structures affecting the foliation show both sinistral and dextral
shear components on NE-SW and NW-SE planes, respectively, consistent with horizontal striations on quartz rods
and planar bodies. Pure reverse and normal dip-slip shear components are also inferred from S-C structures at the
meso- and micro-scale, indicating a NW to N (reverse), and S-SSE (normal) transport directions. The magnetic
foliation averages the orientation of the observed foliation at the outcrop scale and the magnetic lineation shows
two maxima. The first maximum has an overall horizontal plunge, parallel to the strike-slip transport direction
inferred from S-C structures. The second maximum is parallel to the dip direction of foliation planes and also
parallelizes the reverse transport direction and occasionally the intersection lineation between S and C planes,
thus revealing the strong heterogeneity and partitioning of deformation. Cataclasis and pressure-solution are the
main deformation mechanisms, in agreement with clay composition and low paleotemperatures determined for
the Paleogene. The presented results are consistent with Paleogene transpression occurred through strain par-
titioning between the main thrust separating the Catalan Coastal Range from the Ebro basin (reverse slip) and
the Valles-Penedés fault zone (sinistral strike-slip), with an important influence of dextral shear associated to the
secondary, WNW-ESE, segment of the fault (either an oblique ramp or resulting from the re-activation of the
Llobregat Fault). A subsequent, Neogene extensional imprint slightly modified the compressional fabrics in the
fault zone.

Keywords:
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Late-Variscan fault

Kinematic indicators

Cataclasis
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1. Introduction

Late-Variscan faults are among the most striking features in the
tectonic frame of the Iberian Peninsula. They can be recognized both in
the large outcrops of the Iberian Massif in the western part of the
Iberian Peninsula (e.g. Ventaniella, Odemira-Avila-Messejana,
Braganca-Vilarica, etc., e.g. Marqués et al., 2002; Ribeiro et al., 2007;
Pais et al., 2012; Veludo et al., 2017) and also within the smaller out-
crops of Paleozoic rocks located in the Iberian Chain and the Catalan

Coastal Ranges (Alvaro et al., 1979; Guimera, 1984; De Vicente et al.,
2009). Late-Variscan faults formed during the late to post-orogenic
stages throughout the Variscan chain, and are often associated with
dike emplacements, mineralizations and cataclasis of the involved rocks
(Pocovi Juan et al., 1990; Osacar Soriano et al., 1992; Casas-Sainz et al.,
2018). During the Mesozoic rifting (Salas and Casas, 1993), the location
and rheology of these structures conditioned the development of sedi-
mentary basins within the Iberian realm, both during the Triassic (De
Vicente et al.,, 2009; Garcia-Lasanta et al., 2015) and the Early
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Fig. 1. Geological sketch of the Catalan Coastal Range, showing the Vallés-Penedes Fault within the geological frame of the northeastern Iberian Peninsula. The area

mapped in Fig. 2A is also shown.

Cretaceous (Querol et al., 1992; Salas et al., 2001; Liesa et al., 2004).
However, during the second period the existence of intercalated de-
tachment levels within the pre-rift sequence strongly conditioned basin
geometries (Soto et al., 2007; Casas et al., 2009). Similarly, during
Cenozoic alpine compression and Neogene rifting, these structures also
played a major role in the location, development and architecture of
sedimentary basins (e.g. Cabrera, 1981; Bartrina et al., 1992; Gomez-
Gras et al., 2001).

The main directional maxima of Late-Variscan structures in the
Iberian Peninsula are roughly NE-SW and NW-SE. In the western con-
tinental margin, most faults strike to NNE-SSW, while in the northern
Iberian margin, faults tend to WNW-ESE direction, similar than the
North-Pyrenean fault, a high-angle reverse fault forming the NE margin
of Iberia (see e.g. Soto et al., 2012). Late-Variscan faults can be followed
hundreds of km along-strike, although their continuity is not so evident
when Mesozoic or Cenozoic sedimentary cover exists, and they can be
interpreted to be constituted by segments having different directions
(Marcén Albero and Roman Berdiel, 2015; Casas et al., 2016).

Several Late-Variscan faults have been interpreted in the Iberian
and Catalan Coastal Ranges (Fig. 1), with different explanations about
their role and relevance during the Alpine compressional evolution of
both chains (Guimera et al., 2004; De Vicente et al., 2009; Marcén
Albero and Roman Berdiel, 2015). It is generally admitted (Guimera,
1984; Fontboté et al., 1990; Roca and Guimera, 1992; Roca, 1994) that
sinistral transpression occurred along the Catalan margin during the
Paleogene whereas dextral transpression and thrusting dominated in
the Iberian Chain and the linking zone between both chains (Guimera,
1984; Casas-Sainz and Cortés-Gracia, 2002; De Vicente et al., 2009;
Liesa and Simon, 2009). Strain partitioning can explain the different
displacement directions in thrusts and strike-slip faults (Casas-Sainz
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et al., 2018), although temporal evolution in the convergence direction
can also account for local changes in the transport direction of different
faults (e.g. Guimera, 1994; Liesa, 2000; Liesa and Simén, 2009).

In this work we explore the role of the Vallés-Penedés Fault, a large-
scale structure of probable Late-Variscan origin in Northeastern Iberia,
during the Cenozoic evolution of the Catalan Coastal Ranges, through
the analysis of kinematic indicators of the fault zone. Anisotropy of
Magnetic Susceptibility (AMS) is combined with structural analysis (i.e.
measurement of orientations of fault surfaces and foliation) to obtain a
reliable picture of the movements recorded by the fault rocks. The
Vallés-Penedés fault zone reaches several hundreds of meters in thick-
ness and shows spectacular exposures of fault rocks, that change from a
strongly deformed core to brecciated areas in the damaged zone and
finally the Paleozoic and the Triassic protolith. The possibility of
combining classical techniques of structural analysis (field measure-
ments, observation in polished sections and thin sections under the
microscope, etc.) with AMS also provides a test for the applicability of
AMS to the study of fault rocks in near-surface conditions.

2. Geological setting

The present-day structure of the NE Iberian Peninsula especially
reflects the Neogene extensional tectonics that produced the opening of
the Western Mediterranean basin (the Valencia Trough) and shaped the
NE-SW onshore basins of Vallés-Penedés and El Camp (Fig. 1). These
basins are oblique to the coastline and cut the Paleogene structure of
the Catalan Coastal Ranges formed during the compressional Alpine
stage (e.g. Llopis Lladd, 1947; Fontboté, 1954; Anadén et al., 1979;
Roca et al., 1999).

Uplift of the range during the Paleogene was controlled by N-
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directed thrusting and strike-slip faults (Guimera and Santanach, 1978;
Guimera, 1984, 1994; Anadon et al., 1985) within an overall trans-
pressional regime, during which the compression directions changed
between NW-SE, N-S and NE-SW (Guimera, 1994). In general, base-
ment-involved structures dominate in the northern half of the Catalan
Coastal Ranges, whereas décollements in the Upper and Middle Triassic
are more common in its southern half (Teixell, 1988; Gomez and
Guimera, 1999). Minor back-thrusts are associated with the frontal limb
of the monocline resulting from the basement uplift (Lépez Blanco,
2002), while shallow-dipping forethrusts favored the superposition of
Paleozoic sedimentary and igneous rocks onto Triassic and Cenozoic
deposits of the Ebro basin (i.e. Les Pedritxes, El Bruc and Can Sallent
thrust sheets; Ubach, 1990; Lopez Blanco, 1994). Some of these thrust
sheets reach horizontal displacements of 5km and vertical displace-
ments approaching 2 km, that corresponds to the maximum thickness of
Cenozoic deposits in the Ebro Basin (Berastegui et al., 1996).

The hinterland of the main thrusts defining the structure of the
Catalan Coastal Ranges was affected by steeply-dipping normal faults
having vertical displacements of several thousands of meters during the
Neogene, that dismantled the compressional topography of the range
(Fig. 1). In the studied area, the main Neogene fault, called Vallés-Pe-
nedeés Fault and with an approximately E-W strike, re-activated strike-
slip faults as normal, dip-slip faults. These Neogene normal faults are
more or less parallel to the former thrusts, but probably their origin as
crustal (or lithospheric) weakness zones can be attributed to the Late
Variscan fracturing in the Iberian plate, since they were also active
during the Mesozoic extension (Bartrina et al., 1992; Querol et al.,
1992; Juez-Larré and Andriessen, 2002; Cantarero et al., 2014), to-
gether with NW-SE faults that were especially active during the Triassic
(Sopena et al., 1988).

The negative inversion occurred during the Neogene defines the
present-day morphology of the range, in which a coastal (or littoral)
range (with elevations between 500 and 700 m.a.s.l.), and a pre-coastal
(or pre-littoral) range (reaching more than 1000 m in elevation) are
separated by the Vallés-Penedées graben (Fig. 1). Finally, a transverse,
secondary set of faults, with WNW-ESE to NW-SE orientation and ap-
parent dextral displacements (Anadon et al., 1979) cut across and de-
flect the former structures.

The study area, located in the central part of the Catalan Coastal
Ranges, close to its boundaries with the Ebro Basin to the North and the
Mediterranean coast to the South, shows a good representation of
geological systems from the Cambrian to the Neogene. The Paleozoic
basement rocks consists of Ordovician and Silurian-Devonian sand-
stones and shales (Julivert and Durdn, 1990a), intruded by Late-Var-
iscan granitoids (Enrique, 1990) and often showing evidences of con-
tact and regional metamorphisms (Ubach, 1990). The Triassic crops out
in germanic facies (Buntsandstein red beds, Muschelkalk dolostones
and red beds, and Keuper gypsum and shales), reaching more than
500 m in thickness. In the southern border of the Vallés-Penedés basin,
the Mesozoic sequences also include Jurassic and Lower Cretaceous
calcareous series (Anadén et al., 1979). The sedimentary filling of the
Ebro Basin corresponds to conglomerates and sandstones, syn-tectonic
to the compressional stage (Riba et al., 1983; Colombo et al., 1995).
Finally, the Neogene filling of extensional basins consists of detrital,
continental deposits with occasional marine units in their southern
sectors (Cabrera and Calvet, 1990; Garcés et al., 1996).

3. Methodology

The methods used in this work include structural analysis, X-ray
diffraction of clay minerals and magnetic techniques, namely
Anisotropy of Magnetic Susceptibility (AMS). Most part of the work was
focused in three of the most outstanding outcrops of the Vallés-Penedés
fault zone (Fig. 2), namely Els Blaus, Ribes Blaves and Pobla de Clar-
amunt, and they are located at different structural positions and dis-
tances from the Paleogene thrust front to the North, and the Neogene
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normal fault bounding the Vallés basin to the South (Fig. 2). Two of
them offer the possibility of analyzing deformation across the damage
and core zones, and of comparing the results of magnetic methods with
those obtained from other kinematic indicators (Santanach and Julia,
1984).

Structural analysis was carried out in several outcrops of the fault
zone. Structures measured include slaty cleavage in the core and da-
maged zones of the fault, and striations on fault planes surrounding
quartz-rich elements isolated within the less competent shales that form
most part of the fault zone. Analysis of orientation of structural features
was complemented with polished sections and thin section analysis (16
thin sections from 8 AMS sites) under the petrographic microscope to
determine the microstructures, deformation mechanisms and sense of
displacement in shear bands.

Samples for determination of magnetic fabrics were taken both in
situ by means of an electric-powered drill refrigerated with water, and
by cutting cubes at the laboratory from oriented hand samples. In the
first case, cylindrical samples of 25 mm in diameter with different or-
ientations were obtained and subsequently cut in the laboratory to the
standard 21 mm length of paleomagnetic size samples. In the second
case, hand samples were cut in cubic specimens of 21 x 21 x21 mm in
size. Between 7 and 21 standard samples were obtained in each site by
drilling and a more variable number, between 14 and 57 samples, were
obtained from cutting each hand sample. The high number of samples
extracted from blocks is a guarantee for obtaining reasonable averages
in strongly heterogeneous rocks, both at the outcrop and at the sample
scale, as demonstrated in other examples of application of AMS to fault
rocks (Casas-Sainz et al., 2017, 2018). The magnetic susceptibility el-
lipsoid was determined by means of a susceptibility bridge Kappa-
bridge-3S (Agico, Czech Republic) at the Magnetic Fabrics Laboratory
of the University of Zaragoza. The average directional and scalar values
(Jelinek, 1981) for each site were calculated using Jelinek (1978) sta-
tistics with Anisoft 4.2 software (Chadima and Jelinek, 2009). Magnetic
mineralogy of 12 representative samples was checked by means of
temperature-susceptibility curves with a CS-3 furnace connected to the
KLY-3S (Hrouda et al., 1997; Petrovsky and Kapicka, 2006). Data
processing was performed with the Cureval 8.0 software (Chadima and
Hrouda, 2009). Powdered samples weighting 0.3 g were heated up to
700 °C in Ar atmosphere and subsequently cooled to room temperature.
Low-temperature measurements of AMS were also performed in se-
lected sites in order to enhance the paramagnetic contribution to sus-
ceptibility, and to determine the possible existence of sub-fabrics
(Ritcher and Van der Pluijm, 1994; Liineburg et al., 1999; Parés and
Van der Pluijm, 2002a,b; Martin-Hernandez and Ferré, 2007; Oliva-
Urcia et al., 2010; Issachar et al., 2016).

To check the composition of paramagnetic minerals, mainly phyl-
losilicates, X-Ray Diffraction (XRD) analysis was applied to powdered
samples corresponding to AMS sites. XRD analyses were performed
with a Scintag X1 X-ray system (CuK, radiation) at 40 kV and 45 mA at
the University of Roma Tre. Randomly oriented powders were run in
the 2-70° 26 interval with a step size of 0.05° 26 and a counting time of
3 s per step for determining the whole-rock composition of fault rocks.
For the clay analysis, the < 2 um grain-size fraction was separated by
centrifuging, and oriented slides were prepared by the pipette-on-slide
method (Moore and Reynolds, 1997). Oriented air-dried samples were
scanned from 1 to 48° 20 with a step size of 0.05° 26 and a count time of
4s per step. The presence of expandable minerals (smectite, and/or
mixed layered minerals) was determined for samples treated with
ethylene glycol at 25 °C for 24 h. Ethylene-glycol solvated samples were
scanned at the same conditions as air-dried aggregates, with a scanning
interval of 1-30°26.

4. The Vallés-Penedes Fault: geological features and kinematic
indicators

The Vallés-Penedés Fault can be followed 100km along strike,
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Fig. 2. Geological sketch map of the central segment of the Vallés-Penedés Fault showing the location of the studied outcrops and sites: FV, Els Blaus; RB, Ribes
Blaves; PC, Pobla de Claramunt. After geological maps from the Institut Cartografic i Geologic de Catalunya (ICGC). Stereoplot shows main foliation in the fault zone.
Lower hemisphere, Schmidt projection, Stereonet software (Allmendinger et al., 2013; Cardozo and Allmendinger, 2013).

defining the northern border of the Vallés-Penedés graben (Fig. 1). It
has been generally recognized as a normal fault in whose footwall Pa-
leozoic (in its easternmost part) and Mesozoic (in its western part) rocks
crop out (Fig. 2A). Its hanging wall is the downthrown block of the
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Vallés-Penedés graben, where the pre-Cenozoic basement is at an
average depth of 2000m below sea level according to gravimetric
studies (Casas and Permanyer, 1982; Herndndez Chiva and Casas
Ponsati, 1985). Towards the SW, the main fault is substituted by a series
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Fig. 3. Field aspects of several features of the Vallés-Penedés Fault. A-D: Els Blaus outcrop showing foliation (A) and normal shear planes (C), and quartz rods with
slickenside striations (B, D). E: Ribes Blaves outcrop, showing the main foliation with a vertical attitude. F: La Pobla de Claramunt outcrop, showing the thrust surface
and S-C structures between the Triassic (in the footwall) and the fault gouge (in the hangingwall). S: foliation, C: shear planes, qz: quartz, Sl: slickenside striations.

of relay ramps that define the westernmost part of the Vallés-Penedés
basin and delimit a NNE-SSW-trending horst structure of Mesozoic
materials that separate the Vallés-Penedés and the El Camp grabens
(Fig. 1). The Vallés-Penedés Fault trace is more or less rectilinear, ex-
cept for the segments displaced by the transverse faults (with N-S to
NW-SE directions), and whose relative chronology is not well defined.
The Llobregat Fault, located at the hinge between the Vallés and the
Penedeés grabens (Figs. 1 and 2) is the most relevant of these faults.

In its central segment, corresponding with the study area, the
Vallés-Penedés Fault shows an E-W direction and is characterized by a
damaged zone that reaches a maximum thickness of 500m in the
Llobregat river transect (Els Blaus site, Santanach and Julia, 1984),
with an average between 50 and 100 m, progressively thinning towards
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the Est and West. This fault zone involves mainly Cambrian-Ordovician
shales, although occasionally horses of vertical strata of Lower Triassic
sandstones surrounded by Paleozoic shales can be found (Figs. 2 and 3).

The Vallés-Penedés fault zone shows a banded heterogenous and
anastomosing structure with pervasive slaty cleavage that roughly mi-
mics the strike of the fault trace, changing from ENE-WSW in the Ribes
Blaves outcrop (Fig. 2A) to WNW-ESE in the westernmost part of the Els
Blaus outcrop (Fig. 2B) and NE-SW in the Pobla de Claramunt outcrop
(Fig. 2A). In the Els Blaus transect, changes in strike and dip related to
small-scale folds of foliation (i.e. crenulation folds) are also observable.
Overall, foliation related to the fault shows intermediate (30°-60°)
southward dips, in the Els Blaus (Figs. 2B, 3 A, C) and Pobla de Clar-
amunt outcrops (in the latter it parallelizes the underlying Paleogene
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Fig. 4. Directional analysis of slickenside striations on quartz rods associated with the Vallés-Penedés Fault in Els Blaus area (A: sites FV3-FV12, G: sites FV1 and
FV2), and in Ribes Blaves area (H). Density diagrams of slickenside striations (B) and of poles to polished surfaces (C) in Els Blaus area (sites FV3 to FV12). Stereoplots
showing the orientation of dip slip shear planes (D: in black reverse shears, in red, normal shear planes), dextral shear planes (E), and sinistral shear planes (F) in Els
Blaus area (sites FV1 to FV12). Lower hemisphere, Schmidt projection. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the

web version of this article.)

thrust, Fig. 3F), and is nearly vertical in the Ribes Blaves outcrop
(Fig. 3E). The original Variscan foliation can be recognized in the low
deformed areas, especially within large blocks of the Cambro-Ordovi-
cian host rocks that are preserved along the fault zone. In these cases,
the Palaeozoic rocks show a dominant N-dipping foliation (Galindo
et al.,, 2002). At the outcrop scale, a lithological banding showing
changes of colour (Fig. 3A) is the most common feature in natural ex-
posures. Normal shear planes having steeper dips than the regional
foliation are observable, especially in sites FV1 and FV2, where they
delimit meter-scale lithons of phyllites and quartz (Fig. 3C). Reverse,
shallow-dipping C planes and intermediate dipping C planes related to
strike-slip movements can seldom be recognized. However, because of
outcrop conditions, in most sites it is difficult to distinguish the type of
planes (S or C), and in general only the normal, discrete shear zones are
clearly visible.

One of the most outstanding features of the Vallés-Penedés fault
zone is the occurrence of metric to centimetric quartz bodies, cylind-
rical to planar in shape, that are bounded by polished surfaces showing
slickenside striations (Fig. 3B, D). Generally, they show a strong grain-
size reduction by fragmentation, with low intragrain deformation, un-
dulose extinction and check-board microstructures, but without
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evidences of dynamic recrystallisation. Their origin can be linked to
quartz-rich dykes and veins that were cut and strongly deformed by
f