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INTRODUCTION 

 

Les chaines de montagnes ou prismes orogéniques, résultant de  la convergence de deux 

plaques  lithosphériques,  constituent  des  objets  tout  indiqués  pour  l’étude  des  processus 

géologiques affectant l’enveloppe supérieure (< 200 km) du système Terre.  

 

Structure d’un prisme orogénique 

Un prisme orogénique ou prisme d’accrétion  se définit par  la  zone d’accumulation, de 

forme triangulaire (prisme), de « paquets » de roches bordés par des chevauchements dans 

un contexte de convergence crustale [Chapple, 1978 ; Moore et al., 1982 ; Davis et al., 1983 ; 

Stockmal, 1983 ; Silver et al., 1985]. L’évolution cinématique d’un prisme à double vergence 

résulte  de  la  subduction  (partielle)  de  la  lithosphère  océanique  ou  continentale  et  de 

l’accrétion de matériel crustale. La  limite  inférieure de  la zone d’accrétion, marquée par  la 

discontinuité de vitesse  [S,  singulatité ; Willet et al., 1993], correspond à  la  limite entre  la 

plaque plongeante et la plaque supérieure [Hoth et al., 2007 ; Figure 1].  

 

 

 

 

 

Figure 1 : modèle d’un prisme orogénique à double vergence [d’après Duerto & McKlay, 2009].  

 

En raison de l’asymétrie du système convergent, l’essentiel du matériel crustal accrété au 

prisme provient de  la plaque plongeante  induisant  ainsi une polarité dans  le  transfert de 

matière (Figure 2). Il en résulte la formation de deux « sousͲprismes » à vergence opposée et 

à  la géométrie caractéristique:  le proͲprisme  (proͲwedge) et  le  retroͲprisme  (retroͲwedge) 

situés respectivement en amont et en aval de la discontinuité de vitesse. Les mécanismes de 

croissance fondamentaux, qui seront détaillés plus avant dans l’introduction, sont l’accrétion 
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frontale  et  basale  de matériel  crustal  pour  le  proͲprisme  [Hoth  et  al.,  2007]  alors  que  le 

retroͲprisme  se  développe  principalement  par  translation  sur  le  retroͲchevauchement 

frontal  mais  également  par  accrétion  frontale  de  matériel  crustal  provenant  de  la  partie 

supérieure de  la plaque  supérieure durant  les  stades  tardifs de  l’orogénèse  [Willet  et al., 

1993 ; Beaumont et al., 1996]. La croissance d’un prisme orogénique  s’accompagne par  la 

création de reliefs dont  la culmination topographique définie  la zone axiale  (Figure 1). Ces 

reliefs  sont  alors  soumis  à  l’érosion  dont  les  produits  sont  transportés  vers  les  bassins 

d’avantsͲpays dont une partie  sera, au  fur et à mesure de  la propagation  vers  les parties 

externes du front de déformation, intégrée à l’orogène (Figure 1).  

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2 : modèle élémentaire  illustrant  les étapes de croissance d’un prisme orogénique à double vergence 

[Willet  et  al.,  1993].  Les  traits  continus  correspondent  à  des  marqueurs  passifs.  Les  traits  en  pointillés 

représentent les lignes de flux instantané et non pas les trajets de particules. Les flèches sont proportionnelles 

à la vitesse.  

Le modèle du prisme critique de Coulomb 

La  géométrie  et  la  mécanique  de  déformation  des  prismes  orogéniques  peuvent  être 

expliquées par  le modèle de prisme critique de Coulomb [e.g., Chapple, 1978 ; Davis et al., 

1983 ;  Dahlen,  1984,  1990]  dont  il  convient  de  rappeler  les  grands  principes  [pour  une 

présentation détaillée, on pourra se référer à la synthèse de Graveleau, 2008]. Selon Davis et 

al,  [1983],  la  mécanique  globale  d’un  prisme  orogénique  est  analogue,  en  première 

approximation, à  celle d’un prisme de  terre ou de neige déformé au  front d’un bulldozer 

(Figure 3). Selon ce modèle, une épaisseur constante h de matériel crustal présentant une 
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inclinaison d’un angle  ɴ est accrétée, entrainant  la  formation d’un prisme.  La pente de  la 

surface  de  celuiͲci  est  de  valeur  ɲ.  Le  prisme  croit  en  se  translatant  sur  une  surface  de 

décollement  basal  en  dessous  de  laquelle  aucune  déformation  n’existe.  Le matériel  ainsi 

accrété au prisme se déforme  jusqu’à  l’obtention d’un état critique contrôlé par  la valeur, 

constante,  ɴ +  ɲ, correspondant au biseau critique  (critical  taper).  La valeur de  l’angle du 

biseau critique dépend des propriétés mécaniques  internes du prisme et du coefficient de 

friction sur la surface de décollement basale [Platt, 1988 ; Willett, 1992 ; Willett et al., 1993 ; 

Beaumont et al., 1994 ; Willett et al., 2001]. Dans des conditions d’apport constant et sans 

perte de matière (pas de variation de l’épaisseur de matériel accrété et absence d’érosion), 

dès  l’état  critique  atteint,  le prisme  glisse de  façon  stable  sur  son niveau de décollement 

basal  et  croit  de  façon  autoͲsimilaire  [Davis  et  al.,  1983 ;  Dahlen,  1990].  Le  concept  du 

prisme critique de Coulomb suppose qu’en tout point, le prisme est dans un état proche de 

la rupture et donc dans un état mécaniquement critique.  

 

 

Figure  3 : Modèle  de  formation  d’un  prisme  orogénique  [d’après  Dahlen,  1990,  dans  Graveleau,  2008].  Le 

bulldozer  racle une épaisseur h de matériel  crustal  recouvrant une  surface pentée d’un angle  ɴ. Un prisme 

d’accrétion, présentant une pente de surface ɲ, se forme et glisse sur une surface de décollement en dessous 

de laquelle aucune déformation n’a lieue.   

Dans  la nature,  les prismes orogéniques  sont néanmoins  soumis à des processus ayant 

une  influence sur  les  flux de matériel entrant et sortant,  i.e.  l’érosion et  la sédimentation. 

Pour maintenir  l’angle du biseau  critique  constant, plusieurs mécanismes de déformation 
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interviennent  au  front  et/ou  dans  la  partie  interne  du  prisme  (cf.  section  suivante). 

L’observation de modèles analogiques, couramment utilisés pour étudier  la dynamique des 

prismes orogéniques, a montré que la prédominance d’un mode de déformation dépend de 

nombreux  paramètres comme  l’érosion  et  la  sédimentation  syntectonique  ou  une 

topographie ponctuellement déséquilibrée [Storti & McClay, 1995 ; Del Castello et al., 2004], 

une  importante  friction  basale  [Gutscher  et  al.,  1996 ;  Kukowski  et  al.,  2002 ; 

Konstantinovskaia  &  Malavieille,  2005],  l’épaississement  interne  et  la  friction  basale 

[Burbidge &  Braun,  2002],  l’interaction mécanique  entre  le  proͲprisme  et  le  retroͲprisme 

[Del Castello et al., 2004 ; Naylor et al., 2005]. Ces paramètres ont donc une influence sur la 

stabilité du prisme orogénique qui peut présenter trois configurations, sousͲcritique, stable 

et surͲcritique (Figure 4).  

 

Figure 4 : Graphique  conceptuel montrant  l’influence de  certains paramètres  sur  le  champ de  stabilité d’un 

prisme orogénique  [Leturmy  et  al., 2000]  .1a :  l’épaississement  interne  augmente  la pente de  surface  et  le 

prisme passe d’un domaine sousͲcritique à  stable ; 1b :  le basculement du prisme n’a pas d’influence  sur  sa 

dynamique ; 2a :  l’augmentation du plongement de  la surface basale est compensée par  la sédimentation et 

fait passer  le prisme en domaine  stable ; 2b et 3 :  l’accrétion  frontale et  l’érosion  font passer  le prisme en 

domaine sousͲcritique. 

L’accrétion  frontale,  l’érosion  et  la  sédimentation  vont  avoir  comme  conséquence  de 

diminuer  l’angle du biseau critique et de  faire passer  le prisme dans un état sousͲcritique 
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(Figure  4).  Pour  regagner  un  état  stable,  le  prisme  s’épaissit  dans  les  zones  internes, 

augmentant ainsi la pente de surface (ɲ).  

Mécanismes de déformation 

L’observation de modèles analogiques suggère que la croissance du prisme se caractérise 

alternativement par une phase d’allongement du prisme accommodée par  la nucléation de 

chevauchements au front de  l’orogène et par  l’épaississement du prisme accommodée par 

les  chevauchements  situés  dans  la  parties  interne  [e.g., Mulugeta &  Koyi,  1992 ;  Storti & 

McKlay, 1995 ; Gutscher et al., 1996, 1998 ; McKlay & Whitehouse, 2004 ; Konstantinovskaia 

& Malavieille, 2005]. Ces deux mécanismes de déformation présentent un caractère cyclique 

[e.g., Guscher et al,. 1996, 1998 ; Figure 5A]. 

 

 

Figure 5 : A : diagramme schématique  illustrant  les effets des cycles d’accrétion frontale et de sousͲcharriage 

sur  la géométrie des prismes. (i) accrétion  initiale ; (ii) La phase de sousͲcharriage entrainant  l’épaississement 

du  prisme  dans  la  partie  interne  et  l’augmentation  de  la  pente  de  surface ;  (iii) Nouveau  cycle  d’accrétion 

frontale entrainant la diminution de la pente de surface. B : Champs de stabilité pour une friction basale (ʅb) 

forte (zone grisée) et  modérée (pointillés).  

   

Dans un premier temps, la déformation est transmise au front du prisme par un niveau de 

décollement  basal  et  la  phase  d’accrétion  frontale  est  marquée  par  la  formation  de 

chevauchements  imbriqués en  séquence et à vergence dirigée vers  l’extérieur du  système 
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(Figure 5AͲi). Le second stade correspond au sousͲcharriage d’une écaille de matériel crustal, 

sous le prisme, par activation d’un niveau de décollement situé au dessus du premier (Figure 

5AͲii). Ce stade se traduit par une augmentation de  la pente de surface (Figure 5AͲii) et  le 

prisme atteint un état instable correspondant à la partie supérieure du domaine de stabilité : 

biseau « limitant » ou maximum  [Gutscher  et al., 1998 ;  Figure 5B].  Le  cycle  recommence 

avec une phase d’accrétion frontale et  la formation de chevauchements  imbriqués au front 

(Figure 5AͲiii). La pente de surface (ɲ) diminue et le prisme passe à un régime correspondant 

à  la  limite  inférieure  du  champ  de  stabilité  (« biseau  critique »  ou minimum ;  Figure  5B ; 

Gutscher et al., 1998).  

La  phase  d’accrétion  frontale  se  caractérise  par  la  formation,  au  front  du  prisme,  de 

structures  compressives  imbriquées,  i.e.,  chevauchements,  plis.  Le  développement  du 

prisme  entraine  l’intégration  au  prisme  des  sédiments  synͲorogéniques  du  bassin  et  la 

formation d’une chaine d’avantͲpays (foldͲandͲthrust belt ; Figure 1). CelleͲci peut présenter 

des évidences de structures synͲsédimentaires, strates de croissance, associées à différents 

types de plis (pour plus de détails, on pourra se référer à la synthèse de Shaw et al., 2005): 

plis de courbure de faille (faultͲbend folds ; Suppe, 1983), plis de propagation de faille (faultͲ

propagation folds ; e.g., Suppe & Medwedeff, 1990 ; trishear folds : e.g., Erslev, 1991 ; Hardy 

& Ford, 1997 ; Allmendinger, 1998), plis sur décollement (detachment folds ; e.g., Dahlstrom, 

1990 ;  Epard  &  Groshong,  1995 ;  Poblet  et  al.,  1997).  A  travers  l’étude  des  relations 

tectoniqueͲsédimentation,  ces  structures  synͲsédimentaires  permettent  de  dresser  un 

calendrier assez précis de l’activité tectonique de ce cycle de la croissance orogénique. Cette 

phase  de  déformation  se  caractérise  par  de  faibles  mouvements  verticaux  (création  de 

faibles reliefs),  l’advection des particules dans  le système étant principalement horizontale. 

Cependant,  lorsque  le matériel  accrété  correspond  à  d’épaisses  unités  de  socle,  la  phase 

d’accrétion  peut  être  à  l’origine  d’un  important  épaississement  des  parties  internes  du 

prisme. L’accrétion d’une nouvelle écaille  induit  la déformation et  la surrection des écailles 

prédentes.  L’empilement  de  ces  unités  se  traduit  par  la  formation  d’une  culmination 

anticlinale  (anticlinal  stack),  induisant  donc  la  formation  de  relief  dont  l’érosion  entraine 

alors  l’exhumation  de  matériel  profond.  L’importance  de  la  surrection  et  donc  de 

l’épaississement interne est controlée directement par l’épaisseur des unités accrétées (qui 

dépend  alors  de  la  profondeur  du  niveau  de  découplage  intraͲcrustal)  ainsi  que  par  la 
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distance entre  les rampes de mur et  leur pendage. La culmination anticlinale sera d’autant 

plus importante que la distance entre les rampes est réduite et leur pendage élévé.   

La  phase  de  sousͲcharriage  se  manifeste  par  le  charriage  sous  le  prisme  de  matériel 

crustal accrété au front. Selon Gutscher et al, [1996, 1998], dans le cas d’une friction basale 

importante à modérée, deux configurations sont à considérer (Figure 6): 

♦ Les  chevauchements  frontaux  imbriqués  sont  cisaillés  par  un  niveau  de 

décollement  intermédiaire  formant  ainsi  des  duplexes.  CeuxͲci  sont  ensuite  charriés  et 

plaqués sous  le prisme (underplating Duplexes ; Gutscher et al., 1998). Contrairement aux 

duplex  classiques  (e.g., Boyer et Elliott, 1982),  ces duplex présentent un décollement de 

toit soustractif par rapport aux structures à leur mur (=chevauchements horsͲséquences). 

♦ Les duplexes sont remplacés par une écaille chevauchante qui sera également 

charriée et plaquée sous le prisme (Underplating Sheets ; Gutscher et al., 1998). 

Une des conséquences majeure de ce style tectonique, sousͲcharriage/sousͲplaquage, est 

l’augmentation de  la pente de surface par  la création d’importants  reliefs dans  les parties 

internes (Figure 6). Cette phase de déformation est marquée par des mouvements verticaux 

importants (exhumation de matériel crustal ; e.g. Konstantinovskaia & Malavieille, 2005), la 

composante verticale de l’advection des particules dans le système étant majoritaire.   
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Figure 6 : coupes schématiques caractérisant  les deux types de structures sousͲplaquées. A gauche : Le sousͲ

plaquage de duplex : (a) accrétion frontale avec cisaillement de chevauchements imbriqués au front, (b) sousͲ

charriage des duplex avec création de relief dans la partie frontale, (c) sousͲplaquage des duplexes entrainant 

l’activation d’un retroͲchevauchement et la création de relief dans la partie interne du prisme. A droite : sousͲ

plaquage d’une écaille :  (a) accrétion  frontale suivie du sousͲcharriage d’une écaille,  (b) sousͲcharriage d’une 

nouvelle écaille entrainant  la création de relief dans  la partie frontale du prisme, (c) sousͲplaquage de  la 1ère 

écaille avec activation d’un retroͲchevauchement et création de relief dans la partie interne (les flèches noires 

localisent le maximum de soulèvement vertical).    

 

Il apparaît donc  très  important d’étudier  la  façon dont ces mécanismes  interagissent et 

surtout  comment  ces  interactions  se  traduisent  en  termes  de  relief,  d’érosion,  de 

propagation  de  la  déformation  et  de  sédimentation/enfouissement/exhumation  des 

sédiments  synͲorogéniques  du  bassin  d’avantͲchaine.  Ce  travail  passe  donc  par  la 

caractérisation fine de ces différents modes de déformation. 

♦ Les mécanismes de déformation au  front du prisme pour  lequel  l’étude des 

relations tectoniqueͲsédimentation dans les sédiments synͲorogéniques du bassin d’avantͲ

chaine accrété au prisme, fournira un calendrier d’activité tectonique précis [e.g., Barrier, 

2002] 

♦ Les mécanismes d’épaissisement  interne qui combinés à  l’érosion entrainent 

l’exhumation  de  matériel  crustal  dans  les  parties  internes  du  prisme  [e.g., 

Konstantinovskaia  &  Malavieille,  2005].  Ces  mécanismes  ne  sont  cependant  pas 

systématiquement  enregistrés  par  les  relations  tectoniqueͲsédimentation :  En  fait,  la 

Figure 6 ne synthétise pas toutes  les configurations possibles. En effet, sur cette figure  le 

chevauchement frontal est toujours actif, on peut donc y dater la phase de sousͲplaquage. 

Un autre  cas est par exemple  celui d’un  chevauchement horsͲséquence  sortant dans  les 

parties  internes.  Dans  ce  cas,  la  sédimentation  n’est  pas  directement  liée  au 

chevauchement et la datation est plus difficile (mais possible si cette activité tectonique se 

traduit  par  un  apport  de  conglomérats).  Lorsqu’il  n’y  a  pas  d’enregistrement  de  cette 

activité  tectonique  par  les  sédiments  du  bassin  d’avantͲchaine,  la  thermochronologie 

permettant  de  dater  le  refroidissement  des  roches,  constitue  donc  l’outil  le  plus 

approprié  (Figure  7).  Le  choix  du  thermochronomètre  (et  donc  de  la  gamme  de 
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température) dépend ainsi du problème posé mais également du contexte géologique de la 

zone d’étude (cf. chapitre II).  

♦  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 7 : a) Coupe schématique  illustrant  les  lignes de  flux dans  le prisme d’accrétion des Cascades [d’après 

Brandon et al., 1998 dans Konstantinovskaia & Malavieille, 2005] ; b) Ages thermochronologiques synthétiques 

le long de la coupe AA’ [d’après Batt et al., 2001 dans Konstantinovskaia & Malavieille, 2005]. 

Cadre de l’étude 

L’objet  choisit dans  cette étude est  le prisme Pyrénéen  (cf.  chapitre  I). Résultant de  la 

collision  des  plaques  Ibérique  et  Européenne,  celuiͲci  présente  un  contexte  tectonoͲ

stratigraphique  relativement  bien  connu  [e.g.  Séguret,  1972 ;  Choukroune,  1976 ; 

Puigdefabregas & Souquet, 1986 ; Labaume et al., 1985 ; Teixell, 1996]. La structure crustale 

de  l’édifice  orogénique  est  également  bien  contrainte  depuis  les  campagnes  de  sismique 

réflexion  des  projets  ECORSͲPyrénées  [e.g.,  ECORS  Pyrenean  Team,  1988 ;  Choukroune, 

1989 ; Roure et al., 1989 ; Mattauer, 1990 ; Muñoz, 1992] et ECORSͲArzacq [e.g., Daignières 
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& Séguret, 1994 ; Teixell, 1998] qui ont permit de mettre en évidence  la  subduction de  la 

plaque Ibérique sous la plaque Européenne. Nous nous sommes focalisé sur une transversale 

complete de  l’orogène  située dans  la partie ouest des Pyrénées  centrales.  L’intérêt de  la 

zone  d’étude  réside  dans  le  fait  qu’elle  présente  au  sud  (partie  orientale  du  bassin  de 

Jaca), une épaisse série synͲorogénique continue (contrairement à  la coupe des Pyrénées 

centrales,  le  long  du  profil  ECORSͲPyrénées)  et  caractérisée  par  une  déformation 

importante  (schistosité  dans  la  partie  nord  du  bassin  ainsi  que  des  plis  et  des 

chevauchements).  

La  chaine  des  Pyrénées  fut  récemment  l’oblet  de  nombreuses  études 

thermochronologiques,  (U/Th)/He  et  traces  de  fission  sur  apatite,  traces  de  fission  sur 

Zircon,  40Ar/39Ar  sur  micas  et  feldspaths,  essentiellement  localisées  dans  la  Zone  NordͲ

Pyrénéenne  et  la  Zone  Axiale  [Yelland,  1990 ;  Morris  et  al.,  1998 ;  Fitzgerald  et  al., 

1999 ;Maurel  et al.,  2004 ;  Sinclair  et  al.,  2005 ;  Jolivet  et  al.,  2007 ; Gibson  et al.,  2007 ; 

Metcalf  et  al.,  2009].  Les  âges  traces  de  fission  sur  apatite  sont  caractérisés  par  un 

rajeunissement  vers  le  sud  interprété  comme  résultant  de  la migration  vers  le  sud  de  la 

déformation [Fitzgerald et al., 1999 ;Maurel et al., 2004 ; Sinclair et al., 2005 ; Jolivet et al., 

2007 ;  Gibson  et  al.,  2007 ;  Metcalf  et  al.,  2009] .  Dans  la  partie  ouest  des  Pyrénées 

centrales, Jolivet et al, [2007] confirment cette migration de la déformation vers le sud, mais 

mettent également en évidence la réactivation tectonique horsͲséquence du bord sud de la 

Zone  Axiale  durant  le  Miocène  inférieur,  postérieurement  au  scellement  du  front 

chevauchant sud.  

Dans le cadre de cette étude, la méthode choisie est celle des traces de fission sur apatite 

(cf. chapitre II) qui permet de contraindre le refroidissement d’une roche entre у 120°C et у 

60°C [e.g., Fitzgerald et al., 1995 ; Gallagher et al., 1998]. En contexte compressif,  l’origine 

de ce refroidissement enregistré par les apatites est principalement l’érosion qui se produit 

en  réponse  à  deux  phénomènes  majeurs :  l’activité  tectonique  (création  de  reliefs)  et  le 

climat.  L’influence  de  chacun  de  ces  paramètres  dans  la  dynamique  de  croissance  d’un 

prisme  orogénique  est  importante.  Afin  de  déconvoluer  le  signal  fournit  par  la 

thermochronologie  (distinguer  le  signal  tectonique  du  signal  climatique)  notre  stratégie  à 

consisté à échantillonner en fonction du contexte tectonique et stratigraphique (cf. chapitre 

II). 
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Les  questions  majeures  abordées  dans  le  cadre  de  cette  étude  sont :  Quelle  est  la 

répartition  chronologique  et  spatiale  des  déformations?  Quels  sont  les  mécanismes  de 

déformation  à  l’origine  du  développement  du  prisme  des  Pyrénées ?  Et  comment  ces 

derniers  influent sur  l’évolution du bassin d’avantͲchaine, en  termes d’enfouissement et 

d’exhumation des séries synͲorogéniques? EstͲce que, et si oui, comment,  la réactivation 

tectonique horsͲséquence, observée sur le bord sud de la Zone Axiale [Jolivet et al., 2007], 

s’exprime dans le bassin ? S’agitͲil d’un phénomène localisé ou concerneͲtͲil l’ensemble du 

prisme orogénique pyrénéen ? 

Organisation du manuscrit 

Ce  travail de  thèse qui  consitue  la  suite du  travail préliminaire de  Jolivet  et al.,  [2007] 

s’organise comme suit : 

Le chapitre I présente un état des connaissances sur l’évolution de la chaine pyrénéenne. 

Sur  la  base  de  données  géologiques  et  géophysiques,  on  précise  dans  cette  partie  les 

grandes phases tectoniques ayant participées à  la structuration de  la chaine qui sont, dans 

l’ordre chronologique:  l’orogénèse hercynienne,  l’extension Albienne et  l’orogénèse alpine 

(pyrénéenne). Dans ce chapitre, une mention spéciale sera consacrée à  la réalisation d’une 

synthèse des données thermochronologiques qui apportent de précieuses  informations sur 

la dynamique de croissance de l’orogène pyrénéen. 

Le chapitre  II présente d’abord  la méthode de thermochronologie utilisée dans  le cadre 

de ce travail : les traces de fission sur apatite. Dans un second temps, nous verrons comment 

mettre  en  œuvre  cette  méthode  afin  de  répondre  au  problème  géologique  posé,  i.e., 

identifier et quantifier les mouvements verticaux dans les Pyrénées centroͲoccidentales. 

Dans  le  chapitre  III  sont  présentés  les  résultats  obtenus  dans  le  bassin  d’avantͲchaine 

sudͲpyrénéen, vierge de datations thermochronologiques, et principalement dans  le bassin 

de  Jaca. Une étude  structurale détaillée basée  sur  la  réalisation de  cinq nouvelles  coupes 

équilibrées  combinée  à  une  analyse  thermochronologique  TFA  a  permit  de  proposer  un 

modèle d’évolution thermoͲtectonoͲstratigraphique de cette partie du prisme sud pyrénéen 

permettant  de  suivre  le  cycle  de  dépôt/enfouissement/exhumation  des  sédiments  synͲ

orogéniques du bassin en lien avec l’histoire tectonique. 
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Le chapitre  IV présente une coupe crustale complète du prisme pyrénéen  intégrant des 

datations TFA nouvelles et  issues de  la bibliographie, dans  le socle paléozoïque de  la Zone 

Axiale et de la Zone NordͲPyrénéenne et permettant d’apporter de nouvelles contraintes sur 

les mouvements verticaux affectant le socle de l’orogène pyrénéen. 

Enfin, le chapitre V comprend une étude de la mécanique de déformation du prisme sud 

pyrénéen basée sur l’analyse des paramètres géométriques du bassin d’avant chaine déduis 

des coupes restaurées pas à pas (présentées dans le chapitre III). Les résultats de l’ensemble 

de l’étude sont ensuite intégrés dans un modèle crustal d’évolution du prisme des Pyrénées 

centreͲouest  qu’il  s’agit  de  replacer  dans  le  contexte  des  travaux  antérieurs  et  modèles 

décrivant  l’évolution des Pyrénées et également dans  le contexte plus  large de  l’évolution 

des  prismes  orogéniques.  Sur  ce  dernier  aspect  nous  nous  concentrerons  plus 

particulièrement  sur  le  cas  du  prisme  des  Appennins  du  nord  qui  se  caractérise  par  un 

contexte géodynamiques différent des Pyrénées. 

Un chapitre de conclusion résume les principaux résultats obtenus dans le cadre de cette 

étude ayant permit de préciser l’évolution du prisme pyrénéen et plus largement, de mieux 

appréhender les mécanismes de croissance des prismes orogéniques. 
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Chapitre )Ǥ (istoire  géodynamique  de  lǯorogène Pyrénéen 
I.1. Cadre structural 
Constituant la frontière naturelle entre la France et la péninsule Ibérique, la chaine des 

Pyrénées, d’orientation générale EͲSE WͲNW, s’étend sur environ 400 kilomètres de long, de 

la  mer  Méditerranée  à  l’océan  Atlantique,  et  sur  150  kilomètres  de  large  (Figure  IͲ1). 

Géologiquement,  le  système  orogénique  CantabricoͲPyrénéoͲProvençal  s’étend  d’est  en 

ouest, de  la Provence  jusqu’à  la marge continentale Nord Espagnole (Monts Cantabriques), 

sur plus de 1000 kilomètres.  

Edifié  à  la  frontière  entre  les  plaques  Ibérique  et  Européenne,  l’orogène  pyrénéen 

résulte  de  la  superposition,  sur  un  même  segment  crustal,  des  effets  tectoniques, 

stratigraphiques,  magmatiques  et  métamorphiques  de  deux  cycles  orogéniques  (i.e.,  les 

orogénèses  hercynienne  puis  alpine)  séparés  par  une  période  extensive  au  mésozoïque. 

Cette  succession  d’évènements  géodynamiques  a  induit  le  développement  de  grandes 

structures dont  le  rôle dans  la dynamique du prisme orogénique pyrénéen  reste encore à 

préciser. CiͲdessous nous rappelons les caractéristiques des grandes structures Pyrénéennes 

en  se  focalisant  plus  particulièrement  sur  la  partie  ouest  des  Pyrénées  centrales  qui 

constitue la zone d’étude de ce travail. 

I.1.a. Les grandes unités géologiques 
Les  Pyrénées  alpines  sont  classiquement  divisées  en  cinq  domaines  structuraux 

d’orientation N110°, parallèle à l’allongement de la chaine [Bertrand, 1940; Mattauer, 1968; 

Choukroune  &  Séguret,  1973 ;  Castéras,  1974;  Mattauer  &  Henry,  1974;  Mirouse,  1980; 

Boillot, 1984], organisés comme suit (Figure IͲ1,  du nord au sud) : 
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Figure IͲ1 : Schéma structural des Pyrénées superposé au Modèle Numérique de Terrain, MNT [modifié d’après 

Lacan, 2008]. 

26



 

Le bassin Aquitain  (Figure  IͲ2) constitue  l’avantͲpays septentrional de  l’orogène. C’est 

une  zone  composite  qui  s’est  développée  depuis  le  Trias  sur  un  substratum  paléozoïque 

hétérogène. Du nord au sud, deux ensembles peuvent être distingués : 

♦ L’avantͲpays  correspond  à  une  plateͲforme  stable  et  peu  subsidente  dont 

l’évolution a été contrôlée par de grands accidents de socles : la flexure CelteͲAquitaine et 

la  faille  de  VillefrancheͲdeͲRouergues  (communément  appelée  Sillon  Houiller)  sont  les 

principaux (Figure IͲ1). 

♦ La zones plissée s’est développée principalement au pied du Chevauchement 

Frontal NordͲPyrénéen (CFNP) et a été peu  impliquée dans le système de chevauchement 

NordͲpyrénéen, celleͲci n’étant affecté que par un système de chevauchements mineurs et 

de plis associés [Baby et al., 1988 ; Déramond et al., 1993] 

 

La Zone NordͲPyrénéenne (ZNP, Figure IͲ2 et Figure IͲ3A) assure  la continuité entre  la 

marge de Gascogne  à  l’ouest  et  la  virgation des Corbières  à  l’est.  Elle  est  charriée  sur  le 

bassin Aquitain au nord par l’intermédiaire du Chevauchement Frontal NordͲPyrénéen et est 

séparée de  la Zone Axiale au sud par  la Faille NordͲPyrénéenne (FNP). Cette faille majeure, 

caractérisée par une trace cartographique rectiligne, est d’échelle crustale. Sa trace se perd 

néanmoins  dans  le  segment  occidental  de  la  chaine,  où,  selon  Teixell  [1990],  la  limite 

méridionale de la Zone NordͲPyrénéenne correspond au chevauchement à vergence sud de 

Lakoura  (prolongement vers  l’ouest du chevauchement des EauxͲChaudes situé plus à  l’est 

dans la Zone Axiale). La largeur de la ZNP est plus importante dans les Pyrénées occidentales 

que  dans  les  Pyrénées  centroͲorientales,  ce  qui  témoigne  d’une  structuration  antéͲ

orogénique (mésozoïque) complexe. Stratigraphiquement, sa couverture sédimentaire peut 

se  subdiviser en deux ensembles : une  série  carbonatée d’âge  Jurassique  à Aptien et une 

série grésoͲpélitique d’âge Albien à Crétacé supérieur [Choukroune, 1976]. 

Figure IͲ2 : Carte géologique schématique du NͲE de la péninsule ibérique [modifiée d’après Vergès et al., 2002]. 

ZNP :  Zone  NordͲPyrénéenne ;  ZSP :  Zone  SudͲPyrénéenne ;  UCSP :  Unité  Centrale  SudͲPyrénéenne ;  CFNP : 

chevauchement  frontal  NordͲPyrénéen ;  FNP :  Faille  NordͲPyrénéenne ;  CEͲC :  chevauchement  des  EauxͲ

Chaudes ; CL :  chevauchement de  Larra ; CLk :  chevauchement de  Lakoura ; CG :  chevauchement de Gavarnie ; 

CMtP :  chevauchement  du  Mont  Perdu ;  CFSP :  chevauchement  frontal  Sud  Pyrénéen ;  COt :  chevauchement 

d’Oturia ; AB : anticlinal de Boltaña.  Le cadre rouge correspond à notre zone d’étude. 
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Le  socle  antéͲmésozoïque  apparaît  dans  les  massifs  NordͲPyrénéen  dont  la  taille,  très 

variable,  va  de  300  km²  pour  le  massif  de  l’Arize  à  moins  de  1  km²  pour  le  massif  de 

Camurac.  Ils sont de forme amygdalaire et  leur grand axe est parallèle à  l’axe de  la chaine. 

Ces  massifs,  le  plus  souvent  en  contact  tectonique  avec  leur  encaissant  mésozoïque,  se 

caractérisent en général par un basculement vers le nord. Ce dernier, probablement attribué 

à la tectogénèse  alpine, peut dans certain cas être plus ancien,  l’âge des terrains recouverts 

par les sédiments mésozoïques augmentent vers le sud. A l’instar de la largeur de la ZNP, la 

répartition géographique de ces massifs NordͲPyrénéens montre des disparités très fortes : 

la partie occidentale de la ZNP se caractérise en effet par une absence quasi totale de socle 

antéͲmésozoïque.  Ces  caractéristiques  structurales,  pouvant  être  interprétées  comme 

résultant  de  la  configuration  préͲorogénique  ainsi  que  de  la  variation  estͲouest  de  la 

quantité de raccourcissement Pyrénéen, seront discutées ultérieurement.  

La ZNP est caractérisé par la présence à l’affleurement dans les séries mésozoïques, de corps 

ultrabasiques distribués le long de la FNP [Figure IͲ3, Monchoux, 1970 ; Fabriès et al., 1991, 

1998]. Sur une  largeur de 5Ͳ10 km  le  long de  la Faille NordͲPyrénéenne,  la ZNP  témoigne 

d’un métamorphisme haute températureͲbasse pression à dipyres [Golberg, 1987],  localisé 

dans  les Pyrénées centrales et orientales, d’âge AlboͲCénomanien [Figure  IͲ3A, Albarède & 

MichardͲVitrac, 1978 ; Golberg & Maluski, 1988]. Cette zone également caractérisée par une 

intense  déformation correspond  à  la  Zone  Interne  Metamorphique  (ZIM)  [Choukroune, 

1976 ;  Souquet  et  al.,  1977 ;  Debroas,  1978].  La  Zone  NordͲPyrénéenne  se  caractérise 

également par la présence d’un magmatisme alcalin daté entre 100 Ma et 85 Ma [Golberg et 

al., 1986 ; Montigny et al., 1986]. De petits massifs de roches tholéitiques sousͲsaturées, les 

ophites,  jalonnent également  la Zone NordͲPyrénéenne sur  toute sa  longueur. Ces massifs 

ophitiques  sont  considérés d’âge  triasique  [Montigny  et al.,  1986 ; Azambre  et al.,  1987 ; 

FondecaveͲWallez  &  Peybernès,  2002 ;  Canérot,  2006].  De  récentes  datations 

géochronologiques [Desremeaux et al, 2002], contestées car réalisées sur un massif isolé, les 

dates du Paléocène inférieur (Danien).  

 

La  Zone  Axiale  (ZA,  Figure  IͲ2),  également  appelée  Haute  Chaine  Primaire  (HCP), 

correspond  à  l’axe  de  symétrie  morphologique  de  la  chaine.  Elle  est  principalement 

composée de roches paléozoïques déformées lors des cycles orogéniques hercynien et alpin 

(respectivement détaillés dans les § I.2.a et I.3). La structure de la Zone Axiale, présentant un 
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plongement  axial  vers  l’ouest,  est  constituée  d’un  empilement  d’unités  chevauchantes  à 

vergence principale vers le sud et à géométrie en éventail. Sur le socle hercynien apparaît en 

discordance  un  tégument  constitué  de  matériel  stéphanoͲpermien  et  de  Trias  inférieur 

(Buntsandstein)  [e.g., Mirouse,  1966 ;  Gisbert,  1981 ;  Gisbert,  1981,  1983a,  1983b ;  Bixel, 

1984 ; Valero, 1986]. Des  lambeaux de Crétacé  supérieur  (CénomanoͲTuronien) affleurent 

dans la partie nord de la Zone Axiale, contre la Faille NordͲPyrénéenne [Magné & Mattauer, 

1968 ; Castéras et al., 1971]. Sur  le segment occidental de  la chaine  (région de  la Pierre St 

Martin), le socle antéͲmésozoïque est recouvert par les carbonates du Crétacé supérieur. La 

série mésoͲcénozoïque la plus complète de la Zone Axiale affleure dans le synclinal d’AmélieͲ

lesͲBains  dans  les  Pyrénées  orientales  [Romero,  1959].  La  structure  profonde  de  la  Zone 

Axiale sera développée plus avant dans le § I.3.b.  

 

La Zone SudͲPyrénéenne (ZSP, Figure IͲ2, et Figure IͲ3B) [Séguret, 1972] (cf Chapitre III) 

constitue  avec  la  Zone Axiale  un même  système  chevauchant  à  vergence  sud  formant  le 

prisme  sudͲPyrénéen.  La  ZSP  correspond  à  une  partie  du  bassin  d’avantͲchaine  SudͲ

Pyrénéen  accrétée  au  prisme  orogénique.  Elle  est  principalement  constituée  de  terrains 

d’âge  crétacé  supérieur  et  éocène,  localement  recouverts  par  des  molasses  de  l’OligoͲ

Miocène,  qui  sont  décollées  au  niveau  du  Trias.  La  déformation  est  assez  faible  et  se 

caractérise essentiellement par des plis peu déversés, d’amplitude kilométrique, et par de 

l’écaillage  par  des  chevauchements.  La  présence  d’une  schistosité  est  cependant  notable 

dans  la  partie  nord  de  la  ZSP  [Séguret,  1972].  CelleͲci  est  partitionnée  par  des  failles 

transverses rejoignant le Trias qui ont valeur de rampes latérales la divisant en trois parties, 

d’est en ouest :  le bassin de Ripoll entre  la mer Méditerranée et  la  faille du Segre,  l’Unité 

SudͲPyrénéenne Centrale entre  les failles du Segre et du Cinca,  le bassin d’AinsaͲJaca entre 

les  failles du Cinca et de Pampelune  (auͲdelà de  laquelle on passe vers  l’ouest à  la chaine 

Cantabrique.  La  ZSP  est  transportée  vers  le  sud  et  charriée  sur  le  Bassin  de  l’Ebre  par 

Figure  IͲ3 :  AͲ  Carte  de  la  Zone  NordͲPyrénéenne  [modifiée  d’après  SaintͲBlanquat,  1989].  Pointillé :  socle

hercynien ; noir : PermoͲTrias ; hachures verticales : terrains secondaires métamorphiques ;  losanges rouges :

granulites ; cercles verts : lherzolites. BͲCarte structurale du versant sud des Pyrénées centrales [Teixell, 1992].

1 : Paléozoïque ; 2 : Trias ; 3 :  JurassiqueͲCrétacé  (faciès  continentaux du Garumnien  inclus) ; 4 : PaléocèneͲ

Eocène ;  5 :  évaporites  d’âge  Eocène  supérieur ;  6 :  Eocène  terminal,  Oligocène  et  Miocène ;  UCSP :  Unité

Centrale Sud Pyrénéenne  
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l’intermédiaire du Chevauchement  Frontal  SudͲPyrénéen  (CFSP)  [Séguret, 1972 ; Vergés & 

Muñoz,  1990].  Les  séries  mésozoïques  décollées  de  la  ZSP  correspondent  donc  à  la 

couverture du substratum Paléozoïque de la Zone Axiale.  

Le bassin de  l’Ebre  (Figure  IͲ2)  se  caractérise par une épaisse  série  (environ 5000 m) 

constituée  principalement  de  dépôts  tertiaires.  L’épaisseur  des  séries  synͲorogéniques 

diminue  vers  le  Sud  marquant  la  flexure  de  la  plaque  ibérique.  Le  bassin  de  l’Ebre  est 

caractérisé par la présence à l’affleurement des ultimes séries de remplissage du bassin SudͲ

Pyrénéen  [Puigdefàbregas  et  al.,  1992].  Parmi  cellesͲci  sont  préservés  des  dépôts  synͲ

orogéniques  d’âge  jusqu’au Miocène  inférieur  [Millàn Garrido  et  al.,  2000;  Arenas  et  al., 

2001]. Dans sa partie septentrionale,  le bassin de  l’Ebre est affecté par des structures subͲ

parallèles au Chevauchement Frontal NordͲPyrénéen et dont la plupart sont synchrones des 

derniers  mouvements  de  la  compression  alpine  [Millàn  Garrido,  2006].  L’évolution 

géodynamique  du  bassin  de  l’Ebre  n’est  pas  seulement  associée  à  l’évolution  du  prisme 

Pyrénéen  mais  également  au  développement  des  chaines  alpines  Ibériques  et  Catalanes 

[e.g.,  Puigdefàbregas  &  Souquet,  1986 ;  Guimerà  &  Alvaro,  1990 ;  Casas  Sainz,  1992 ; 

Zoetemeijer et al., 1990] dont il est également le bassin d’avantͲchaine. 
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I.2. La structuration antéǦorogénique 
L’évolution  géodynamique  antéͲalpine du  segment  crustal pyrénéen a  vu  se  succéder 

plusieurs  évènements  majeurs  caractérisés  par  des  régimes  de  contraintes  différents. 

L’influence  de  la  superposition  de  ces  différents  évènements  géodynamiques  sur  la 

construction du prisme pyrénéen a été  très  forte. Trois grandes étapes de  la structuration 

antéͲorogénique peuvent être distinguées qui sont, dans l’ordre chronologique, l’orogénèse 

hercynienne, l’extension tardiͲhercynienne et l’extension mésozoïque, cette dernière étant à 

mettre en relation avec  l’ouverture de  l’océan Atlantique. Le propos n’est pas de faire une 

description exhaustive de ces trois stades anteͲorogéniques mais d’en dégager les principaux 

traits dont le rôle ultérieur dans l’orogénèse pyrénéenne est très net. 

I.2.a. Evolution paléozoïque de la Chaine (ercynienne 
)ǤʹǤaǤiǤ Lǯorogénèse hercynienne 

Il  convient,  en  premier  lieu,  de  replacer  les  Pyrénées  hercyniennes  dans  le  contexte 

structural de l’orogène varisque. Ainsi, Matte [1986] montre l’appartenance du Paléozoïque 

plissé de la chaine des Pyrénées à une zone externe de la chaine Varisque Figure IͲ4). Lors du 

cycle  hercynien,  le  début  de  l’activité  tectonique  dans  le  futur  domaine  pyrénéen  est 

marqué  par  la  subsidence  du  bassin  d’avantͲchaine,  rempli  de matériel  clastique  (flyschs 

carbonifères) daté du Viséen terminal dans la partie est de la chaine [Bessière  et al., 1994] 

et du NamurienͲWestphalien dans  les Pyrénées Centrales et Occidentales  [Delvolvé, 1987 ; 

Mirouse  et  al.,  1983 ;  Delvolvé  et  al.,  1993 ;  Délvolvé  et  al.,  1998].  Ce  diachronisme 

caractérisant  le  début  de  l’activité  tectonique  se  traduit  également  dans  l’âge  de  la 

déformation  hercynienne,  plus  précoce  dans  la  partie  orientale  de  la  chaine   (Viséen) 

[Hartevelt, 1970] que dans  la partie occidentale (Westphalien) [Wensink, 1981 ; Delvolvé et 

al., 1993]. Il est de plus proposé par Barnolas et Chiron, [1996] que la phase de déformation 

majeure soit datée du Westphalien.  
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La part exacte de  la déformation à attribuer à  l’orogénèse hercynienne est  souvent assez 

difficile à distinguer de la déformation alpine dans la Zone Axiale. Certains traits structuraux 

majeurs peuvent cependant être dégagés [Autran et al., 1996]:  

♦ formation  de  structures  tangentielles  précoces  qui  se  traduisent  par  des 

nappes et des plis couchés dans  la partie supérieure de  la croûte (superstructure) et par 

Figure  IͲ4  Schéma  structural  de  la  chaine  varisque  d’Europe  [d’après  Matte,  1986].  1 :  principaux

chevauchements ; 2 : nappes cristallines internes et sutures ophiolitiques ; 3 : domaines à schistosité de flux ou

foliation ; 4 :  zones externes ; 5 : bassins dévonoͲcarbonifères ; 6  socle prévarisque peu ou pas déformé ; 7 :

sens de transport des nappes et déversement des grands plis couchés ; 8 grands décrochements ductiles. 
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une  foliation  pénétrative  dans  le  Paléozoïque  inférieur  (infrastructure).  Le  sens  de 

déversement général des structures hercyniennes est vers le sud, localement vers le sudͲ

ouest dans les Pyrénées orientales [Mattauer et al., 1967]. 

♦ Coexistence  de  deux  types  de  mégastructures  en  dôme :  a)  celles 

caractérisées  par  une  foliation  précoce  subparallèle  à  la  stratification,  dans  le  cas  des 

dômes à  cœur d’orthogneiss de  l’Aston, de  l’Hospitalet, du Canigou et des Albères ; b) 

celles marquées par une foliation majeure en éventail où c’est la stratification qui définie 

des plis à foliation de plan axial. Il s’agit des « pseudoͲdômes » de Pallaresa, de Rabassa et 

de l’Orri.  

♦ Le  Paléozoïque  supérieur  (parties  nord  centrale  et  occidentale  de  la  Zone 

Axiale) forme des synformes caractérisés par des plis à plans axiaux très inclinés. 

Toutes ces structures sont compatibles avec un régime global de raccourcissement NͲS. 

La  série  sédimentaire  des  Pyrénées  hercyniennes  s’organise  comme  suit  (de  bas  en 

haut) [Laumonier, 1996 ; Dégardin, 1996 ; MajestéͲMenjoulas et al., 1996]:  

♦ Les termes  les plus anciens, datés du Cambrien inférieur par analogie avec  la 

Montagne Noire  [Cavet,  1957 ;  Laumonier & Guitard,  1986 ;  Laumonier,  1987b,  1988], 

sont constitués de deux séries : a) La série de Canaveilles, à dominantes grésoͲpelitiques, 

correspond  à  la  couverture  discordante  du  socle  cadomien ;  b)  La  série  de  Jujols  est 

presque exclusivement composée de  schistes à alternance de  silts et de pélites. Elle  se 

caractérise par une distribution géographique discontinue. 

♦ La  partie  supérieure  du  Paléozoïque  sédimentaire,  débutant  à  l’Ordovicien 

supérieur,  est  marquée  par  un  changement  brutal  de  sédimentation  par  rapport  à 

l’Ordovicien  inférieur.  Aux  premiers  dépôts  conglomératiques  succèdent  les  « schistes 

troués »  [Cavet,  1959],  première  formation  fossilifère,  datée  du  Caradocien  s.l..  Le 

Silurien,  caractérisé  par  une  succession  homogène  de  schistes  riches  en  matière 

organique, a  joué un rôle majeur de niveau de décollement dans  l’édification du prisme 

hercynien.  Le Dévonien  basal  se  caractérise  par  des  séries  carbonatées  présentant  un 

enrichissement en intercalations siltoͲgréseuse. La sédimentation du Dévonien supérieurͲ

Carbonifère  inférieur  est  marquée  par  un  retour  à  l’homogénéisation  des  dépôts 

carbonatés avant l’arrivée de matériel détritique synorogénique du Culm. 

Le métamorphisme hercynien des Pyrénées  [Barnolas & Chiron, 1996] est  caractérisé 

par  une  certaine  continuité,  depuis  l’épizone  dans  les  séries  de  couvertures  jusqu’à  la 
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catazone dans  les parties plus profondes de  l’édifice. Sur  la base d’arguments structuraux, 

l’âge  du  métamorphisme  dans  les  Pyrénées  est  compris  entre  le  Carbonifère  inférieur 

terminal [Guitard, 1970 ; SaintͲBlanquat, 1989 ; Zwart, 1986] et  la base du Stéphanien. Des 

données radiométriques obtenues sur des granulites orthodérivées permettent de retenir un 

âge de 305 ± 5 Ma pour l’événement thermique majeur ayant affecté la croûte hercynienne 

des  Pyrénées.  Ainsi,  cet  épisode  métamorphique  est  contemporain  de  la  phase  de 

déformation majeure  [Soula,  1970 ;  Castaing  et  al.,  1973 ; Aparicio  et  al.,  1975 ;  Soula & 

Debat, 1976 ; Barnolas & Chiron, 1996].  

 

Le plutonisme dans  les Pyrénées hercyniennes (Figure  IͲ5) est marqué par  l’abondante 

présence  de  granitoïdes  intrusifs  dans  tous  les  niveaux  de  la  croûte, du  Précambrien 

jusqu’au Carbonifère [Autran et al., 1970].  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Ces corps, principalement des batholites stratoïdes, peuvent être classés en fonction de leur 

position par rapport aux zones du métamorphisme régional [e.g., Debon et al ., 1996]: 

♦ Les  granitoïdes  supérieurs,  les  plus  nombreux,  ont  leur  toit  situé  dans  les 

zones  non/faiblement métamorphiques.  Ils  sont  de  taille  importante  et  présentent  une 

auréole de métamorphisme discordante avec le métamorphisme régional. Ainsi, ce dernier 

Figure  IͲ5 : Carte du  segment hercynien des Pyrénées  [modifiée d’après Denèle et al., 2009].   Bo : dôme de Bossòst ;

TS :TroisͲSeigneurs ; As : dôme d’Aston ; Ho : dôme de l’Hospitalet ; Can : dôme du Canigou ; Ag : dôme de l’Agly ; NPF :

Faille NordͲPyrénéenne. 
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aspect  suggère  que  la  mise  en  place  de  ces  granitoïdes  supérieurs  est  postérieure  à 

l’événement thermique hercynien majeur.   

♦ Les granitoïdes  intermédiaires,  rares et de  taille  réduite, sont situés dans  la 

mésozone 

♦ Les  granitoïdes  inférieurs,  également  de  petite  taille,  sont  situés  dans  le 

domaine catazonalͲanatectique. 

Les  données  radiométriques  [Figure  9.41  dans  Debon  et  al.,  1996]  datent  l’épisode 

plutonique entre 315 et 275 Ma (Westphalien à Autunien). L’âge relatif de mise en place de 

ces  corps  intrusifs,  très  discuté,  semblerait  être  tardi/postérieur  à  la  phase  majeure  de 

déformation [Autran et al., 1970 ; Brindley, 1973 ; Zwart, 1979 ; Autran, 1980 ; Debon et al., 

1996]. Cependant, des études  récentes montrent que  la mise en place de  ces plutons est 

synchrone de  la phase majeure de déformation,  transpressive dextre  [e.g., Santana et al., 

1992 ; Denèle et al., 2007 ; Olivier et al., 1999 ; Gleizes et al., 2006 ; Denèle et al., 2009].  

Le  volcanisme  d’âge  stéphanoͲpermien  [Debon  et  al.,  1996],  bien  distribué  dans  la 

chaine (Figure IͲ6), est de composition assez homogène. Il s’étend sur environ 35 Ma, de 300 

à 265 Ma, période grossièrement identique à l’épisode plutonique hercynien. Ce volcanisme 

est  caractérisé  également  par  une modification  brutale  de  sa  composition  qui  de  nature 

calcoͲalcaline devient alcaline au  Saxonien. Cet événement,  traduisant un  changement de 

géodynamique  globale,  correspond  à  la  transition  entre  le  cycle  hercynien  et  le  cycle 

atlanticoͲalpin  [e.g., Bixel & Lucas, 1983 ; Le FurͲBalouet, 1985 ; Cabanis & Le FurͲBalouet, 

1989, Debon et al., 1996]. 

De manière  générale,  sur  la  base  de  données  géochronologiques,  il  apparaît  que  les 

épisodes  plutoniques,  volcaniques  et  métamorphiques  sont  synchrones  du  passage  d’un 

régime globalement compressif à un régime transtensif dans l’orogène hercynien. 
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 Figure  IͲ6 :  carte de  la  répartition du  volcanisme hercynien/tardyͲhercynien dans  la  Zone Axiale  et  la  Zone 

NordͲPyrénéenne [Bixel, 1989] 

)ǤʹǤaǤiiǤ   Evolution tardiǦhercynienne 
La  discordance  des  séries  du  Stéphanien  B  sur  les  sédiments  plissés  et  schistosés 

marque  le début de  la phase  tardiͲhercynienne correspondant à un  régime  transtensif. Ce 

dernier est marqué par la formation de grandes structures dont le rôle dans la structuration 

des Pyrénées alpines est fondamental :  

♦ De  grandes  zones  de  cisaillement  ayant  fonctionnées  en  failles  normales 

[SaintͲBlanquat, 1989 ; Bouhallier et al., 1991]. 

♦ De  grandes  failles  transcurentes  affectant  l’ensemble  de  la  chaine,  e.g.,  la 

Faille NordͲPyrénéenne [Figure IͲ7, Arthaud & Matte, 1975, 1977]. 

Ces  accidents  décrochants  vont  contrôler  la  sédimentation  stéphanoͲpermienne  qui 

s’organise en deux cycles [Lucas & GisbertͲAguilar, 1996] : 

♦ Un  cycle  compressif,  d’âge  stéphanoͲautunien,  marqué  par  la  formation  de  petits 

bassins associés au jeu de failles transcurrentes [Arthaud & Matte, 1975, 1977]. 

♦ Un cycle distensif, d’âge permien moyenͲsupérieur, caractérisé par des dépots 

en discordance régionale sur le StéphanoͲAutunien. 
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Figure IͲ7 : Schéma structural présentant les principaux décrochements tardiͲhercyniens reconnus ou supposés 

en Europe du sudͲouest [Arthaud et Matte, 1975]. 

La stratigraphie du StéphanoͲPermien est caractérisée par des dépôts de schistes noirs et de 

grès à  intercalation de coulées andésitiques évoluant vers des séries détritiques rouges du 

Permien (Unité Rouges Supérieures permiennes). 

I.2.b. Evolution mésozoïque du domaine pyrénéen 
)ǤʹǤbǤiǤ Du rifting triasique aux bassins intracratoniques jurassiques  

L’activité  tectonoͲsédimentaire  distensive  qui  a  débutée  au  Permien  moyenͲsupérieur 

s’accentue au Trias. Stratigraphiquement, le Trias est constitué de trois termes :  

♦ Au  Trias  inférieur  (Bundsandstein),  la  sédimentation  est  essentiellement 

composée  de  séries  fluviatiles  grésoͲconglomératiques.  Avec  le  StéphanoͲPermien,  il 

constitue  le  tégument  restant  attaché  au  socle  lors  des  décollements  de  couverture 

ultérieurs. 

♦ Au  Trias  moyen  et  supérieur,  les  dépôts  acquièrent  un  caractère  marin  et 

évoluent des calcaires dolomitiques du Muschelkalk aux marnes à évaporites (gypse + sel) 
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du  Keuper.  La  présence  d’ophites  traduit  l’importance  du  régime  thermique  associé  à 

l’amincissement  crustal.  Les  termes  supérieurs  du  Trias,  correspondant  au  niveau  de 

décollement Pyrénéen, joueront un rôle capital dans l’édification du prisme Pyrénéen. 

L’âge  de  ces  ophites  est  cependant  discuté.  Des  études  ont  montré  que  ces  ophites 

appartiennent  au  magmatisme  lié  au  « rifting »  de  l’Atlantique  central  [Azambre,  1981 ; 

Alibert, 1985 ; Azambre et al., 1987 ; Beziat et al., 1991 ; Demant & Morata, 1996] affirmant 

l’âge  triasique  des  massifs  ophitiques  pyrénéens.  Néanmoins,  sur  la  base  d’arguments 

géologiques,  géochronologiques  et  géochimiques,  contestés  par  Rapaille  et  al,  [2004]  et 

Azambre et al,  [2004],   Desreumaux et al,  [2002], propose un âge  fini crétacé de mise en 

place  des  dolérites  tholéiitiques  (ophites)  de  la  région  de  Bedous  (Pyrénées  atlantiques). 

L’importante extension géographique de ces ophites dans le Trias semble cependant plaider 

pour leur âge triasique.  

Le Jurassique est une période tectoniquement calme. Une vaste plateͲforme recouvre le 

domaine  aquitain.  Le  Jurassique  terminal  est  caractérisé  par  une  émersion  partielle  du 

bassin. Cette période de régression généralisée [Winnock, 1974] est synchrone des premiers 

épisodes de tectonique salifère (diapirisme) le long d’accidents de socle (BRGM et al., 1974 ; 

Stevaux  &  Zolnai,  1975 ;  Montagné,  1986 ;  Mauriaud,  1987 ;  James  &  Canérot,  1999 ; 

Canérot et al., 2005].    

)ǤʹǤbǤiiǤ Lǯouverture du Golfe de Gascogne 
Le  rifting continental du Crétacé, contemporain de  l’ouverture du Golfe de Gascogne, 

résulte de  la rotation antiͲhoraire de  l’Ibérie par rapport à  l’Europe entre  les Chron M0 et 

A33o (de 125 à 83 Ma) [Le Pichon et al., 1970 ; Choukroune & Mattauer, 1978 ; Olivet, 1996 ; 

Sibuet et al., 2004]. Des données paleomagnétiques récentes collectées à terre suggèrent un 

âge  de  fin  de  la  rotation  antéͲAlbien  [Gong  et  al.,  2008].  Sur  la  base  de  données 

paléomagnétiques, plusieurs modèles d’ouverture du Golfe de Gascogne ont été proposés 

dont les plus récents sont ceux de Galdeano et al, [1989], Malod et Mauffret, [1990], Olivet, 

[1996] et Sibuet et al, [2004]. Pour une synthèse de ces différents modèles, le lecteur pourra 

se référer à Lacan, [2008]. AuͲdelà des divergences entre ces différents modèles, le schéma 

de base et unanime de l’ouverture du Golfe de Gascogne est le suivant [Figure IͲ8, Serrano, 

2001]  : a) ouverture du Golfe de Gascogne au Crétacé  inférieur et migration de  l’Espagne 
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vers  l’est ;  b)  mouvements  transtensifs  puis  transpressifs  au  niveau  de  la  future  chaine 

pyrénéenne ;  c)  diachronisme  de  la  collision  et  de  la  déformation,  progressant  d’est  en 

ouest. 

 

Figure IͲ8 : Reconstitution de la dérive de la plaque Ibérique par rapport à la plaque Europe, du Barrémien au 

Campanien moyen [Serrano, 2001, d’après Olivet et al., 1996b]. 

Le Crétacé  inférieur est marqué par  le passage d’une plateͲforme carbonatée unique à 

un  système  de  bassins  individualisés.  Il  se  caractérise  par  une  sédimentation  discontinue 

associée à une chute du niveau marin mais également à une modification des conditions aux 

limites qui de globalement extensives deviennent transtensives. Au NéocomienͲBarrémien, 

l’ouverture de l’Atlantique nord entraine la réactivation de structures hercyniennes [Barrier, 

2001].  A  l’AptienͲAlbien,  l’ouverture  du  Golfe  de  Gascogne  induit  un  régime  transtensif 

d’orientation NNWͲSSE. Dans ce contexte, un rift oblique décrochant se forme et entraine la 

formation de bassins de type pullͲapart d’orientation N110° à N140° et parallèles à la Faille 

NordͲPyrénéenne [Choukroune & Mattauer, 1978]. Ces bassins sont caractérisés par un taux 

de  sédimentation  élevé  associé  à  un  très  fort  taux  de  subsidence jusqu’à  130  m.MaͲ1  à 

l’Albien [Deselgaux & Souquet, 1990]. Dans les Barronies l’épaisseur sédimentaire atteint de 

4 à 5000 m [Debroas, 1990].  

Dans  ce  contexte de  rifting,  les bassins  sont affectés par un métamorphisme de  type 

Haute  Température  –  Basse  Pression,  daté  entre  95 Ma  et  85 Ma  [Albarède & MichardͲ

Vitrac,  1978 ;  Montigny  et  al.,  1986 ;  Goldberg  &  Malusky,  1988].  Dans  les  Pyrénées 
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Orientales, les températures maximales atteintes sont comprises entre 500Ͳ600°C pour une 

pression d’environ  3  à  4 Kb  [Goldberg &  Leyreloup,  1990]. Ce métamorphisme pyrénéen, 

témoignant  d’une  anomalie  thermique  forte,  est  interprété  comme  résultant  d’un  fort 

amincissement crustal en  lien avec  le coulissage senestre de  la plaque Ibérique [Dauteuil & 

Ricou, 1989]. Egalement à mettre en relation avec cette phase d’extension crustale, on note 

la  présence  d’un  magmatisme  alcalin  [Ravier,  1959 ;  Golberg,  1987],  réparti  de  façon 

discontinue sur l’ensemble de la Zone NordͲPyrénéenne. CeluiͲci se traduit par la formation 

de roches effusives et  intrusives dont  l’âge de mise en place est bien contraint par  l’étude 

des relations entre séries magmatiques et sédimentaires et par des datations KͲAr. Dans  la 

région d’Oloron, ce magmatisme est daté à у 100 Ma  [Schoeffler et al., 1964],   et dans  les 

forages de St Gaudens, Dubois & Seguin, [1978]  proposent un âge Cénomanien. Des roches 

intrusives recoupent des marnes albiennes dans les Corbières, des flyschs alboͲcénomaniens 

dans  les  Pyrénées  occidentales,  et  le  complexe  volcanique  au  Pays  basque  espagnol 

[Azambre  et  al.,  1992].  Les  séries  volcaniques  étant  altérées  les  datations  KͲAr  ont  été 

réalisées sur les intrusions et sont datées entre 113 Ma et 85 Ma [Montigny et al., 1986].  

)ǤʹǤbǤiiiǤ Signification des corps ultrabasiques de la Zone Nord Pyrénéenne 
Comme  il  a  été  dit  précédemment,  La  ZNP  est  caractérisée  par  la  présence  à 

l’affleurement de nombreux corps ultrabasiques dans les sédiments mésozoïques, distribués 

le long de la Faille Nord Pyrénéenne [Figure IͲ3, Monchou, 1971 ; Fabriès et al., 1991, 1998]. 

Ces massifs de  roche du manteau  subcontinental, de dimensions  variables, appartiennent 

principalement au lithotype des lherzolites. L’origine et la signification géodynamique de ces 

massifs  ultrabasiques  est  débattue  depuis  les  premières  descriptions  par  Lacroix,  [1995]. 

Deux principaux modèles de mise en place ont été invoqués : 

♦ Intrusion  à  l’état  solide  des  roches  mantelliques  dans  les  sédiments 

mésozoïques  durant  l’orogénèse  pyrénéenne  [Figure  IͲ9A ;  Lallemant,  1968 ; Minnigh  et 

al., 1980 ; Vielzeuf & Kornprobst, 1984]. 

♦ Exhumation  antéͲorogénique  des  roches  mantelliques,  et  processus 

sédimentaires  associés,  pendant  le  Mésozoïque  ou  le  Cénozoïque  [Figure  IͲ9B ; 

Choukroune, 1973 ; Fortané et al., 1986 ; Lagabrielle & Bodinier, 2008]. 
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Lagabrielle et al., [accepté à Tectonics] ont établit une classification des corps ultrabasiques 

en fonction de  leur mode de gisement : 1)  les corps de type S (type sédimentaire) sont des 

corps de tailles millimétriques à hectométriques associés à des dépôts détritiques crétacés ; 

c’est  le  cas du massif de  Lherz ; 2)  les  corps de  type T  (type  tectonique)  sont des écailles 

hectométriques  à  kilométriques  systématiquement  associées  à  des  écailles  de  socle  et 

généralement emballé dans le Trias évaporitique très déformé. Cette association implique la 

juxtaposition  de  ces  écailles  à  la  faveur  d’une  faille  de  détachement  majeure,  lors  de 

l’exhumation  du  manteau.  L’environnement  sédimentaire  des  corps  de  Type  S  est 

caractérisé  par  une  évolution  de  la  déformation,  des  conditions  ductiles  à  cataclasiques, 

dans  les  conditions  de  haute  température  de  l’extension  albienne  et  leur  mise  en  place 

pourrait également résulter du fonctionnement de faille de détachement.  

Ce modèle de mise en place des corps ultrabasiques à travers  l’exhumation du manteau, a 

des  implications  très  importantes  sur  la  dynamique  du  prisme  pyrénéen.  La  quantité  de 

raccourcissement dépend ainsi du modèle  choisi et est  supérieure dans  le  cas du modèle 

d’exhumation du manteau à la faveur d’une faille majeure de détachement.  
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Figure  IͲ9 : Schémas de mise en place des Lherzolites. AͲ Modèle de mise en place diapirique [Vielzeuf & 

Kornprobst, 1984]. BͲ Exhumation des lherzolites par une faille majeure de détachement [Lagabrielle et al., 

sousͲpresse]. 
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I.3. Lǯorogénèse Pyrénéenne  
I.3.a. Données de la cinématique des plaques 
L’inversion de  la marge  ibérique est bien contrainte par  les données de  la cinématique 

des  plaques,  synthétisées  par  Fidalgo  Gonzales  [2001].  Entre  le  Turonien  (90  Ma)  et  le 

Miocène inférieur (у 20 Ma, anomalie C6),  la rotation antiͲhoraire de l’Ibérie par rapport à la 

plaque  Europe  (Carey,  1958;  Olivet  et  al.,  1984;  Galdeano  et  al.,  1989;  Olivet,  1996)  se 

traduit  par  une  convergence  frontale  de  direction  NͲS  et  oblique  de  direction  NNWͲSSE, 

respectivement  dans  les  Pyrénées  Orientales  et  Occidentales.  Trois  phases  majeures 

peuvent être distinguées [Fidalgo Gonzales, 2001]: 

♦ Entre  la  fin du Santonien  (у 84 Ma, anomalie C34) et  le Maastrichtien  (у 68 

Ma, anomalie C31), la rotation de l’Ibérie, dont le pôle se situe dans le Golfe de Gascogne, 

induit un mouvement en « ciseau ». Les Pyrénées Orientales sont alors en compression et 

les monts sousͲmarins de Biscaye et Charcot en distension. 

♦  A  partir  du  Thanétien  et  jusqu’à  la  fin  du  Paleocène  (у  56  Ma,  entre  les 

anomalies C31 et C25) la frontière entre l’Ibérie et l’Europe est soumise à une convergence 

de direction NͲS. 

♦ Du  début  de  l’Eocène  jusqu’à l’arrêt  des  mouvements  entre  l’Ibérie  et 

l’Europe1,  la  rotation  de  l’Ibérie  se  fait  par  rapport  à  un  pôle  de  rotation  situé  vers 

Lisbonne. Ces mouvements  induisent une compression dans  le domaine Pyrénéen et une 

transpression dans  le Golfe de Gascogne qui  se  transforme en mouvements décrochants 

dextres dans les monts sousͲmarins de Biscaye et Charcot. Ces mouvements n’apparaissent 

cependant pas continus et présentent, de  la base de  l’Yprésien à  la fin du Lutétien (de 53 

Ma à 43 Ma, entre  les anomalies C24 et C20) un très fort ralentissement. Le mouvement 

reprend  entre  l’Eocène moyen  et  supérieur  (entre  43 Ma  et  37 Ma).  L’arrêt  définitif  se 

produit entre  la base de  l’Oligocène  inférieur (у 33 Ma) et  le Miocène  inférieur (у 20 Ma, 

Burdigalien).  

                                                       
1 L’arrêt des mouvements déduits des données de paléomagnétisme 
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I.3.b. Structure et dynamique du prisme Pyrénéen 
)Ǥ͵ǤbǤiǤ Evolution géologique  
De nombreuses études structurales et stratigraphiques ont permis de dater précisément 

l’évolution  du  prisme  pyrénéen  [Figure  IͲ10,  e.g.,  Séguret,  1972 ;  Choukroune,1973 ; 

Mattauer  &  Henry,  1974  ;  Vergés  &  Muñoz,  1990  ;  Puigdefàbregas  et  al.,  1992  ;Vergés, 

1994 ; Vergés et al., 1998, 2002 ; Teixell, 1996].  

Les  premières  évidences  d’un  régime  transpressif  d’âge  finiͲCrétacé  sont  décrites  dans  le 

Bassin  d’Aquitaine  [Desegaulx  &  Brunet,  1990].  Dans  les  Pyrénées  centroͲorientales,  une 

première phase de déformation Crétacé supérieurͲPaléocène est observée. Selon la plupart 

des auteurs elle s’étendrait de la fin du Turonien [e.g., Mattauer & Proust, 1967; Mattauer & 

Henry,  1974  ;  Puigdefabregas &  Souquet,  1986  ;  Souquet & Déramond,  1989  ;  Vergés & 

Muñoz, 1990; Paquet & Mansy, 1992; Puigdefabregas et al., 1992 ; Déramond et al., 1993 ; 

Vergés,  1994  ; Bond & McClay,  1995  ;  Teixell,  1996]  au Danien  supérieur  [Vergès,  1994]. 

Cette phase compressive se traduisant par  l’émersion de  la partie nordͲest de  la chaine et 

correspond au début du remplissage marin (turbidites) des bassins d’avantͲchaines (l’ouest 

du bassin nordͲpyrénéen et  l’Unité Sud Pyrénéenne Centrale)  [Puigdefàbregas & Souquet, 

1986 ; Specht  et al., 1991]. Dans la partie ouest de la chaine, les premières évidences d’une 

tectogénèse compressive seraient postérieures au Crétacé supérieur  [Mattauer & Séguret, 

1971 ;  Choukroune &  Séguret,  1973 ;  Rat  et  al.,  1982 ;  Puigdefabregas &  Souquet,  1986 ; 

Garcia Mondéjar, 1989]. Une compilation des données concernant  l’âge de  la déformation 

[e.g., Choukroune, 1976 ; Vergès et al., 2002] met clairement en évidence le diachronisme de 

cette déformation et sa propagation d’est en ouest.  

Du Paléocène moyen à l’Eocène moyen, la partie centreͲest du versant sud des Pyrénées 

est  soumise  à  une  tectonique  compressive  [Mattauer  &  Henry,  1974 ;  Vergès  &  Muñoz, 

1990 ; Puigdefabregas et al., 1992 ; Vergés, 1994 ; Jolivet et al., 2007] caractérisée par le plus 

fort taux de convergence de l’orogénèse pyrénéenne : 3.4Ͳ4.4 km.MaͲ1 [Vergès, 1994]. Dans 

les bassins d’avantͲchaines, cette phase correspond également au remplissage turbiditique. 

Selon  la plupart des  auteurs,  la «phase pyrénéenne »  généralisée  s’étend de  l’Eocène 

moyen  à  la  fin  de  l’Oligocène  inférieur  [e.g.,  Mattauer  &  Henry,  1974 ;  Puigdefabregas, 

1975 ; Paquet & Mansy, 1992 ; Vergès, 1994 ; Teixell, 1996]. Elle est de direction NͲS dans la 
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partie  orientale  de  la  chaine  [Paquet  &  Mansy,  1992]  et  NEͲSW  dans  les  Pyrénées 

occidentales  [Puigdefabregas,  1975 ;  Teixell,  1996 ;  Rocher,  1998].  De  part  et  d’autre  du 

l’Unité  Sud Pyrénéenne Centrale  (les bassins de AinsaͲJaca et de Ripoll),  cette période  se 

traduit  par  l’émersion  de  la  Zone  Axiale  et  le  remplissage  du  bassin  d’avantͲchaine  sud 

pyrénéen passe d’un régime sousͲalimenté marin à un régime surͲalimenté continental [e.g. 

Vergés et al., 1998]. De plus,  la propagation de  la déformation  vers  l’extérieur du prisme 

entraine la migration des dépôtͲcentres également vers l’extérieur. La couverture des parties 

les plus internes des bassins d’avantͲchaine sont érodées puis resédimentées. 

L’Oligocène  supérieurͲMiocène  inférieur  est  marqué  par  un  évènement  majeur :  les 

Pyrénées orientales et le domaine pyrénéoͲprovençal subissent sont affectés par une phase 

de déformation extensive en  lien avec  l’ouverture de  la Méditerranée [Mattauer & Proust, 

Figure  IͲ10 : Schéma d’évolution des contraintes dans  le domaine pyrénéen, du Crétacé supérieur à  l’Oligocène

supérieur [Serrano, 2001, d’après Choukroune, 1976]. 
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1967 ; Mattauer & Henry, 1974 ; Séranne, 1999].  

Dans  les  Pyrénées  centreͲouest,  l’Oligocène  supérieur  est  marqué  par  une  phase  de 

déformation  localisée aux  fronts chevauchant nord et  sud  [e.g., Mattauer & Henry, 1974 ; 

Pocovi et al., 1990 ; Teixell, 1998 ; Millàn Garrido et al., 2000 ; Arenas et al., 2001]. L’âge de 

fin  de  la  compression  apparaît  également  diachrone  d’est  en  ouest.  La  tectonique 

compressive s’achève à l’Oligocène moyen dans les Pyrénées orientales et perdure jusqu’au 

Miocène inférieur dans la partie centreͲouest des Pyrénées espagnoles probablement en lien 

avec l’ouverture de la Méditerranée.  

)Ǥ͵ǤbǤiiǤ Contraintes géophysiques et structure des Pyrénées 
La campagne de sismique réflexion profonde réalisée en 1985Ͳ1986 dans  les Pyrénées 

centrales (profils ECORS) a constitué « la première  investigation de ce type au travers d’un 

ensemble  orogénique  jeune ».  Ce  profil  NͲS  de  250  km  de  long,  complété  par  le  profil 

ARZACQ (1989, Pyrénées nordͲoccidentales) a permis, à travers la réalisation de la première 

image  crustale d’un orogène, de mieux définir  la  continuité en profondeur des  structures 

observées en surface et de préciser l’évolution du prisme pyrénéen. Les résultats antérieurs 

au profil ECORS étaient principalement  la  structure en éventail de  la  chaine et  la  relative 

linéarité  des  principaux  domaines  structuraux  [Mattauer,  1968 ;  Choukroune,  1976 ; 

Choukroune & Mattauer, 1978]. Les différents modèles antérieurs au profil ECORS  [ECORS 

Pyrenees Team, 1988] invoquaient :  

♦ Des  chevauchements  superficiels  enracinés  dans  une  zone  de  déformation 

ductile  localisée sous  la haute chaine. [Figure  IͲ11A, Mattauer, 1968 ; Choukroune, 1976 ; 

Séguret & Daignières, 1986] 

♦ Subduction de  la  lithosphère européenne vers  le sud  [Figure  IͲ11B, Boillot & 

Capdevila, 1977]. 

♦ Modèle de  thinͲskinned  tectonic :  charriage de  la  croûte européenne  sur un 

chevauchement à vergence sud de faible pendage [Figure IͲ11C, Williams & Fischer, 1984]. 

♦ Modèle de  thickͲskinned  tectonic :  chevauchements  crustaux  très  redressés, 

connectés  à  un  niveau  de  décollement  profond  au  niveau  du  Moho  [Figure  IͲ11D, 

Déramond et al., 1985]. 
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Le modèle d’évolution du prisme pyrénéen déduit des données sismiques est en accord avec 

la  structuration  anteͲorogénique  de  la  chaine  [Choukroune  &  ECORS  team,  1988 ; 

Choukroune & ECORS team, 1989  ; Roure et al., 1989 ; Choukroune et al., 1990 ; Mattauer, 

1990]. D’après  le profil ECORS,  la Faille NordͲPyrénéenne est  interprétée comme une faille 

transformante  subverticale  limitant  la  plaque  européenne  amincie  au  nord  de  la  plaque 

ibérique  au  sud.  Le  décalage  du  Moho  à  l’aplomb  de  la  Faille  NordͲPyrénéenne  et  le 

plongement  vers  le  nord  du  Moho  ibérique,  clairement  visible  sur  le  profil  sismique, 

suggèrent la subduction de l’Ibérie vers le nord. Les données de sismique, en accord avec les 

données de gravimétrie  [e.g., Torné et al., 1989]  et  les modélisations  thermoͲmécaniques 

[Chery et al., 1990], mettent également en évidence  l’asymétrie de  la  racine  crustale.    La 

subduction  de  l’Ibérie  sous  la  plaque  Europe  est  confirmée  par  les  modèles  de  densité 

[Vacher & Souriau, 2001] et par tomographie sismique [Souriau & Granet, 1995 ; Souriau et 

al., 2008].  Le modèle de prisme  admis par  la plupart des  auteurs est  celui d’un prisme  à 

double vergence.  

 

Figure  IͲ11 :  Les  principaux  modèles  de  la  structure  du  prisme  pyrénéen  avant  les  campagnes  ECORS.  (A) 

d'après Séguret & Daignières, [1986] et Choukroune, [1976]. (B) d'après Boillot & Capdevila, [1977]. (C) d'après 

Williams & Fischer, [1984]. (D) d'après Déramond et al., [1985]. 
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Différentes interprétations du profil ECORS ont néanmoins été proposées (Figure IͲ12). Il 

s’agit  ici de présenter  les principaux modèles qui présentent  tous une  reconstitution de  la 

disposition antéͲorogénique mettant en évidence ainsi  l’importance de  l’héritage structural 

dans l’édification de l’orogène pyrénéen.   

♦ Roure  et  al,  [1989]  (Figure  IͲ12A)  admettent  l’existence  d’une  Faille  NordͲ

Pyrénéenne subverticale en surface et décalée en profondeur (à une dizaine de kilomètres 

environ) par une  rétrochevauchement majeur. CeluiͲci  serait  lié au poinçonnement de  la 

plaque  ibérique  par  la  plaque  européenne  [ECORS  Pyrenees  team,  1988].  Le 

raccourcissement proposé est d’environ 100 km. Selon Muñoz, [1992] ce modèle implique 

plus de  raccourcissement accommodé par  les  chevauchements à vergence nord que par 

ceux à vergence sud.    

♦ Mattauer,  [1990]  (Figure  IͲ12B)  conserve  dans  son  modèle  une  allure 

subverticale  à  la  Faille  NordͲPyrénéenne  sur  une  hauteur  de  20  à  30  km.  Le  modèle 

proposé par Roure et al, [1989] est critiqué par Mattauer, [1990] qui soulève l’incohérence 

du  raisonnement consistant à poinçonner une plaque épaisse et  froide  (plaque  ibérique) 

par une Zone NordͲPyrénéenne amincie et ramollie au Crétacé. Mattauer, [1990] propose 

un raccourcissement de 85 km. 

♦ Muñoz,  [1992]  (Figure  IͲ12C)  propose  un  modèle  qui  présente  une 

délamination  de  la  croute  ibérique  entre  la  croute  supérieure  et  la  croute  inférieure  à 

environ 15 km. La croute supérieure est impliquée dans la construction du prisme alors que 

la  croute  inférieure  est  subduite  sous  la  croute  européenne.  A  l’instar  des  deux  autres 

modèles, la géométrie de la Faille NordͲPyrénéenne est subverticale jusqu’à environ 10Ͳ15 

km  mais  comme  le  proposent  Roure  et  al.  [1989],  se  connecte  en  profondeur  au 

rétrochevauchement  principal.  Le  raccourcissement  proposé  est  de  147  km.  Une  autre 

interprétation  du  modèle  de  Muñoz  [1992]  donne  un  raccourcissement  de  165  km 

[Beaumont et al., 2000].  

Dans ces trois modèles  la valeur de  la Faille NordͲPyrénéenne antéͲcompression est  la 

même  et  correspond  à  la  limite  entre  les  plaques  Europe  et  Ibérie.  Sur  la  totalité  du 

raccourcissement,  le tiers est accommodé par  la plaque Europe  [Grandjean, 1992 ; Vergés, 

1994 ; Vergés et al., 1995 ; Teixell, 1996 ; Beaumont et al., 2000]. 
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Figure IͲ12 : Différentes interprétations du profil ECORS Pyrénées avec pour chaque la reconstitution de l’état 

antéͲorogénique : AͲ Roure et al., [1989] ; BͲMattauer, [1990] ; CͲMuñoz, [1992].  

 

 

Dans  les  Pyrénées  occidentales,  le  profil  ARZACQ  révèle  une  structure  différente  et 

plusieurs interprétations ont été proposées : 

♦ Daignières et al,  [1994] minimise  la  subduction de  l’Ibérie  sous  l’Europe.  Le 

Moho, à l’instar des Pyrénées centrales [Mattauer, 1990], est décalé par une structure subͲ

verticale d’échelle crustale (Figure IͲ13C) 

♦ Teixel,  [1998]  suggère  l’indentation  de  la  plaque  Ibérique  par  la  plaque 

Europe. La croute inférieure de l’Ibérie subduit sous la plaque européenne jusqu’à environ 

90 km de profondeur (Figure IͲ13D). 

♦ Muñoz  [2002]  propose  un  dispositif  similaire  à  la  structure  des  Pyrénées 

centrales (Figure IͲ13B). 

On  remarquera  que  dans  les  modèles  proposés  par  Muñoz  [1992]  et  Teixell  [1998],  le 

Chevauchement Frontal NordͲPyrénéen qui se connecte à  la croûte  Ibérique subduite  joue 

un rôle majeur.  

 

Figure  IͲ13 :  coupes  crustales  schématiques  des  Pyrénées  [Lacan,  2008].  a)  interprétation  du  profil  ECORSͲ

Pyrénées  [Muñoz,  1992] ;  b)  c)  et  d)  différentes  interprétations  du  profil  ECORSͲArzacq  dans  les  Pyrénées 

occidentales [Muñoz, 2002 ; Daignières et al., 1994 ; Teixell, 1998], respectivement. 
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La structure crustale du prisme sudͲpyrénéen, le long du profil ECORS, se caractérise par un 

empilement d’écailles de socle à vergence sud qui sont, du nord au sud, celles de Nogueras, 

Orri  et  Rialp  [Figure  IͲ14A,  e.g.  Muñoz,  1992].  Ces  structures  de  socle  passent  à  un 

décollement  dans  les  évaporites  du  Trias  sous  la  Zone  SudͲPyrénéenne  affectée  par  des 

chevauchements de couverture qui  sont, du nord au  sud, ceux de Bóixols, Montsec et  les 

Sierras Marginales [Figure IͲ14A, e.g. Séguret, 1972 ; Mutti et al., 1988 ; Muñoz, 1992]. 

 

 

Figure IͲ14 : AͲinterprétation de  la structure crustale des Pyrénées centrales  le  long du profil ECORSͲPyrénées 

[d’après Muñoz, 1992]. BͲinterprétation de  la  structure  crustale des Pyrénées occidentales  le  long du profil 

ECORSͲArzacq [d’après Teixell, 1998].   

 

 Dans  la  partie  ouest  des  Pyrénées  (Figure  IͲ14B),  la  structure  crustale  du  prisme  sudͲ

pyrénéen  est  caractérisée  par  l’empilement  de  trois  écailles  chevauchantes  majeures  à 

vergence sud qui sont, du Nord au Sud : Lakoura, Gavarnie et Guarga  [e.g. Séguret, 1972 ; 
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Labaume, 1983 ; Mutti et al., 1988 ; Teixell, 1998]. La structure de la partie centreͲouest de 

la Zone SudͲPyrénéenne sera détaillée dans le Chapitre III. 

Sur le profil ARZACQ (Figure IͲ14B), Teixell, [1998] propose un raccourcissement d’environ 75 

km. La variation latérale de la quantité de raccourcissement apparait être cohérente avec les 

données de la cinématique des plaques qui suggèrent que le raccourcissement diminue d’est 

en ouest. 

)Ǥ͵ǤbǤiiiǤ   Synthèse thermochronologique et modélisation 
De  manière  générale,  l’utilisation  de  la  thermochronologie  moyenne  et  basse 

température, couplée à des modèles numériques a permis de caractériser plus finement  la 

dynamique de croissance des prismes orogéniques en précisant l’âge des déformations. Les 

méthodes de datation utilisées  sont principalement  les méthodes   40Ar/39Ar,  les  traces de 

fission  sur  apatites  et  sur  zircon  et  (UͲTh)/He  sur  apatites  qui  permettent  de  balayer  un 

spectre de températures compris entre 350°C et 40°C (cf chapitre II).  

Depuis une dizaine d’années,  la  chaine des Pyrénées  a  fait  l’objet de nombreuses études 

thermochronologiques  [Figure  IͲ15;  Yelland,  1990 ;  Morris  et  al.,  1998 ;  Fitzgerald  et  al., 

1999 ; Maurel et al., 2002 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 2007 ;  Jolivet et al., 2007 ; 

Metcalf  et  al.,  2009].  L’âge  trace  de  fission  sur  apatite  (TFA)  le  plus  ancien,  106  ±  5 Ma 

[Yelland, 1990], correspond également à l’échantillon le plus au nord (Figure IͲ15). Il est situé 

dans le massif de l’Arize dans la Zone NordͲPyrénéenne et correspond à un bloc haut sur le 

bord d’un bassin albien. Selon Morris et al,  [1998],  la modélisation de  l’histoire  thermique 

(cf.  Chapitre  II)  de  cet  échantillon  indique  un  refroidissement  constant  à  travers  la  zone 

d’effacement partiel des traces (Partial Annealing Zone, PAZ) probablement en lien avec des 

mouvements décrochants entre  l’Ibérie et  l’Europe.  L’âge TFA  le plus  récent,  у 11 Ma,  se 

situe sur le granite de Bielsa [Jolivet et al., 2007] au sud de la Zone Axiale.  

 

Figure  IͲ15 :  Synthèse  cartographique  des  données  de  thermochronologie,  moyenne  à  basse  température, 

disponibles sur la chaine des Pyrénées (modifié de Labaume, inédit). Les couples d’âges correspondent à l’âge 

du sommet et de la base d’un profil vertical. Le cadre rouge correspond à notre zone d’étude. Pour des raisons 

de  lisibilité,  les échantillons de Metcalf et al,  [2009] n’ont pas été  rajoutés sur  la carte.  Ils sont situés sur  le 

massif de la Maladeta le long du profil ECORS Pyrénées. 
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L’analyse  de  21  échantillons  provenant  de  divers  massifs  des  Pyrénées  orientales  et 

centrales a permit de dresser un schéma d’évolution spatioͲtemporel du taux de dénudation  

du prisme [Morris et al., 1998]. La réalisation de carte de contour de dénudation a permis de 

confirmer le diachronisme de l’exhumation et sa migration d’est en ouest. Le taux maximum 

de  dénudation  correspond  à  la  tranche  35Ͳ30  Ma  et  se  localise  au  nord  des  Pyrénées 

orientales,  au  niveau  des massifs  d’Aston  et  de QuerigutͲMillas  [Morris  et  al.,  1998]. Ces 

résultats thermochronologiques, cohérents avec les données de la géologie, correspondent à 

la phase « Pyrénéenne » de l’orogénèse (cf. I.3.b.i).  

Plusieurs profils verticaux TFA de massifs situés le long du profil ECORS ont été réalisés 

[Figure IͲ15, Fitzgerald et al., 1999 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al, 2007]. Situé au nord 

dans  la  ZNP,  dans  la  partie  occidentale  du  massif  de  l’Arize,  le  profil  vertical  de  Lacourt 

(Figure IͲ16F, 470Ͳ1048 m) est constitué de 5 échantillons d’âges centraux compris entre 55 

± 3   Ma  (sommet) et 37 ± 1 Ma  (base). Ce dernier, en dehors de  la  tendance générale du 

profil,  traduit  l’activité d’une  faille  [Fitzgerald et al., 1999]. D’après  ces auteurs,  le profile 

suggère une accélération du  refroidissement à partir de 50 Ma  (Figure  IͲ16ͲF), également 

prédit  par  les  modèles  géodynamiques  [Storti  et  al.,  2000 ;  Beaumont  et  al.,  2000]  qui 

montrent que  le début de  l’exhumation dans un prisme bivergent est  localisé à  la verticale 

du  point  de  convergence  des  plaques  (situé  juste  au  sud  du  massif  de  L’Arize  sur  cette 

transversale). Cependant, en intégrant les données de Yelland, [1990] obtenues sur ce même 

massif,  le profil altitude/âge du massif de Lacourt présente une pente régulière, traduisant 

alors un refroidissement constant [Sinclair et al., 2005].  

Le profil vertical du massif de Riberot (Figure IͲ16E), situé dans la partie nord de la Zone 

Axiale,  dans  l’unité  chevauchante  des  Nogueras,  est  constitué  de  7  échantillons  répartis 

entre 2483 m et 1340 m d’altitude. Les âges centraux TFA du sommet et de la base du profil 

sont  respectivement  44  ±  4  Ma  et  39.3  ±  3  Ma.  La  pente  régulière  du  profil  traduit  un 

refroidissement constant correspondant à un taux d’exhumation de 173 ± 80 m.MaͲ1 à ± 1ʍ 

[Fitzgerald  et  al.,  1999].  La  tendance  générale  du  profil  de  Ribérot  est  confirmée  par  les 

données  de  Sinclair  et  al,  [2005]  même  si  ces  derniers  proposent  une  accélération  du 

refroidissement entre 38 et 36 Ma.  
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Figure  IͲ16 : Diagrammes  âge/altitude  [Sinclair  et  al.,  2005] de  données  traces  de  fission  sur  apatite/zircon 

provenant de différents profils  réalisés  le  long du profil ECORSͲPyrénées. Les  losanges blancs correspondent 

aux âges trace de fission sur apatite de Fitzgerald et al, [1999]. Les losanges blancs et les étoiles correspondent 

respectivement aux âges traces de fission sur apatite et sur zircon de Sinclair et al, [2005].    

 

Le profil  vertical du massif de Marimaña  [Figure  IͲ16D,  Sinclair  et al., 2005],  situé  au 

cœur  de  la  Zone  Axiale  dans  l’unité  chevauchante  des  Nogueras,  est  constitué  de  5 

échantillons répartis entre 2635 m et 2030 m d’altitude. Les âges centraux TFA du sommet 

et de la base sont respectivement 32.4 ± 2.8 Ma et 31.7 ± 2.8 Ma. L’échantillon du sommet a 
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également fournit un âge TF sur zircon de 49.7 ± 3.1 Ma. Le profil thermochronologique du 

massif  de  Marimaña  présente  une  pente  très  forte,  malgré  l’importante  dispersion  des 

données (Figure IͲ16D), suggérant un refroidissement rapide du massif à travers la PAZ entre 

35 Ma et 30 Ma  [Sinclair et al., 2005]. En complétant avec des âges  (UͲTh)/He sur apatite, 

Gibson et al, [2007] confirment l’évolution thermique du massif de Marimaña. Dix kilomètres 

à  l’ouest,  le profil d’Arties, constitué de données  traces de  fission et  (UͲTh)ͲHe sur apatite 

présente une histoire  thermique  similaire.  L’âge  trace de  fission  sur  zircon du  sommet du 

profil du massif de Marimaña indique que ce dernier a franchit la température de fermeture 

du  système  (Tc)  à  l’Eocène moyen  [Sinclair  et  al.,  2005].  La  combinaison  de  ces  données 

caractérise  ainsi  la  croissance  rapide  et  la  dénudation  consécutive  de  la  culmination 

anticlinale de la Zone Axiale pendant l’Eocène supérieur – Oligocène inférieur [Fitzgerald et 

al., 1999 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 2007].  

     Situé dans l’unité chevauchante d’Orri, le profil vertical réalisé dans la partie ouest du 

massif de la Maladeta [Figure IͲ16B, Fitzgerald et al., 1999] présente des âges centraux TFA 

compris  entre  31  ±  3  Ma  (2850  m)  et  21  ±  3  (1125 m).  Ces  datations  caractérisent  une 

évolution  thermique  s’articulant  en  deux  étapes :  (1)  Entre  2850  m  et  1945  m,  les  âges 

groupés autour de 32 Ma et  la pente  subverticale du profil  traduisent un  refroidissement 

rapide de la partie supérieure du massif à travers la PAZ à partir de 32 Ma, au taux estimé de 

2Ͳ4 km. MaͲ1 [Fitzgerald et al., 1999] ; (2) Le profil présente une rupture de pente entre  les 

échantillons PY70 (1945 m) et PY56 (1780 m). CelleͲci, combinée aux données de  longueur 

de  traces,  est  interprétée  comme  correspondant  à  la  partie  supérieure  de  la  zone 

d’effacement  partielle  des  traces  (PAZ)  formée  après  32 Ma  [Fitzgerald  et  al.,  1999]. Un 

profil vertical  réalisé à  l’extrémité sudͲest de ce même massif  [Figure  IͲ16B, Sinclair et al., 

2005 ;  Gibson  et  al.,  2007]  présente  une  évolution  thermique  semblable,  suggérant  que 

l’intégralité du massif à subit un refroidissement rapide, i.e., une exhumation, à у 32 Ma. Le 

profil Est de  la Maladeta présente également un âge trace de  fission sur zircon  (TFZ), MalͲ

00/1750 :  49.3  ±  2.6  Ma  (1750  m),  permettant  de  fixer  une  limite  à  la  quantité  de 

dénudation  autour  de  32  Ma.  En  effet,  l’échantillon  MalͲ00/1750 [Sinclair  et  al.,  2005]  a 

franchit la température de fermeture du système2 à l’Eocène inférieur. De plus, les données 

                                                       
2 Trace de fission sur zircon : Tc у 240 ± 30°C [Hurford, 1986 ; Brandon et al., 1998 ; Bernet et al., 2002 ; Bernet 

& Garver, 2005] 
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trace de fission sur apatites montrent que  les échantillons situés à une altitude  légèrement 

supérieure ont  franchit  la  zone d’effacement partiel des  traces  autour de 30 Ma  (marges 

d’erreur confondues sur  les 2 profils). Entre 49Ͳ30 Ma,  la partie supérieure du massif de  la 

Maladeta  n’a  donc  pas  été  exhumée  depuis  une  profondeur  supérieure  à  la  profondeur 

correspondant à  la température de fermeture du système2. La concordance des âges trace 

de fission sur apatite et zircon obtenus sur les massifs de la Maladeta et Marimaña suggère 

une histoire thermique identique [Sinclair et al., 2005]. Ces âges TFA obtenus sur le massif de 

la  Maladeta  ont  été  complétés  par  des  données  (UͲTh)/He  sur  apatites  et  Ar40/Ar39  sur 

Feldspath et Biotite [Metcalf et al., 2009] qui permettent de caractériser le refroidissement 

d’une  roche  sur une gamme de  températures allant de 400°CͲ350°C à 40°C. Ces  résultats 

suggèrent un enfouissement du massif de la Maladeta à 70 Ma interprété comme résultant 

de  l’activité du chevauchement de Gavarnie. CeluiͲci  induit  l’enfouissement  tectonique du 

massif  de  la  Maladeta  par  le  charriage  de  l’unité  des  Nogueras.  Ces  résultats  ont 

d’importantes  implications  sur  la  continuité  latérale  des  structures  de  la  Zone  Axiale  qui 

seront discutées dans le chapitre IV. 

  Le massif de Barruera (Figure IͲ16C), situé dans  l’axe de l’antiforme de  la Zone Axiale, 

présente un profil d’âges TFA autour de 20 Ma [Sinclair et al., 2005]. D’après la distribution 

des  longueurs  de  traces,  il  s’avère  que  les  deux  échantillons  les  plus  hauts  ont traversé 

rapidement  la PAZ.  La modélisation de  l’histoire  thermique de  l’échantillon de  la base du 

profil suggère un ralentissement du refroidissement [Sinclair et al., 2005]. Comparativement 

aux  échantillons  d’altitude  équivalente  dans  les massifs  de  la Maladeta  et Marimaña,  les 

âges trace de fission du profil de Barruera sont plus jeunes. Cette différence est interprétée 

comme résultant d’un ultime pulse tectonique pyrénéen dans cette partie de la chaine. Des 

datations  complémentaires  en  (UͲTh)/He  sur  apatite  [Gibson  et  al.,  2007]  confirment 

également le fait que l’histoire thermique du massif de Barruera est très différente de celle 

des massifs de la Maladeta et de Marimaña. L’échantillon de la base du profil révèle un âge 

trace de fission sur zircon de 104 ± 7 Ma, suggérant que la base du profil n’a pas été enfouit 

à  une  température  supérieure  à  la  température  de  fermeture  du  système2  pendant 

l’orogénèse pyrénéenne [Sinclair et al., 2005]. 

Plus au sud,  le profil thermochronologique TFA des Nogueras [Figure  IͲ16ͲA, Sinclair et 

al., 2005 ; Gibson et al., 2007]  se  caractérise par un  refroidissement à  travers  la PAZ plus 

tardif et plus  lent que celui des massifs de  la Maladeta et Marimaña. A  l’inverse, à altitude 
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équivalente,  les  âges  TFA  du  profil  des  Nogueras  sont  plus  anciens  que  ceux  du  profil 

Barruera, situé en position plus  interne dans  la chaine. A  l’instar du profil de Barruera, un 

âge  trace de  fission  sur  zircon de 159 ± 33 Ma,  suggère que  la base du profil n’a pas été 

enfouie à une température supérieure à  la température de fermeture du système2 [Sinclair 

et al., 2005]. 

En  résumé,  les  données  thermochronologiques  obtenues  le  long  du  profil  ECORS 

montrent clairement une distribution asymétrique et sont de plus en plus  jeunes vers sud. 

Ce  résultat  témoigne  de  la  croissance  tectonique  du  prisme  pyrénéen  caractérisé  par  la 

migration  en  séquence  de  la  déformation  vers  le  sud.  Fitzgerald  et  al,  [1999]  propose  le 

scénario  suivant :  la  dénudation  éocène  enregistrée  par  le  profil  de  Ribérot  traduit 

l’inversion  des  structures  crétacées  (173  m.MaͲ1).  L’Oligocène  se  caractérise  par  une 

accélération  du  refroidissement,  observée  sur  le  profil  de  la  Maladeta,  traduisant  le 

développement  de  l’empilement  anticlinal  d’unités  crustales  (anticlinal  stack).  On  note 

également la présence d’âges traces de fission synorogéniques autour de 20 Ma [Sinclair et 

al., 2005 ; Gibson et al., 2007]  sur  le bord  sud de  la Zone Axiale  (massif de Barruera) plus 

jeunes que l’âge couramment admis de la fin de la compression pyrénéenne correspondant 

à la transition oligoͲmiocène.  

A l’ouest des Pyrénées centrales, une étude thermochronologique à l’origine du présent 

travail  et  géographiquement  comprise  dans  notre  zone  d’étude,  a  été  conduite  sur  les 

granites  de  BordèreͲLouron,  du  Néouvielle  et  de  Bielsa  (Figure  IͲ15  et  Figure  IͲ17). 

L’originalité de ce travail a consisté à coupler une étude structurale avec une analyse TFA et 
40Ar/39Ar sur biotite et KͲfeldspath3 dans  le but de caractériser  l’exhumation tectonique de 

cette partie de l’orogène [Jolivet et al., 2007].  

Structuralement,  le  massif  du  Néouvielle  est  situé  au  toit  du  chevauchement  de 

Gavarnie (Figure IͲ17). Deux profils ont été réalisés : (1) un profil horizontal autour de 2000m 

d’altitude composé de 3 échantillons d’âges compris entre 27.5 ± 2.1 Ma et 22.2 ± 1.4 Ma; 

(2) un profil vertical entre 3100m et 1900m composé de 2 échantillons d’âges compris entre 

35.1 ± 2.3 Ma et 22.2 ± 1.4 Ma. Les modélisations temps/température montrent que l’âge de 

refroidissement en dessous de l’isotherme 120°C était compris entre 45 et 35 Ma à un taux 

                                                       
3  Datations  40Ar/39Ar  sur  biotites :  Tc  у  300Ͳ350°C  [Harrison  et  al.,  1985 ;  Dahl,  1996b] ;  sur  feldspaths 

potassiques, Tc у 150Ͳ300°C [Lovera et al., 1989]. 
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de  3°C.MaͲ1  pour  le  sommet  et  autour  de  20  Ma  pour  la  base  [Jolivet  et  al.,  2007].  La 

datation du sommet du massif de BordèreͲLouron indique une histoire thermique identique 

à celle du sommet du Néouvielle mais à une altitude actuelle beaucoup plus faible (environ 

900  m).  L’évolution  thermique  du  granite  de  Néouvielle  est  affectée  par  un  deuxième 

épisode de refroidissement : après un arrêt du refroidissement à 70°C à environ 25 Ma pour 

le sommet, le massif subit une exhumation finale rapide à partir 5 Ma.  

Sur  le bord sud de  la Zone Axiale,  le granite de Bielsa est structuralement situé au  toit du 

chevauchement  du  même  nom  et  au  mur  du  chevauchement  de  Gavarnie  (Figure  IͲ17). 

L’échantillonage a été réalisé sous la surface discordante du PermoͲTrias sur le granite. Cette 

surface  horizontale  antéͲpyrénéenne,  correspondant  à  une  surface  d’érosion  tardiͲ 

hercynienne, est tectoniquement basculée vers  le sud d’environ 30° par  le chevauchement 

de  Bielsa  [Jolivet  et  al.,  2007].  Les  âges  centraux  du  sommet  et  de  la  base  sont 

respectivement de 18.0 ± 1.9 Ma (2600m) et 19.4 ± 2.4 Ma (1100m), soit identiques dans la 

marge d’erreur. L’échantillon BS6 (1400m) situé au cœur du massif présente un âge de 10.9 

± 1.0 Ma, correspondant au plus jeune âge TFA enregistré dans la Zone Axiale. 

Les  échantillons  des  extrémités  du  profil  vertical  (BS1  et  BS7 ;  Figure  IͲ17)  situés  sous  la 

surface  d’érosion  postͲhercynienne  basculée  présentent  un  âge  identique.  Ce  résultat 

permet donc d’affirmer que le basculement des échantillons s’est produit postérieurement à 

leur  refroidissement et permettant ainsi de mettre en évidence  l’activité  tectonique horsͲ

séquence au Miocène inférieur du chevauchement de Bielsa.   

A l’instar du massif du Néouvielle, le massif de Bielsa se caractérise par un deuxième épisode 

de refroidissement autour de 5 Ma.  

Toutes les datations 40Ar/39Ar réalisées, excepté l’échantillon NV7, sont caractérisées par des 

âges mixtes permettant d’estimer une quantité maximale de dénudation de 6Ͳ8km [Jolivet et 

al., 2007]. L’échantillon NV7 est situé à quelques mètres d’une zone mylonitique traversant 

le  massif  du  Néouvielle  et  correspondant  à  l’une  des  branches  de  la  terminaison  est  du 

chevauchement des EauxͲChaudes. Son âge 40Ar/39Ar sur KͲfeldspath de 53 Ma suggère une 

remise à zéro du chronomètre au Cénozoïque attestant donc d’une activité pyrénéenne de 

cette zone mylonitique. Ces conclusions sont concordantes avec la datation RbͲSr effectuée 

sur ces mêmes mylonites par Wayne & McCaig, [1998] qui fournit un âge de 48 ± 2 Ma.  
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En résumé, la combinaison de l’analyse thermochronologique et de l’étude structurale de la 

partie  ouest  des  Pyrénées  centrales  a  permis  de  mieux  contraindre  l’évolution  de 

l’enfouissement et de  l’exhumation de  cette partie de  la  chaine, en  lien avec  l’activité du 

système  chevauchant  (Figure  IͲ18A).  Les  principaux  résultats  sont  (Figure  IͲ18B :  (1)  la 

propagation enͲséquence vers  le sud du système chevauchant composé principalement, du 

nord  au  sud, des  chevauchements  des  EauxͲChaudes,  de  Gavarnie  et  de  Guarga ;  (2)  la 

réactivation  horsͲséquence,  au  début  du  Miocène,  du  bord  sud  de  la  Zone  Axiale.  Cette 

réactivation postérieure au scellement du front sudͲpyrénéen, s’est effectuée à la faveur du 

chevauchement de socle de Bielsa. 

Les travaux de Maurel et al, [2002] dans la partie orientale de la chaine ont permit de dater 

l’exhumation des Massifs du Canigou et de Mont Louis. Les âges TFA réalisés sur le massif du 

Canigou révèlent un refroidissement en dessous de  l’isotherme 120°C autour de 26Ͳ27 Ma 

lié au  jeu en faille normale de  l’accident de  la Têt  lors de  l’ouverture du Golfe du Lion. Les 

datations  effectuées  sur  le  granite  de MontͲLouis,  structuralement  situé  au  toit  de  cette 

faille, caractérisent une exhumation tectonique pyrénéenne autour de 40 Ma.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure  IͲ17 : Carte structurale et coupes de  la partie ouest des Pyrénées centrales précisant  la  localisation et

l’âge central des échantillons [Jolivet et al., 2007]  
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Figure IͲ18 : AͲHistoire de l’enfouissement et exhumation des massifs du Néouvielle et de Bielsa [Jolivet et al., 

2007]. BͲEvolution du système chevauchant déduit des résultats thermochronologiques et des données de  la 

géologie [Jolivet et al., 2007].  
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En  conclusion,  l’intégralité  des  datations  basses  et  moyennes  températures  réalisées 

dans  la Zone Axiale et  la Zone NordͲPyrénéenne des Pyrénées  centroͲorientales  semblent 

concordantes et montrent clairement  la migration de  la dénudation vers  le sud, an accord 

avec  les  résultat obtenus par  les modèles numériques de  croissance du prisme  pyrénéen 

[Beaumont  et  al.,  2000].  La  plupart  de  ces  études  [Fitzgerald  et  al.,  1999 ; Maurel  et al., 

2002 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 2007 ;  Jolivet et al., 2007 ; Metcalf et al., 2009] 

interprètent ces résultats comme datant l’activité tectonique et par conséquent interprètent 

la  dénudation  enregistrée  par  les  données  thermochronologiques  comme  résultant  de  la 

croissance  tectonique  du  prisme  pyrénéen.  Ainsi,  le  long  du  profil  ECORSͲPyrénées, 

l’accélération  du  refroidissement  à  l’Oligocène  résulterait  du  développement  de 

l’empilement   anticlinal d’écailles de socle (anticlinal stack) [Fitzgerald et al., 1999 ; Sinclair 

et al., 2005 ; Gibson et al., 2007 ; Metcalf et al., 2009]. Dans  les Pyrénées centreͲouest,  les 

résultats  de  Jolivet  et  al,  [2007]  ont  permis  de  dater  l’activité  des  principaux 

chevauchements et ainsi de mettre en évidence la réactivation tectonique horsͲséquence du 

bord  sud  de  la  Zone  Axiale  postérieurement  au  scellement  du  front  sudͲpyrénéen.  Les 

données TFA du massif de Barruera situé sur  le profil ECORS suggèrent que cet épisode de 

réactivation  tectonique  au  Miocène  inférieur  pourrait  également  affecter  les  Pyrénées 

centrales.        

 

I.4. Evolution morphologique des Pyrénées    
Une  des  caractéristiques  morphologiques  de  l’orogène  pyrénéen  est  l’existence  de 

surfaces  d’érosion  de  haute  altitude  à  faible  relief  (Highly  Elevated  –  Low Relief ; HEͲLR ; 

Babault, 2004 ; Babault et al., 2005) qui tronquent le matériel paléozoique de la Zone Axiale 

et sa couverture mésozoïque et qui sont décrites largement depuis le début du siècle dernier 

[Penck,  1894, Mengel,  1910 ;  Sorre,  1913 ;  Panzer,  1926 ;  Astre,  1927 ; Nussbaum,  1931 ; 

Boissevain,  1934 ;  Pannekoek,  1935 ;  Birot,  1937 ;  Goron,  1941 ;  De  Sitter,  1952 ;  Calvet, 

1994]. Localement, ces  surfaces  sont  recouvertes en discordance par des  sédiments d’âge 

Miocène supérieur [11.1 – 8.7 Ma ; e.g., Garcès et al., 1996] attestant que leur formation est 

antérieure  [Birot, 1937 ; Roca, 1996]. La  formation de ces  surfaces  suscite de nombreuses 

questions et plusieurs  interprétations ont été proposées :  ces  surfaces d’érosion de haute 
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altitude  se  sont  formées  en  deux  temps :  (i)  pénéplanation  de  l’édifice  orogénique  (ii) 

surrection postͲtectonique  [De Sitter, 1952 ; Keefer, 1970 ; Blackstone, 1975 ; Scott, 1975 ; 

Tweto, 1975]. Cela suggère, dans les Pyrénées, une surrection de 2000 m postérieurement à 

l’arrêt  de  la  tectonique.  Différents  processus  ont  été  invoqués  pour  expliquer  cette 

surrection au Pliocène : (i) des mouvements compressifs tangentiels [De Sitter, 1952 ; qui ne 

sont pas documentés] induisant un épaississement crustal de 12 km; (ii)  la suppression de la 

racine crustale paléogène au Néogène, entrainant une  surrection généralisée de  la chaine 

[Brunet,  1986].  Des  études  tomographiques  ont  néanmoins  confirmé  la  présence  d’une 

racine descendant à environ 100 km [Souriau & Granet, 1995].  

De  récentes  études  invoquent  d’autres  mécanismes  à  l’origine  de  la  formation  de  ces 

surfaces d’altitude. Selon Babault et al,    [2005], ces surfaces d’érosion se  forment à haute 

altitude  suite  au  remplissage  du  bassin  d’avantͲchaine   par  d’importante  quantité  de 

matériel  continental  qui  remonte  en  discordance  (onlap)  sur  les  parties  internes  de 

l’orogène. Ce comblement du bassin entraine l’élévation du niveau de base, qui induit à son 

tour  une  diminution  de  la  capacité  érosive  du  système  de  drainage  et  permet  ainsi  la 

formation  de  ces  surfaces  d’érosion  d’altitude  élevée  et  à  faible  relief.  Sur  la  base  de 

modèles  analogiques,  Babault  et  al,  [2005]  apportent  d’important  éléments  venant 

corroborer le modèle de formation de ces surfaces d’altitude à faible relief. 

Sur  la base d’arguments  géologiques,  géomorphologiques et  thermochronologiques,  cette 

interprétation est cependant contestée. En effet, selon Gunnell & Calvet, [2006] et Sinclair et 

al, [2009] plusieurs points de désaccords existent : (i) tout d’abord, ces auteurs remettent en 

question  les  critères  d’identification  de  ces  surfaces  d’érosion  d’altitude  à  faible  relief : 

comment  les discriminer des  surfaces  structurales,  glaciaires ou d’autres  faibles  reliefs de 

dépôt;  (ii) deux surfaces d’érosion existent dans  l’orogène : une première marquée par  les 

sommets et  comprise entre 2700 et 2900 m   et une  la deuxième, d’altitude  relativement 

basse et d’étendue très importante correspondant à un ensemble de pédiments [Gunnell & 

Calvet, 2006];  (iii) Babault et al,  [2005] étendent à  l’ensemble de  l’orogène  le modèle de 

comblement du bassin par des dépôts continentaux qui remontent on « onlap » sur la haute 

chaine  sur  la  base  d’un  affleurement  ponctuel :  la  paléoͲvallée  de  Sis.  Cependant,  selon 

Gunnell & Calvet  [2006], aucune pénéplaine connectable avec ces séries conglomératiques 

n’existe  à  cette  longitude  dans  la  Zone  Axiale.  De  plus,  selon  Sinclair  et  al,  [2005], la 

composition des séquences clastiques affleurant dans la région des Nogueras indiquent une 
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source  très proche. Selon Sinclair et al,  [2009], aucune donnée de géologie ne confirme  le 

fait  que  les  séries  conglomératiques  remontaient  très  loin dans  les  parties  internes  de  la 

chaine comme  suggéré par Babault et al,  [2005]  ;  (iv) Le modèle de  formation déduit des 

observations sur le versant sud de l’édifice pyrénéen est extrapolé au versant nord. Or selon 

Gunnell & Calvet,  [2006], dans  le bassin Aquitain  il n’existe pas de  séquences clastiques à 

une  altitude  supérieure  à  700  m ;  (v)  la  pente  nécessaire  pour  connecter  les  séquences 

clastiques dans  le bassin et  les pénéplaines d’altitudes excède  la valeur naturelle permise 

[Stanistreet  &  McCarthy,  1993  dans  Gunnell  &  Calvet,  2006] ;  (vi)  les  modélisations  de 

l’histoire  thermique  du  massif  de  la  Maladeta  [Gibson  et  al.,  2007]  caractérisent  une 

exhumation  postͲorogénique  depuis  30  Ma,  incompatible  avec  la  préservation  de  ces 

surfaces dont l’âge est antéͲMiocène supérieur [Babault et al., 2005].  

A l’instar d’autres analogues présentant des caractéristiques morphologiques similaires, e.g., 

la  chaine  des  Laramides  dans  les  Rocky  Mountains,  l’origine  de  ces  surfaces  d’érosion 

d’altitude  à  faible  relief  reste  très  débattue.  Dans  le  cadre  de  ce  travail  nous  tenterons 

d’apporter quelques éléments à la compréhension de tel processus. 

I.5. Conclusions 
La combinaison de nombreuses disciplines des sciences de la Terre permet de proposer 

aujourd’hui un  schéma d’évolution  de plus  en plus précis de  l’orogène pyrénéen.  Il  reste 

cependant  des  incertitudes  quant  à  la  dynamique  alpine  de  croissance  de  la  chaine  des 

Pyrénées.  L’étude des  relations  tectoniqueͲsédimentation,  très  largement utilisée dans  les 

bassins  d’avantͲchaine  Pyrénéens,  ne  permet  que  de  révéler  l’âge  de  la  déformation 

affectant  les  sédiments  du  piedmont.  Comme  il  a  été  discuté  dans  l’introduction,  cette 

déformation résulte principalement du processus d’accrétion frontale dans le prisme. Quant 

est il des processus d’épaississement interne qui crée du relief dans les parties internes de la 

chaine ?  Ces  derniers,  caractérisés  principalement  par  l’advection  verticale  des  particules 

dans  le  système  [e.g.  Sinclair  et  al.,  2005],  ne  peut  être  mis  en  évidence  que  par  la 

thermochronologie basse et moyenne température. De récentes études réalisées sur la Zone 

Axiale  et  la  Zone  NordͲPyrénéenne  datent  et  quantifient  ce  processus  d’épaississement 

interne [Fitzgerald et al., 1999 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 2007 ; Jolivet et al., 2007 ; 

Metcalf et al., 2009]. Dans la partie ouest des Pyrénées centrales, l’accrétion d’une unité de 
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socle  postérieurement  au  scellement  du  front,  suggère  une  réactivation  tectonique  horsͲ

séquence du bord sud de  la Zone Axiale  [Jolivet et al., 2007]. Avec un bassin parfaitement 

préservé, bien documenté et vierge de données thermochronologiques,  la partie ouest des 

Pyrénées  centrales  constitue  donc  une  zone  d’étude  toute  indiquée  pour  l’étude  de  la 

dynamique de croissance d’un prisme orogénique intracontinental. 
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Chapitre ))Ǥ Thermochronologie ǣ  techniques  et méthodes 
II.1. )ntroduction à la thermochronologie 
Le  rôle  premier  de  la  thermochronologie  est  la  détermination  de  l’âge  de 

refroidissement.  Elle  s’applique  en  conséquence  à  l’étude  de  nombreux  processus 

géologiques  et  permet  la  datation,  par  exemple,  du  refroidissement  d’intrusions 

magmatiques,  de  fluides,  ou  de  la  dénudation  tectonique  (contextes  extensifs).  Dans  les 

contextes  compressifs,  type  prisme  orogénique,  le  refroidissement  enregistré  par  la 

thermochronologie résulte de  l’effet de  l’érosion dont  l’importance dépend entre autre de 

deux paramètres qui sont le relief (créés par des mouvements verticaux dans le prisme) et le 

climat. 

Ce chapitre s’articule en deux parties : une présentation des principes fondamentaux de 

la méthode puis dans un deuxième temps nous verrons comment mettre en application  la 

thermochronologie pour répondre aux problèmes géologiques posés.   

La thermochronologie fournit de précieux enregistrements des mouvements verticaux à 

l’échelle des temps géologiques permettant de préciser  la nature et  le calendrier d’activité 

des  processus  tectoniques.  La  thermochronologie  repose  sur  le  principe  suivant :  la 

désintégration nucléaire d’un atome père entraine la production d’un élément fils. Au dessus 

d’une  température  caractéristique,  appelée  température  de  fermeture  (Tc,  closure 

temperature ; Dodson, 1973, 1979)  l’élément fils diffuse en dehors du système. En dessous 

de cette température,  la diffusion s’arrête et  le système est considéré comme fermé. Pour 

certains systèmes thermochronologiques, e.g., trace de  fission sur apatite et (UͲTh)/He sur 

apatites, la température de fermeture correspond à un intervalle dans lequel le processus de 

diffusion  ralentit. En dessous de  cet  intervalle,  le processus est  suffisamment  ralenti pour 

considérer  que  le  système  est  fermé.  De  plus,  la  Tc  est  propre  à  chaque  système 

géochronologique et varie en fonction de la taille des grains, de la composition chimique, et 

du taux de refroidissement [Braun et al., 2006].  
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Figure  IIͲ1 : représentation schématique du comportement d’un système géochronologique ouvert (droite) et 

fermé (gauche) [Braun et al., 2006].    

 

Une  fois  le problème  géologique posé,  le  choix du  thermochronomètre dépend de  la 

disponiblité des différents minéraux et de leur gamme de température. Le type de processus 

à  étudier  déterminera  le  type  de  chronomètre  que  nous  utiliserons :  des  températures 

importantes contraindront généralement des processus profonds et à grande échelle, et des 

températures moyennes à basses seront consacrées à l’étude de processus plus superficiels 

et à des échelles inférieures (cette étude).   

Il  convient  alors  de  rappeler  les  grandes  caractéristiques des  systèmes 

thermochronologiques de moyenne et basse température (Figure IIͲ2):  

♦ 
40Ar/39Ar  dont  la  température  de  fermeture  (Tc)  dépend  du    système 

minéralogique  utilisé :  (a)  amphiboles,  Tc  у  550°Ͳ650°C  [Harrison,  1981 ;  Dahl,  1996a ; 

Villa et al., 1996] ; (b) muscovites, Tc у 350Ͳ400°C [Hames & Bowring, 1994] ; (c) biotites, 

Tc у 300Ͳ350°C [Harrison et al., 1985 ; Dahl, 1996b] ; (d) feldspaths potassiques, Tc у 150Ͳ

300°C [Lovera et al., 1989]. 

♦ Traces de  fission. Les minéraux utilisés sont :  (a) zircon, dont  la température 

d’effacement  instantané  (à  l’echelle des  temps géologiques) des  traces4 est : Tc у 240 ± 

30°C [Hurford, 1986 ; Brandon et al., 1998 ; Bernet et al., 2002 ; Bernet & Garver, 2005] ; 

                                                       
4 La  température d’effacement des  traces est  l’équivalent de  la  température de  fermeture  (Tc) des systèmes 

isotopiques (e.g. 40Ar/39Ar). 
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(b)  apatites,  Tc  у  120°C  [Gleadow  &  Duddy,  1981 ;  Naeser,  1979,  1981].  Ce  système 

minéralogique  permet  de  dater  le  refroidissement  d’une  roche  entre  120°C  et  60°C 

correspondant  à  la  zone  d’effacement  partiel  des  traces  (PAZ,  Partial  Annealing  Zone) 

[e.g. Gallagher et al., 1998]. Cette méthode permet également de modéliser  l’évolution 

temps/température d’une roche dans la PAZ. (II.3.d)  

♦ (UͲTh)/He sur Zircon, Tc у 170 Ͳ 190°C [Reiners et al., 2003] et sur apatites, qui 

permet de décrire  le refroidissement d’une roche entre 70°C et 40°C [Wolf et al., 1996 ; 

Farley, 2000].  

II.2. Le choix du thermochronomètre  
Le choix du thermochronomètre doit intégrer de nombreux paramètres afin d’apporter 

la solution  la plus adaptée possible au problème géologique posé. Comme nous  l’avons vu 

précédemment, une   première et  importante partie de  ce  travail  a  consisté  à dresser un 

schéma précis de  l’évolution  thermoͲtectonoͲstratigraphique du bassin d’AinsaͲJaca. Dans 

un deuxième temps cette étude thermoͲtectonique a été étendue à l’ensemble de l’orogène 

à  travers  une  coupe  nordͲsud  intégrant  les  parties  internes  du  prisme.  Cependant,  de 

récentes  études  thermochronologiques  conduites  sur  la  Zone  Axiale  de  la  chaine  des 

Pyrénées  [cf.  I.3.b.iii ;  Maurel  et  al.,  2002 ;  Sinclair  et  al.,  2005]  ont  montré  que  les 

températures maximales atteintes par  les roches affleurantes, sauf exception (i.e., base du 

massif  de  la  Maladeta,  zones  de  cisaillement,  sont  inférieures  à  200Ͳ300°C).  De  plus,  la 

quantité de dénudation enregistrée dans  la partie  interne du prisme étant nécessairement 

supérieure à celle enregistrée dans le bassin, il apparaissait donc que la méthode des traces 

de  fission  sur  apatite  constituait  le  choix  le  plus  pertinent  pour  caractériser  l’évolution 

thermoͲtectonique du prisme pyrénéen. 
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Figure  IIͲ2 :  Températures  de  fermeture  de  différents  systèmes  thermochronologiques  [http://suͲ

thermochronology.syr.edu/).  Les  étoiles  correspondent  aux  méthodes  qui  seront  abordées  dans  ce  travail 

(seule la méthode des traces de fission n’a été utilisée).  

II.3. Les traces de fission sur apatite 
II.3.a. Les grands principes 
 

La désintégration radioactive d’un atome  lourd  (Z>90 et A>230)  induit  l’éjection d’une 

particule ɲ et, selon des directions opposées, de 2 particules chargées. CellesͲci entrainent la 

formation d’une trace rectiligne résultant de l’amorphisation du réseau cristallin [Fleischer et 

al., 1975]. La cicatrice ainsi formée est une trace de fission latente (naturelle, ou spontanée) 

(Figure IIͲ3). L’essentiel des traces de fission dans l’apatite et le zircon résulte de la fission de 

l’isotope 238U dont le taux de désintégration est statistiquement considéré comme constant 

[e.g., Gallagher et al., 1998]. Les atomes lourds d’235U et 232Th ont des périodes de demiͲvie 
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trop  longues pour produire un nombre significatif de  traces de  fission. Cependant, dans  le 

cas de certains échantillons très vieux (>300 Ma) et riches en 232Th on note  la présence de 

traces de  fission plus grosses et plus  longues, sans doute  formées par  la désintégration de 

cet isotope [com pers M. Jolivet]. L’observation en microscopie optique (× 1250) d’une trace 

de fission, dont les dimensions maximum sont de 17 à 20 µm de long pour 1 à 4 µm de large 

(après attaque chimique), n’est réalisable qu’après avoir subit une attaque chimique (Pour la 

partie traitement des échantillons,  le  lecteur pourra se référer à  la description très précise 

de  la  méthodologie  réalisée  par  Jolivet,  2001).  Les  traces  de  fission  sont  principalement 

générées  dans  des  matériaux  inorganiques  isolants,  e.g.  minéraux,  verres  [Green  et  al., 

1986].  Le  minéral  utilisé  dans  ce  travail,  l’apatite  [Ca5(PO4)3(F,Cl,OH),  Deer  et  al.,  1969], 

présente  une  concentration  en  238U  [comprise  entre  1Ͳ200  ppm,  Donelick  et  al.,  2005] 

« idéale » pour générer un nombre suffisant d’évènements de désintégration [Gallagher et 

al., 1998].  

Au  cours  du  temps,  les  traces  de  fission  subissent  un  phénomène  de  réparation,  ou 

cicatrisation,  tendant  à  réduire  leur  taille.  Ce  phénomène  se  réalise  à  la  faveur  d’un 

processus de diffusion à  l’échelle du  réseau cristallin. La  température  joue un  rôle majeur 

dans l’effacement des traces de fission : plus la température est élevée, plus la cicatrisation 

des  traces est  rapide  [Figure  IIͲ4 ; Näeser, 1979 ; Green et al., 1986 ;  Laslett et al., 1987 ; 

Duddy et al., 1988 ; Green et al., 1989 ; Gallagher, 1998]. A des températures inférieures à у 

60°C,  le  processus  de  cicatrisation  des  traces  de  fission  devient  extrêmement  lent  mais 

persiste, même à température ambiante [Green et al., 1986]. A l’opposé, à des températures 

supérieures à у 120°C,  l’effacement des traces de fission devient  instantané à  l’échelle des 

temps géologiques. Cet intervalle de température compris entre 60°C et 120°C correspond à 

la zone d’effacement partiel des traces ou PAZ [Partial Annealing Zone ; Wagner, 1979b]. 
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Figure  IIͲ3 : Schéma représentant  la formation d’une trace de fission [modifié d’après Gallagher et al., 1998]: 

modèle  pic  d’explosion  ionique  [Fleischer  et  al.,  1975].  A :  Réseau  cristallin  présentant  des  atomes  d’  238U 

(ronds noirs) ; B : Fission spontanée des atomes d’ 238U naturellement  instables ; C : Formation de  la trace de 

fission par ionisation du réseau cristallin. 
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Figure  IIͲ4 :  Concept de  la  zone  d’effacement partiel  des  traces  PAZ  appliqué  au minéral  d’apatite  [d’après 

Näeser,  1979] A :  Evolution  de  la  vitesse  d’effacement  des  traces  en  fonction  de  la  température.  Il  est 

important de noter que même en dessous de 60°C le processus de diffusion, responsable de la réparation des 

traces, persiste ; B : Evolution de l’âge trace de fission en fonction de la température (pour un même âge initial 

et un temps de résidence identique à chaque température).   

 

II.3.b.  Détermination dǯun âge traces de fission 
Cette méthode de datation étant basée sur une  loi de décroissance  radioactive  (1),  la 

détermination  de  l’âge  trace  de  fission  d’un  cristal  d’apatite  nécessite  l’estimation  du 

nombre d’atomes pères et d’atomes fils.  

஽ܰ ൌ  ௣ܰ ሺ݁ିఒ௧ െ ͳሻ             (1) 
avec 

ND : nombre d’éléments fils (nombre de traces spontanées) 

Np : nombre d’éléments pères 

ʄ : constante de désintégration en .anͲ1 

t : temps en an 
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Comme décrit plus haut,  la désintégration spontanée de  l’238U entraine  la  formation d’une 

trace  de  fission  assimilable  à  l’élément  fils.  La  détermination  de  la  quantité  d’éléments 

238Uinit (éléments pères) est basée sur  la constance, dans  la nature, du rapport 
௎మయఴ௎మయఱ    égal à 

137.88  [Steiger &  Jäger, 1977 dans Donelick et al., 2005]. L’objectif est donc de  trouver  la 

quantité  d’atomes  d’235U  présents  dans  le  minéral  (en  négligeant  sa  désintégration).  Ce 

dernier, également naturellement instable, ne contribue que pour une part négligeable à la 

formation  des  traces  de  fission.  L’235U  possède  la  propriété  de  fissionner  par  capture 

neutronique.  Afin  de  mettre  en  évidence  sa  concentration  dans  le  minéral  étudié,  les 

minéraux à dater sont soumis à un bombardement neutronique dans un réacteur nucléaire. 

Ce bombardement entraine  la désintégration de  l’235U et  la  formation de  traces de  fission 

dites  induites.  Nous  utilisons  la  méthode  du  détecteur  externe  (cf.  ciͲdessous)  afin 

d’enregistrer  la désintégration de  l’235U. Dans  le cadre de cette  thèse,  les échantillons ont 

été  irradiés aux EtatsͲUnis à  l’université de  l’état d’Oregon. L’intensité du  flux neutronique 

est estimée en utilisant un dosimètre en verre dont la concentration d’uranium est connue.  

))Ǥ͵ǤbǤiǤ La méthode du détecteur externe  
L’un  des  principaux  intérêts  de  la méthode  du  détecteur  externe  [Figure  IIͲ5 ; Hurford & 

Carter,  1991]  est  de  pouvoir  dater  individuellement  les  minéraux  [Jolivet,  2001].  Cette 

méthode est également  recommandée par  l’Union  Internationale du Groupe de Travail en 

Sciences  de  la  Terre  [I.U.G.S.W.G., Hurford,  1990a,  b].  L’âge  traces  de  fission  s’obtient  à 

partir de l’équation suivante : ܶ݁݃ܽܨ ൌ   ͳߣௗ ln ൤ͳ ൅ ௗߣ݃ߞ ௜ߩ௦ߩ  ௗ൨ߩ
 

Où TFage est  l’âge d’un grain d’apatite; ʌs et ʌi correspondent respectivement à  la densité 

de traces spontanées et induites ; ʌd est la densité de traces induites dans le dosimètre ;  ʄd 

est la constante de désintégration ɲ de l’238U ; g = 
௚೏௚೔  est un facteur géométrique égal à 2ʋ et 

ɺ [facteur de calibration zêta, Hurford & Green, 1982] permet d’intégrer les termes difficiles à 

déterminer. Ce dernier est propre à chaque opérateur. 
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Figure IIͲ5 : Méthode du détecteur externe [dans Robert, 2009 d’après Gallagher et al., 1998].  

Le calcul du paramètre  ɺ est basé sur  la détermination du rapport 
ఘೞఘ೔ dans  le standard 

irradié conjointement de l’échantillon à dater. Un standard est un échantillon dont l’âge est 

connu précisément. L’écart entre  l’âge du standard et  l’âge obtenu par  l’opérateur permet 

de calculer la valeur du facteur de correction ɺ, permettant alors de corriger ce biais.  
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Figure  IIͲ6 : Graphique montrant  l’évolution de  la  valeur de mon  zêta en  fonction du nombre de  standards 

comptés.  La  valeur utilisée  lors du  calcul des  âges, dans  le  cadre de  cette  thèse,  correspond  à  la moyenne 

pondérée : 342.66 ± 6.67 (représentée en pointillé). 

Le paramètre ɺ évolue avec le temps (i.e., « entrainement de l’œil », changement de l’acuité 

visuelle  de  l’opérateur)  et  doit  en  conséquence  être  évalué  régulièrement.  Pour  la 

calibration du facteur Zêta, deux standards ont été utilisés : 

♦ Durango,  31.4 ± 0.5 Ma  [Steiger & Jäger, 1977].  

♦ Mt Dromedary, 98.7 ± 0.6 Ma [Green, 1985]. 

))Ǥ͵ǤbǤiiǤ Calcul de lǯâge moyen 
Comme  discuté  précédemment,  la  méthode  du  détecteur  externe  permet  la 

détermination de l’âge individuel des grains d’apatites dans l’échantillon. Par convention, le 

comptage se fait parallèlement à l’axe cristallographique <c>  des cristaux d’apatite. Cela est 

justifié  par  le  fait  que  la  vitesse  d’effacement  des  traces  diffère  selon  la  direction 

cristallographique  [e.g. Green & Durrani, 1977 ; Laslett et al., 1984] et est plus  lente selon 

l’axe <c>. Le calcul de l’âge se fait de plusieurs façons [e.g., Jolivet, 2001]:  

♦ Le « pooled age »  est défini par  la somme des traces spontanées divisée par 

la  somme des  traces  induites. Cette méthode  admet que  la  totalité des  grains  comptés 

proviennent d’une même population d’âge et ne  tiens donc pas compte de  la variabilité 

des âges individuels des grains.  
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♦ Le « mean age » se caractérise par la moyenne arithmétique des rapports du 

nombre de de traces spontanées sur celui des traces induites dans chaque grain. 

♦ Le « central age », ou âge central, correspond à la moyenne de la distribution 

logarithmique des  âges  individuels pondérés par  la précision de mesure  sur  chaque  âge 

[Galbraith &  Laslett, 1993 ; Gallagher, 1995].  Il est  le plus  couramment utilisé car moins 

sensible que  les autres aux variations  importantes  (non poissoniennes évalué par  le  test 

statistique du ʖ²).  

Le  type  d’échantillon  est  donc  un  paramètre  important.  Dans  le  cas  de  matériel 

sédimentaire  détritique,  chaque  grain  est  susceptible  d’avoir  enregistré  une  histoire 

thermique  différente.  A  l’inverse,  dans  un  granite  ayant  subit  une  exhumation  rapide, 

l’histoire thermique enregistrée par les cristaux d’apatite est identique. La lithologie est ainsi 

un paramètre fondamental dans l’interprétation de l’âge moyen. Dans le cadre de ce travail, 

les résultats thermochronologiques seront systématiquement exprimés par l’âge central.  

II.3.c. Signification des âges moyens sur apatites dǯorigine détritique 
En raison de la faible température de fermeture de ce système thermochronologique (у 

120°C),  l’âge moyen ne constitue que très rarement  l’âge de formation de  la roche. Le plus 

souvent,  l’âge  trace de  fission est  inférieur  à  l’âge de  formation de  la  roche.    La  zone de 

cicatrisation  partielle  des  traces  de  fission  étant  comprise  entre  у  120°C  et  60°C, 

l’information enregistrée par les apatites ne concerne que la région superficielle de l’écorce 

terrestre, i.e., les premiers 4Ͳ5 km (dans le cas d’un géotherme normal compris entre 25°CͲ

30°C.kmͲ1).  

Une roche sédimentaire d’origine détritique est composée le plus souvent par des grains 

de sources variables. En amont, ces grains ont subit une exhumation dans leur zone source, 

une érosion, un dépôt et un enfouissement plus ou moins  important.  La dimension de  la 

zone  drainée  influe  sur  le  nombre  de  sources  et  donc  sur  la  diversité  des  populations 

d’apatites contenues dans le sédiment.  

Dans  la zone source  (cas d’un granite par exemple),  les apatites enregistrent  l’histoire 

thermique  de  la  roche  depuis  le  passage  de  l’isotherme  120°C.  La  source  exhumée  est 

érodée et  le produit d’érosion  se  retrouve déposé dans un bassin. Plusieurs  cas de  figure 

sont alors à envisager : 
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♦ Les apatites sont enfouies à une température supérieure à 120°C, permettant 

la remise à zéro du thermochronomètre et donc l’effacement du signal lié à l’histoire du 

refroidissement de la source. L’âge moyen obtenu est plus jeune que l’âge stratigraphique 

du  sédiment  et  l’information  enregistrée  par  les  apatites  correspond  à  l’histoire  du 

refroidissement du sédiment. 

♦ Les  apatites  ne  sont  pas  enfouies  à  une  température  supérieure  à  60°C 

correspondant à  la base de  la zone de cicatrisation partielle des  traces. L’âge  traces de 

fission  sur  apatite  moyen  est  égal  ou  plus  vieux  que  l’âge  du  sédiment.  Le  signal  de 

l’histoire thermique de la (ou des) source(s) est donc conservé. 

♦ Les  apatites  sont  enfouies  dans  la  zone  de  cicatrisation  partielle  des  traces 

entre у 60°C et 120°C et  le signal est donc partiellement réinitialisé. Plusieurs situations 

sont à considérer : (i) la distribution des âges individuels des grains se caractérise par des 

populations d’âges  inférieurs et/ou d’âges  supérieurs à  l’âge du  sédiment ;  (ii)  tous  les 

grains sont plus  jeunes que  l’âge de dépôt mais  l’âge moyen ne correspond pas à  l’âge 

d’exhumation réel. ; (iii) l’échantillon a résidé dans la partie inférieur de la PAZ pour une 

durée  insuffisante. L’âge moyen est supérieur au dépôt. Le thermochronomètre n’ayant 

pas été  remis à zéro pendant  l’histoire de  l’enfouissement dans  le bassin,  l’information 

enregistrée  par  les  cristaux  d’apatite  correspond  pour  partie  à  l’histoire  du 

refroidissement de la source et d’autre part à l’histoire, plus récente, de l’enfouissement 

puis du refroidissement du sédiment.  

L’âge  moyen  ne  représente  donc  que  l’âge  minimum  du  dernier  passage  de  l’isotherme 

120°C  [Green  et  al.,  1986]. De  plus,  il  est  important  de  noter  que  la  dispersion  des  âges 

individuels  des  grains,  schématiquement  représenté  sur  un  diagramme  radial  [Galbraith, 

1990], est une  information  fondamentale dans  l’interprétation des âges moyens. C’est en 

effet, cette dispersion qui va aider à caractériser  le niveau de recuit des apatites. Dans  les 

cas où  l’enfouissement n’a pas été  suffisant pour  remettre à  zéro  le  thermochronomètre, 

une étude statistique de la distribution des âges individuels des grains basée sur un calcul de 

densité  de  probabilité  des  âges  significatifs  permettra  d’identifier  différentes  populations 

d’âges.  Pour  cela,  une  quantité  statistiquement  satisfaisante  de  grains  (у  40Ͳ50)  est 

nécessaire. Malheureusement,  la pauvreté en uranium et  la médiocre qualité des cristaux 

étudiés  n’a  pas  systématiquement  permis  d’en  compter  autant  (Chapitre  III).  Pour  le 
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traitement statistique des échantillons, nous avons utilisé le logiciel Binomfit® développé par 

Brandon, [2002]. 

II.3.d. Distribution des  longueurs de  traces et modélisation de  lǯhistoire thermique  
Dans le cas des apatites, la longueur et la distribution des longueurs de trace confinées 

nous  renseigne  sur  l’évolution  du  refroidissement  d’un  échantillon  en  dessous  de 

l’isotherme 120°C [Ketcham et al., 2000 ; Donelick, 2004], avec comme condition préalable 

que l’échantillon ait été totalement remis à zéro. Seules les traces parfaitement horizontales 

contenues  dans  le  réseau  cristallin  doivent  être  mesurées.  Cette  mesure,  à  l’instar  du 

comptage, doit se faire sur des sections de cristaux parallèles à l’axe <c>.  

L’histogramme  de  distribution  des  longueurs  de  trace  permet  la  réalisation  d’une 

modélisation  continue  du  chemin  tempsͲTempérature  (tͲT)  suivi  par  l’échantillon.  Les 

modélisation  tͲT effectuées dans  le  cadre de  cette  thèse ont été  réalisées avec  le  logiciel 

AFTsolve [Ketcham et al., 2000]. Les modèles de cicatrisation des traces utilisé sont ceux de 

Laslett, [1987] (basé sur les apatites Durango riches en Chlore) et Ketcham et al., [2000] qui 

permet  d’intégrer  certains  paramètres  cinétiques  comme  le  Dpar  (cf.  section  suivante) 

permettant ainsi d’affiner les modèles temps/température. 

Le  logiciel,  à  partir  d’un  nombre  d’itération  choisi,  calcul  l’ensemble  des  trajets  tempsͲ

température dans la limite des contraintes en temps et température fixées préalablement. Il 

compare  ensuite  les  âges  et  les  longueurs  de  traces  obtenus  le  long  de  ces  courbes 

théoriques avec  les données d’entrée :  longueur des  traces et âges  individuels des grains. 

Ces  résultats  sont  classés  en  fonction  de  leur  distance  aux  données  d’entrée.  Plusieurs 

trajets  tͲT  sont  ainsi  déterminés.  Ne  sont  considéré  que  les  trajets  contenus  dans 

l’enveloppe de confiance à 95%.          

II.3.e. )ndicateurs cinétique de cicatrisation des traces 
Comme nous l’avons vu précédemment, la vitesse d’effacement des traces de fission est 

directement liée à la variation de température mais d’autres paramètres contrôlent aussi ce 

processus. La composition chimique des apatites, à travers les concentrations en Fluore (F), 

Chlore  (Cl)  et  Hydroxyle  (OH),  joue  un  rôle  important  dans  la  cinétique  de  cicatrisation 
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[Donelick,  1993;  Burtner  et  al.,  1994;  Donelick  et  al.,  1999;  Barbarand  et  al.,  2003].  Des 

études réalisées dans  le bassin d’Otway en Australie [Green et al., 1983] ont montré que la 

résistance à  l’effacement des apatite est fortement  influencée par  le rapport 
ሾ஼௟ሿሾிሿ   . En effet, 

une  forte  concentration  en  Cl  augmente  la  résistance  à  l’effacement  induisant,  une 

augmentation  de  l’âge  apparent  de  la  formation.  Cette  forte  concentration  en  Chlore  a 

comme  conséquence  d’augmenter  la  température  de  fermeture  du  système  à  у  150°C 

[Burtner et al., 1994]. La caractérisation de la résistance à l’effacement des cristaux d’apatite 

peut  être  réalisée  indirectement  par  la  mesure  du  Dpar.  CeluiͲci  correspond  au  grand 

diamètre de  la  section  correspondant à  l’intersection entre  la  trace et  la  surface polie du 

minéral. A  l’instar du comptage et de  la mesure des  longueurs de trace,  la mesure du   Dpar 

doit  être  réalisée  sur  une  surface  parallèle  à  l’axe  cristallographique  <c>  du  minéral.  La 

mesure  du  Dpar  est  un  outil  très  pertinent  dans  des  conditions  d’absence/partielle 

réinitialisation du  thermochronomètre. En effet, comme  il a été discuté précédemment,  la 

dispersion des âges individuels des grains peut, dans ces cas, être relativement importante. 

La  mesure  du  paramètre  cinétique  Dpar  peut  donc  permettre  de  montrer  s’il  existe  une 

corrélation  entre  la  résistance  à  l’effacement  des  grains  et  les  populations  d’âges 

statistiquement  identifiées. Dans  le cas d’apatites d’origine détritique, deux configurations 

peuvent être décrites : 

• Dans le cas d’une remise à zéro nulle ou partielle du thermochronomètre, les 

grains d’apatite d’une même population statistiquement  identifiée montrent une valeur 

similaire de  leur Dpar. Une  corrélation existe donc entre  la  résistance  à  l’effacement et 

l’âge individuel des grains. La dispersion des âges des grains dans l’échantillon peut donc 

être  expliquée  par  leur  capacité  de  cicatrisation.  La  variabilité  de  la  résistance  à 

l’effacement des grains reflète la variabilité des sources.  

• Dans le cas d’une remise à zéro nulle ou partielle du thermochronomètre, les 

apatites appartenant à une même population statistiquement  identifiée présentent des 

valeurs de Dpar très différentes. Il n’y a donc pas de corrélation entre les âges des grains et 

leur capacité de cicatrisation. Dans ce cas, la dispersion des âges individuels des grains est 

liée à la diversité d’histoires thermiques des sources.   
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II.4. Stratégie dǯéchantillonnage 
  A l’instar du choix du thermochronomètre, la stratégie d’échantillonnage dépend du 

problème  à  résoudre.  Dans  cette  étude,  l’utilisation  de  la  thermochronologie  devait 

permettre  de  mettre  en  évidence  les  mouvements  verticaux  en  lien  avec  l’activité  des 

structures tectoniques. Plusieurs stratégies ont été employées: 

Les profils verticaux permettent d’obtenir une section à travers la croute et, selon Braun et 

al,  [2006],  présentent  l’avantage  de  s’affranchir  de  la  nécessité  de  connaître  la  structure 

thermique de  la croute puisque  les âges des différents échantillons témoignent du passage 

d’une même isotherme. Cependant, excepté le cas des profils en forages [e.g., Brown et al., 

2002], ils sont la plupart du temps subͲverticaux et l’interprétation du profil âgeͲaltitude doit 

intégrer  certains  paramètres  ayant  une  influence  sur  le  refroidissement  des  échantillons, 

e.g., la topographie [e.g., Braun et al., 2006] et la vitesse à laquelle les roches sont advectées 

vers  la  surface.  La  relation  âge/altitude  d’un  profil  vertical  réalisé  dans  un  bloc  crustal 

thermiquement stable présente une géométrie très caractéristique (Figure IIͲ7). La courbe 

 

Figure IIͲ7 : AͲUn profil vertical est obtenu en échantillonnant à différentes altitudes dans un forage ou dans un 

versant de vallée. BͲDistribution des âges trace de fission et des longueurs moyennes de traces en fonction de 

l’altitude [Gallagher et al., 2005].   
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est affectée par deux ruptures de pente entre lesquelles se situe la PAZ. L’exhumation rapide 

de  ce  bloc  entraine  la  préservation  du  profil  caractéristique  de  la  courbe, permettant  de 

localiser la PAZ fossile, ou exhumée (Figure IIͲ8).  

 

Figure IIͲ8 : Concept de PAZ exhumée (d’après Fitzgerald et al., 1995 dans Gallagher et al., 1998]. AͲ profil  âge 

traces de fission/température caractéristique d’un bloc crustal tectoniquement stable. BͲC au temps t1 débute 

la   dénudation qui  induit  la mise à  l’affleurement du profil préͲrefroidissement. A ce  stade,  le processus de 

cicatrisation des traces commence à ralentir dans  les échantillons situé à  la base du profil  (marqués par une 

astérisque) marquant ainsi le début de l’épisode de refroidissement. La figure B montre la tendance attendue 

des  données  de  traces  de  fission :  augmentation  des  âges  en  fonction  de  l’altitude.  La  distribution  des 

longueurs  de  trace  est  caractérisée  par  deux  composantes :  celles  formées  avant  (gris)  et  après  le 

refroidissement.  Ces  dernières  sont  longues,  n’ayant  été  affecté  que  peu  de  temps  par  le  processus  de 

cicatrisation.  Dans  la  PAZ,  la  longueur  des  traces  postͲrefroidissement  diminue  avec  l’augmentation  de 

température.  

L’information  temporelle  clé  que  contient  un  jeu  de  données  thermochronologiques 

présentant une PAZ  fossile est  l’initiation de  l’épisode de  refroidissement  (matérialisé par 

l’étoile sur la  Figure IIͲ8). Les extrémités de la PAZ peuvent être utilisées comme marqueur 
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de paléoͲprofondeur, en formulant une hypothèse sur le gradient géothermique, permettant 

ainsi de calculer un taux de dénudation. La pente de la courbe située sous la base de la PAZ 

est  égale  au  taux  de  dénudation  apparent,  qui,  dans  certains  cas,  s’avère  faiblement 

contraint  en  raison  de  l’absence  de  variation  d’âge  entre  les  différents  échantillons,  de 

l’incertitude liée à la méthode et d’un relativement faible nombre d’échantillons [Fitzgerald 

et al., 1995]. Ce profil caractéristique de données  thermochronologiques a été observé et 

interprété  dans  de  nombreux  contextes  tectoniques  [e.g.,  Fitzgerald  et  al.,  1995,  1999 ; 

Stockli et al., 2000].    

 

Les  profils  horizontaux  permettent  de  mettre  en  évidence  des  taux  de  dénudation 

différentiels  pouvant  résulter  de  l’activité  de  failles. Dans  ce  travail  réalisé  sur  le  prisme 

orogénique  des  Pyrénées  nous  nous  focaliseront  plus  particulièrement  sur  les  effets  des 

chevauchements.  Des profils horizontaux ont été réalisés dans les massifs de la Zone Axiale, 

structuralement cohérents (Figure IIͲ9). Deux cas de figures sont alors envisageables : (i) Les 

échantillons  présentent  un  âge  thermochronologique  identique  (dans  la  marge  d’erreur) 

impliquant une histoire thermique similaire. La traversée de la PAZ s’est fait simultanément 

pour  les échantillons,  indiquant que  le massif n’a pas subit de déformation  importante  lors 

son exhumation tectonique (Figure IIͲ9A) ; (ii) Les échantillons ont des âges traces de fission 

significativement différents. A l’origine situés à des profondeurs différentes, les échantillons, 

lors  de  l’exhumation  à  la  faveur  du  chevauchement,  ont  traversé  la  PAZ  à  des  âges 

différents.  Lors  du  passage  de  la  rampe  au  palier,  le  bloc  chevauchant  est  basculé  et  les 

échantillons  se  retrouvent  à  la  même  altitude  avec  des  âges  de  refroidissement 

(exhumation) différents (Figure IIͲ9B). 

 

Un échantillonnage au mur et au toit des chevauchements a été effectué afin de mettre en 

évidence  l’activité  des  chevauchements.  Lors  du  fonctionnement  de  la  faille,  le 

compartiment supérieur contenant des roches profondes (à des températures « élevées »), 

est  charrié  sur  le  compartiment  inférieur  plus  froid.  Ce  processus  peut  entrainer  un 

refroidissement  des  roches  du  toit  mais,  selon  e.g.,  Husson  &  Moretti,  [2002]  et  Spear, 

[2004], cela nécessite un taux de raccourcissement de l’ordre du cm.anͲ1. Le refroidissement 

des  roches  au  toit de  la  faille peut  également être  induit par  l’érosion de  la  topographie 

créée par le chevauchement [e.g. Platt, 1993] ou par dissipation latérale de la chaleur par les 
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flancs du bombement  topographique  [« topographic cooling » ;  ter Voorde et al., 2004]. Si 

l’érosion, consécutive à la création de relief liée à la faille est rapide, alors l’âge du  

 

 

 

Figure IIͲ9 : Figure schématique  illustrant  les deux scénarii de  l’évolution thermique d’échantillons prélevés  le 

long  d’un  profil  horizontal,  et  provenant  d’un  massif  structuralement  cohérent  situé  au  toit  d’un 

chevauchement. Pour simplifier ce modèle conceptuel, on néglige  ici  l’influence de  la  topographie et  le  taux 

d’exhumation sur la géométrie des isothermes.  

refroidissement daté par  les données trace de  fission sur apatite sera une contrainte  forte 

sur l’âge d’activité du chevauchement [e.g., Lock & Willett, 2008]. La réponse à la création de 

relief,  en  terme  d’érosion  et  donc  de  refroidissement,  n’étant  pas  instantanée,  l’âge 

thermochronologique  obtenu  ne  correspond  qu’à  un  âge  d’activité  du  chevauchement 

minimum  (il était probablement actif avant). D’autre part,  lors du chevauchement du bloc 

supérieur sur le bloc inférieur, les roches au mur de la faille peuvent subir un enfouissement 

dont l’importance dépend de l’épaisseur de l’unité chevauchante [Figure IIͲ10 ; e.g., England 
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& Thompson, 1984 ; Chamberlain & Karabinos, 1987 ; Molnar & England, 1990 ; Husson & 

Moretti, 2002 ; ter Voorde et al., 2004 ; Labaume et al., 2008 ; Metcalf et al., 2009]. CelleͲci 

varie  cependant  avec  l’érosion :  (i) dans  le  cas ou  l’érosion  est  faible pendant  la mise en 

place de  l’unité chevauchante  (Figure  IIͲ10A),  le matériel situé au mur de  la  faille subit un 

réchauffement  lié à  l’enfouissement tectonique. La thermochronologie permet, en fonction 

du niveau de remise à zéro atteint par les roches du mur, de quantifier l’épaisseur de l’unité 

chevauchante (Figure IIͲ10A). Dans cette situation, conjointement à l’enfouissement du mur 

de  la  faille,  les  échantillons  situés  au  dessus  de  la  rampe  de  mur  subissent  un  faible 

refroidissement qui s’accélère dès  la mise en place de  l’érosion (Figure  IIͲ10A). Dans  le cas 

où  la  création de  relief et  l’érosion  sont  simultanées  (Figure  IIͲ10A),  l’unité  chevauchante 

n’atteint pas l’épaisseur suffisante pour enfouir les roches du mur. Les roches du toit situées 

au  dessus  de  la  rampe  de  mur  subissent  un  refroidissement  induit  par  l’érosion  de  la 

topographie en construction (Figure IIͲ10B).   

 

Figure  IIͲ10 :  schéma  illustrant  l’évolution  thermique  d’échantillons  situés  au  toit  et  au  mur  d’un 

chevauchement [modifié d’après ter Voorde et al., 2004 dans Metcalf et al., 2009].  

89



 

Un échantillonnage  selon différents niveaux  stratigraphiques a été  réalisé dans  le bassin 

afin de quantifier l’enfouissement sédimentaire et d’estimer son évolution géographique et 

temporelle. 

Un échantillonnage  suivant  le même niveau  stratigraphique a été effectué afin de  tester 

l’influence  des  failles  et/ou  du  plissement  sur  l’enfouissement  et  l’exhumation  des 

sédiments. 

II.5. )ncertitudes sur le gradient géothermique 
Le paléogéotherme, permettant de convertir les données de température obtenues par 

la  thermochronologie  en  données  de  profondeur,  est  une  variable  indispensable  pour 

l’interprétation  des  données  thermochronologiques. Difficilement  contraint,  il  est  de  plus 

souvent  considéré  comme  stable  durant  le  refroidissement  enregistré  par  les  données 

thermochronologiques.  Il  est  cependant  influencé  par  de  nombreux  processus  comme  la 

topographie, l’érosion/sédimentation et l’advection de chaleur. 

Le  rôle  important que  joue  la  topographie  sur  la géométrie des  isothermes est connu 

depuis  longtemps  [Lees,  1910].  Ainsi,  de  nombreux  auteurs  [e.g.,  Gleadow  &  Fitzgerald., 

1987 ; Brown & Summerfield, 1997] ont montré que dans un profil vertical,  l’échantillon du 

sommet avait passé l’isotherme de fermeture avant l’échantillon de la base. Cet intervalle de 

temps est plus  important pour des  thermochronomètres de haute  température que pour 

des thermochronomètres de basse température [Figure IIͲ11 ; Braun, 2002]. Ceci s’explique 

par  le  fait  que  la  perturbation  causée  par  une  topographie  tend  à  diminuer  de  façon 

exponentielle  avec  la  profondeur  [Turcotte  &  Schubert,  1982  dans  Braun,  2002].  A  des 

profondeurs  supérieurs  à  20  km,  en  négligeant  l’effet  de  la  circulation  de  fluides  ou  la 

présence  de magma,    la  géométrie  des  isothermes  correspond  approximativement  à  une 

surface  lisse  [Stüwe  et  al.,  1994 ;  Mancktelow  &  Grasemann,  1997].  L’amplitude  et  la 

longueur d’onde de la topographie sont les deux paramètres qui jouent un rôle majeur sur la 

géométrie  des  isothermes.  En  première  approximation,  l’ampleur  de  la  perturbation  des 

isothermes en profondeur est directement proportionnelle à  l’amplitude de  la topographie 

[Mancktelow  &  Grasemann,  1997].  Selon  Braun,  [2002],  à  grande  longueur  d’onde,  de 

faibles  changement  d’amplitude  de  relief  entrainent  une  perturbation  des  isothermes 
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jusqu’à des températures  importantes,  i.e., supérieures à 250°C  (10 km), tandis qu’à  faible 

longueur  d’onde  (<  10  km),  d’importants  changements  d’amplitude  de  la  topographie 

n’entrainent  pas  de  modifications  significatives  des  isothermes  à  des  températures 

supérieures  à  75°C  (3  km).  La  relation  âge/altitude  des  profils  verticaux  de 

thermochronologie est donc étroitement dépendante de la topographie et de son évolution 

(Figure  IIͲ11) et conduit donc à surestimer  la taux d’exhumation (correspondant à  la pente 

de la courbe âge/altitude).   

 

Figure IIͲ11 : Relations âge/altitude pour des systèmes thermochronologiques de haute température (a), basse 

température  (b)  et  (c)  en  intégrant  les  effets de  la  variation du  relief  [Braun, 2002]. On peut noter que  la 

topographie et son évolution conduisent à augmenter  la pente de  la courbe âge/altitude  (pour  les systèmes 

thermochronologiques de basse  température,  i.e., Trace de Fission et  (UͲTh)/He sur apatite),  induisant alors 

une surestimation du taux d’exhumation. 
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L’érosion  et  la  sédimentation  jouent  également  un  rôle  majeur  dans  l’évolution  du 

gradient  géothermique.  Husson  &  Moretti,  [2002]  ont  montré  que  l’érosion  et  la 

sédimentation  pouvait  respectivement  augmenter  et  diminuer  d’un  facteur  2  le  flux  de 

chaleur dans les premiers kilomètres de la croutes (10 km ; Figure IIͲ12).  

 

  Figure  IIͲ12 :  Influence  de  la  sédimentation  et de  l’érosion  sur  l’évolution de  la  géométrie des  isothermes 

[Husson & Moretti, 2002]. Les pointillés et les traits pleins correspondent respectivement aux isothermes et aux 

courbes  d’enfouissement.  La  bande  grisée  entre  40  Ma  et  36  Ma  indique  l’épisode  de 

sédimentation(a)/érosion(b) rapide. Deux taux sont testés, 1000 m.MaͲ1 (haut) et 500 m.MaͲ1 (bas). Le flux de 

chaleur basal (50 mW.mͲ2)  et la température de surface (0°C) sont constants.  

L’advection  de  chaleur  durant  les  périodes  d’exhumation  rapide  entraine  l’inflexion 

progressive  vers  le  haut  des  isothermes  [Mancktelow  &  Grasemann,  1997]  et  ainsi 

l’augmentation du géotherme. L’utilisation des courbes de refroidissement obtenues à partir 

des  données  thermochronologique,  conduit  la  plupart  du  temps  à  surestimer  le  taux 

d’exhumation  [Figure  IIͲ13 ; Mancktelow & Grasemann, 1997]. La migration vers  la surface 

des  isothermes  a  également  des  implications  sur  l’âge  enregistré  par  les  données 

thermochronologiques. Avec  l’effet de  l’advection, si un échantillon traverse  l’isotherme de 
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fermeture à une profondeur inférieure à celle prévue dans le cas d’une structure thermique 

stable, un âge plus jeune sera enregistré. 

 

 

Figure IIͲ13 : Evolution de l’erreur du taux apparent d’exhumation pour des taux réels de 6 mm/a à 1 mm/a en 

fonction de la longueur d’onde de la topographie  [Mancktelow & Grasemann, 1997]. L’amplitude du relief est 

constante  (3000  m).  Les  valeurs  négatives  correspondent  à  une  surestimation  du  taux  d’exhumation. 

Conclusions 

La particularité du contexte tectonoͲstratigraphique de la zone d’étude nous a conduit à 

utiliser  la méthode des  traces de  fission  sur apatite pour  tenter de préciser  l’évolution du 

prisme  pyrénéen  et  de  son  bassin  d’avantͲpays  accrété.  La  sensibilité  de  ce 

thermochronomètre aux  faibles températures, comprises entre 120°CͲ60°C  (correspondant 

aux  bornes  de  la  PAZ)  permet  donc  de  contraindre  des  mouvements  verticaux  très 

superficiels  dans  la  croute  у  les  4Ͳ5  premiers  kilomètres.  De  plus,  la  modélisation  de 

l’histoire thermique,  la mesure des Dpar  (résistance à  l’effacement des apatites) et  l’étude 

statistique de la distribution des âges individuels des grains sont autant d’outils permettant 

d’apporter  de  précieuses  informations  quant  à  l’évolution  thermique  de  l’orogène,  en 

termes  de  quantification  des  processus  d’enfouissement,  d’exhumation  et  d’érosion. 

Cependant,  l’interprétation  des  données  trace  de  fission  doit  nécessairement  intégrer  la 

variation  de  certains  paramètres  comme  la  topographie  et  son  évolution, 
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l’érosion/sédimentation et l’advection de chaleur qui ont d’importantes implications sur les 

âges enregistrés et sur les taux apparents d’exhumation. 
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III.1. Abstract 
We combine apatite fission track analysis (AFT) and balanced and restored structural crossͲ

sections  in  southͲwestern  Pyrenean  foreland  basin  (Ainsa  and  Jaca  basins)  to  precise  the 

timing of  the  thrusting sequence of  the belt  front, and characterise  the coupling between 

thrust activity, burial and exhumation of the synorogenic sediments. AFT analysis shows the 

southward decrease of the fission track reset  level across the foreland basin. To the north, 

the Paleozoic rocks of the Axial Zone are totally reset, indicating heating at Tmax>у120°C. In 

the  foreland  basin,  the  southͲverging  Oturia  cover  thrust  marks  the  limit  between  the 

partially  reset,  lowerͲmiddle  Eocene  Hecho  Group  turbidites  to  the  north 

(у120°C>Tmax>у60°C),  and  the  not/very  weakly  reset,  upper  EoceneͲlower  Oligocene 
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coastal/continental  sediments  to  the  south  (Tmax<у60°C).  This  indicates  a  decreasing 

amount of denudation from >5 km in the north to <3 km in the south assuming a geothermal 

gradient  of  25°/km.  The  structural  setting  of  the  Jaca  basin  attests  that  burial  of  the 

synorogenic sediments was mainly due to the sedimentary accumulation. AFT results in the 

Hecho Group  turbidites bring evidence of a  late OligoceneͲmiddle Miocene  cooling event. 

New  interpretation  of  industrial  seismic  reflection  profiles  across  the  Jaca  basin  suggests 

that  the Oturia  thrust  is  rooted  in  the Bielsa basement  thrust,  responsible of  the early  (Ͳ

middle) Miocene  outͲofͲsequence  tectonic  reactivation  of  the  southern  flank  of  the Axial 

Zone (Jolivet et al., 2007). We propose that cooling of the turbiditic basin began during the 

late Oligocene due to uplift and erosion related to the Guarga basement thrust activity, and 

continued  during  the  early  (Ͳmiddle) Miocene with  the  activation  of  the  outͲofͲsequence 

BielsaͲOturia  thrust.  Therefore,  these  results  reveal  a  Burdigalian  (ͲLanghian)  outͲofͲ

sequence  episode  of  deformation  in  the  interior  of  the  foreland  basin  younger  than  the 

generally admitted Aquitanian (ͲBurdigalian) age for the end of the Pyrenean compression. 

III.2. )ntroduction 
In orogenic prisms, deformation  is distributed between frontal accretion, which propagates 

the thrusting system into the foreland, and underplating that creates relief in the inner part. 

Both  mechanisms  involve  deformation  of  the  piedmont  sediments.  In  that  respect, 

understanding  the  burial/exhumation  history  of  the  deformed  foreland  basin  sediments 

provides a key to decipher the complex growth dynamics of orogenic wedges. 

The  doubleͲverging  Pyrenean  belt  (Fig.  1A)  is  a  relatively  wellͲknown  orogenic  system 

suitable for such studies. Numerous studies of the tectonicͲsedimentary relationships in the 

exceptionally well preserved  southern  foreland basin have provided  strong  constraints on 

the evolution of  the southͲverging  thrust system  formed by  the Axial Zone and  the SouthͲ

Pyrenean Zone. In particular, they have shown the general southward inͲsequence migration 

of the thrusting system (e.g. Muñoz, 1992; Teixell, 1998; Vergés et al., 2002). More recently, 

studies  in  the  basin  have  been  complemented  by  low  and  mediumͲtemperature 

thermochronology  investigations  in  basement  massifs  of  the  Axial  Zone  and  the  NorthͲ

Pyrenean Zone (NPZ), allowing to precise the thickening mechanisms in the inner part of the 

orogenic wedge.  In the central Pyrenees, sampling along the ECORS Pyrenees deep seismic 
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reflection  profile  has  shown  that  the  main  denudation  phase  occurred  during  the  early 

Oligocene,  in relation to the growth of the Axial Zone by underplating (Morris et al., 1998; 

Fitzgerald et al., 1999; Sinclair et al., 2005; Gibson et al., 2007; Metcalf et al., 2009). Further 

west, recent thermochronological data from the Axial Zone (Bielsa, Néouvielle and BordèreͲ

Louron massifs;  Fig.  1)  (Jolivet  et  al.,  2007)  have  highlighted  an  outͲofͲsequence  tectonic 

reactivation  of  the  southern  flank  of  the Axial  Zone  during Burdigalian  (ͲLanghian)  times, 

later than the sealing of the SouthͲPyrenean  frontal thrust traditionally considered to date 

the end of the Pyrenean compression at the earliest Miocene.   

The present work  represents  the  first  thermochronological study  in  the Pyrenean  foreland 

basins,  focused  on  the  Tertiary  Jaca  and  Ainsa  basins  in  the  southern  flank  of  the westͲ

central Pyrenees (Fig. 1A and B). The choice of the area was determined by the existence of 

a thick (about 10 km of cumulative thickness) synͲorogenic sedimentary succession allowing 

to  study  the  link between plurikilometric vertical movements of burial and exhumation of 

the basin fill and the activity of the Pyrenean thrust system. The study benefitted from the 

existence on  the  same  transect of a well documented  tectonoͲstratigraphic  frame  for  the 

foreland  basin  (e.g.  Séguret,  1972;  Puigdefábregas,  1975;  Labaume  et  al.,  1985; 

Puigdefábregas & Souquet, 1986; Mutti et al., 1988; Hogan & Burbank, 1996; Teixell, 1996; 

Remacha et al., 2003; Millán Garrido, 2006; Das Gupta & Pickering, 2008; Caja et al., 2009), 

and  of  apatite  fission  track  and  40Ar/39Ar  data  in  the  Axial  Zone  Paleozoic  basement 

immediately to the north (Morris et al., 1998; Jolivet et al., 2007). 

The  approach  consisted  in  coupling  apatite  fission  track  analyses  of  the  synͲorogenic 

sedimentary  succession with  a detailed  structural  study  along  a  complete  transect of  the 

deformed  basin.  Sampling  aimed  to  determine  the  sedimentary  or  tectonic  origin  of 

sediment burial, and the role that particular thrusts played  in basin uplift and exhumation. 

The structural study carried out in this work is based on the construction of five new crossͲ

sections  integrating  surface  and  subͲsurface  data.  This  approach  enables  a  stepͲbyͲstep 

palinspatic reconstruction of the Jaca basin which encompasses the burial history of foreland 

basin sediments, and their progressive incorporation (and subsequent exhumation/erosion) 

in the thrust wedge as the orogen grew outward. More specifically, the purpose is to reveal 

the vertical movements  in the basin which are not registered  in the sedimentation, due to 

the  absence  of  deposits  or  to  erosion.  In  particular,  we  aim  to  describe  the  emergent 
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deformation related to the outͲofͲsequence activity of the Bielsa basement thrust reported 

by Jolivet et al. (2007). 

III.3. Geological setting 
III.3.a. Pyrenean geology  

The Pyrenean belt formed between the Late Cretaceous (Campanian) and the early Miocene 

by the convergence of the European and Iberian lithospheric plates (e.g. Roest & Srivastava, 

1991;  Olivet  et  al.,  1996).  The  Pyrenean  orogeny  began  by  the  inversion  of  extensional 

structures (Muñoz, 1992; Beaumont et al., 2000; Vergés et al., 2002) formed during a midͲ

Cretaceous episode of rifting and transtension, related to the opening of the Central Atlantic 

ocean  and  to  the  correlated  eastward  drift  of  Iberia  (Choukroune  &  Mattauer,  1988; 

Debroas,  1990).  The  northward  subduction  of  the  Iberian  continental  plate  led  to  the 

formation  of  a  doubleͲverging  orogenic wedge  (Fig.  1A), with  the  proͲ  and  retroͲwedges 

corresponding to the SouthͲPyrenean and NorthͲPyrenean thrust belts, respectively (Roure 

et al., 1989; Muñoz, 1992; Teixell, 1998; Beaumont et al., 2000; Vergés et al., 2002). The 

southern belt  is a southͲverging  thrust system comprising an antiformal stack of Paleozoic 

basement thrusts which form the Axial Zone of the chain and pass southward to the thrustͲ

andͲfolded Mesozoic and Tertiary cover units which form the SouthͲPyrenean Zone (Fig. 1B). 

The southern belt is separated from the northern belt by the NorthͲPyrenean Fault, which is 

considered  to  be  the  surface  expression  of  the  boundary  between  the  two  lithospheric 

plates and corresponds  to a southͲverging thrust  in the western Pyrenees  (Figure 1A). The 

northern  belt  (or  NorthͲPyrenean  Zone)  consists  of  northͲverging  imbricate  thrust  units 

involving Paleozoic basement and Mesozoic to Tertiary cover strata, comprising in particular 

the  thick midͲCretaceous  (AlbianͲCenomanian) extensional basin  fills. The Pyrenean belt  is 

flanked by, and thrust on, the Ebro and Aquitaine foreland flexural basins, to the south and 

north, respectively. 

Shortening has been estimated from 100 km (Roure et al., 1989) to 165 km (Beaumont et al., 

2000)  in the central part of the belt, 125 km  in the eastern part (Vergés et al., 1995; 2002) 

and 80 km in the western part (Teixell, 1998), mainly accommodated by the SouthͲPyrenean 

thrust belt  (у70% of  the  total  shortening). The growth dynamics of  the belt was primarily 
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achieved  by  the  outward  propagation  of  the  deformation,  which  mainly  affected  the 

southern belt. This process led to the southward migration of the foreland basin and to the 

integration of the northern part of the basinͲfill to the belt front. By contrast, the outward 

migration of the northern belt remained limited. 

The  SouthͲPyrenean  Zone  corresponds  to  the  accreted  part  of  the  foreland  basin.  It  is 

partitioned  by  lateral  thrust  ramps  that  splay  from  a  Triassic  décollement  level  (Séguret, 

1972),  defining  from  east  to  west  the  Ripoll  basin,  the  SouthͲCentral  Pyrenean  Unit 

(comprising the TrempͲGraus basin in the northern part and the Ager basin in the southern 

part), the Ainsa basin and the JacaͲPamplona basin (Fig. 1A). 

 

III.3.b. Study area 
This work  is  focused on  the eastern part of  the  Jaca basin and  the NW part of  the Ainsa 

basin, separated by the NͲS Añisclo and Boltaña anticlines (Fig. 2). To the north, the basins 

exposure is limited by erosion at the southern border of the Axial Zone (Internal Sierras), but 

they  originally  extended  more  to  the  north  as  attested  by  the  preservation  of  the 

CretaceousͲEocene cover over the western termination of the Axial Zone, west of the study 

area  (Fig.  1A).  To  the  south,  the basin border  corresponds  to  the  SouthͲPyrenean  frontal 

thrust (External Sierras). 

 

)))Ǥ͵ǤbǤiǤ General stratigraphic organization  
The stratigraphy of the study area is summarized in Figure 3. The basement, which outcrops 

in the Axial Zone and was reached by the San Vicente borehole below the Jaca basin (Fig. 2), 

is made  of  Paleozoic  rocks  deformed  during  the Hercynian  orogeny  and  intruded  by  late 

Hercynian  granitoid  plutons,  locally  overlain  by  postͲHercynian  PermianͲLower  Triassic 

(Bundsandstein)  detrital  red  sediments  (Barnolas  &  Chiron,  1996).  Triassic  carbonates 

(Muschelkalk) and evaporites (Keuper) occur only in the subsurface below the Jaca and Ainsa 

basins, where they acted as the basal décollement level for the thrustͲandͲfolded cover units 

(Séguret, 1972). The postͲTriassic cover begins with platform facies comprising transgressive 

Cenomanian  to  Santonian  limestones,  followed  by  CampanianͲMaastrichtian  sandy 
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limestones (Marboré sandstone) and the PaleoceneͲearly Ypresian Alveolina Limestone (e.g. 

Puidefàbregas & Souquet, 1986). This succession displays a southward thinning and, for the 

uppermost Cretaceous carbonates and  the Alveolina Limestone, a  southward  transition  to 

continental deposits (Garumnian facies). These sediments were deposited  in the context of 

the foreland flexural basin from the CampanianͲMaastrichtian, as attested by the northward 

transition  of  the  platform  facies  to  slope  and  basin  (turbidite)  facies  on  the  western 

termination of the Axial Zone, west of the study area (Teixell, 1992). The deposition of the 

upper YpresianͲLutetian, eastͲsourced turbiditic sandstones of the Hecho Group (e.g. Mutti 

et al., 1988; Remacha et al., 2003; Das Gupta & Pickering, 2008; Caja et al., 2009) marks the 

acceleration of the flexural subsidence and an underfilled stage of foreland basin evolution. 

The  Hecho  turbiditic  clastic  wedge  onlaps  southwards  the  coeval  retrograding  Guara 

platform carbonates deposited at the southern margin of the basin, both the turbidite onlap 

and platform  retrogression  indicating  the progressive  southward migration of  the  flexural 

subsidence  (Labaume  et  al.,  1985;  Puigdefábregas  &  Souquet,  1986;  Barnolas    &  Teixell, 

1992,  1994).  From  the  Bartonian  to  the  early  Oligocene,  the  depotͲcentre  migrated 

southward and the basin was progressively filled by westwardͲprograding slope, coastal and 

continental  (mainly  fluvialͲalluvial)  deposits  (Puigdefábregas,  1975),  corresponding  to  the 

transition  to  an  overfilled  stage  of  the  basin  evolution.  The  latter  sediments  have  been 

preserved only  in the core of the Jaca basin, where the cumulative thickness of the Eocene 

to lower Oligocene synorogenic clastic succession reaches 10 km.  During the late OligoceneͲ

Miocene,  the  new, mainly  fluvial,  depotͲcenter was  transferred  southward  into  the  Ebro 

basin. 

 

 

)))Ǥ͵ǤbǤiiǤ Details of the clastic basin fill 
The transition from the platform carbonates to the deepͲsea turbidites  is marked by  lower 

Ypresian external platform and slope mudstones. Above, the Hecho Group turbidites (у51 to 

41  Ma;  late  YpresianͲlate  Lutetian)  represent  the  distal  part  of  an  eastͲwest  trending 

drainage system fed by a fluvialͲdeltaic platform developed on the SouthͲCentral Pyrenean 

Unit  (Fig. 1A). The Hecho Group, about 4500 m thick, can be divided  into distinct turbidite 
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systems (e.g. Mutti et al., 1988; Remacha et al., 2003; Das Gupta & Pickering, 2008; Caja et 

al., 2009). In the Ainsa basin, it mainly corresponds to a base of slope system, with channelͲ

fill  sandstone  bodies  separated  by  thick mainly muddy  overbank wedges.  The  channeled 

facies pass downstream  to depositional  lobes which are preserved  in  the NW part of  the 

Ainsa basin, but mainly occur west of the Añisclo and Boltaña anticlines in the Jaca basin. A 

distinctive  feature of  the  turbidite  succession of  the  Jaca basin  is  the occurrence of  thick 

carbonate  breccia  megabeds  (“megaturbidites”,  MT;  Labaume  et  al.,  1983,  1985,  1987; 

Payros et al., 1999) which result from the basinward tilting and correlative destabilization of 

the Guara  limestone platform along  the  southern basin margin  (Barnolas & Teixell, 1994). 

Their basinͲwide extension makes  them  suitable marker beds  for  stratigraphic  correlation 

and structural studies  (Labaume et al., 1985; Teixell & GarciaͲSansegundo, 1995; Payros et 

al., 1999). Three of these megabeds (MT3, MT4 and MT5) are present in the study area (Fig. 

3). 

During the late LutetianͲBartonian, the turbiditic basin was progressively filled by the Larrés 

marls which  sign  the beginning of  the overfilled  stage  (Remacha  et al., 1987).  The  Larrés 

marls were  followed by a westward prograding deltaic complex,  the Sabiñanigo sandstone 

(Puigdefábregas, 1975). The  late BartonianͲlower Priabonian  consists of a new prograding 

system with  the Pamplona  (to  the north) and Arguis  (to  the  south) marls  followed by  the 

BelsuéͲAtarés  deltaic  deposits.  These  late  Lutetian  to  lower  Priabonian  series  reach  a 

maximum  thickness of  circa 2600 m  in  the median part of  the  Jaca basin and present an 

important  southward  thinning  (Teixell,  1996).  To  the  south,  the  BelsuéͲAtarés  Formation 

directly overlies the Guara  limestones. Above occur the thick (up to 3800 m), eastͲsourced 

upper  PriabonianͲRupelian  fluvial  deposits  of  the  Campodarbe  Group  (Puigdefábregas, 

1975). To  the north,  the Campodarbe Group  comprises northͲsourced alluvial  fans  (in  the 

study  area,  the  conglomerates  of  Santa  Orosia  and  Peña  Oroel;  Fig.  2)  which  reworked 

mainly  turbiditic  sandstone  clasts  from  the  Hecho  Group  and  less  abundant  Upper 

CretaceousͲPaleocene  carbonates  (Puigdefábregas,  1975).  Upper  Oligocene  to  Miocene 

sediments are restricted to the Ebro basin, south of the thrust front, and correspond to the 

fluvialͲalluvial Uncastillo Formation (Puigdefábregas, 1975; Arenas, 1993). 
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)))Ǥ͵ǤbǤiiiǤ General structure  
On the study transect, the SouthͲPyrenean basement thrust system comprises from north to 

south, the Pierrefitte (itself divided in several subͲunits), EauxͲChaudes, Gavarnie and Bielsa 

thrust sheets in the Axial zone, and the Guarga thrust sheet under the northern part of the 

Jaca basin (Fig. 1A and B) (e.g. Séguret, 1972; Parish et al., 1984; Camara & Klimowitz, 1985; 

Labaume et al., 1985; Mutti et al., 1988;  Barnolas & Chiron, 1996; Teixell, 1996; Casas et al., 

2003; Millán Garrido et al., 2006;  Jolivet et al., 2007). To  the south,  the basement  thrusts 

pass to décollement levels in the lower part of the cover succession, i.e. at the base and top 

of the CenomanianͲSantonian limestones above the Axial Zone and in the Triassic evaporites 

below  the  Jaca and Ainsa basins. Thrust  ramps  splaying  front  these décollements emerge 

inside the Jaca basin and at the SouthͲPyrenean frontal thrust. 

To the northeast of the study area, in the Ainsa basin, the Hecho Group turbidites are thrust 

by  the Alveolina  limestones  of  the  Castillo Mayor  klippe  (Fig.  2), which  corresponds  to  a 

lateral extension of the Cotiella thrust sheet  located more to the east and belonging to the 

SouthͲPyrenean Central Unit (Fig. 1A) (Séguret, 1972). Below this unit, the cover succession 

of  the Ainsa  basin  and  northern  part  of  the  Jaca  basin  is  involved  in  the Monte  Perdido 

thrust sheet  (Fig. 1B and Fig. 2)  (Séguret, 1972). To the west  (north of the Jaca basin), the 

basal décollement of the Monte Perdido thrust sheet (the Monte Perdido thrust)  is  located 

in  the  lower  part  of  the  Upper  Cretaceous  limestones  that  overlie  the  Paleozoic  of  the 

Gavarnie  thrust  sheet.  Eastward  (north of  the Ainsa basin),  the décollement  ramps down 

into the Triassic evaporites that overlie the Paleozoic of the Bielsa thrust sheet. To the south, 

the Monte Perdido thrust splays  in different ramps across the Upper CretaceousͲPaleocene 

carbonates and  the Hecho Group  turbidites,  forming  the  thrustͲandͲfold  structures of  the 

Internal  Sierras.  The  Añisclo  and  Boltaña  anticlines  correspond  to  faultͲpropagation  folds 

over  lateral  ramp  segments.  By  analogy  with  the  cover  thrust  system  observed  at  the 

western termination of the Axial Zone (Larra thrust), the Monte Perdido thrust is thought to 

root in the EauxͲChaudes thrust (Fig. 1) (Labaume et al., 1985; Teixell, 1990, 1996). 

In  the  northern  part  of  the  Jaca  basin,  the  turbidite  succession  is  deformed  by  cascade 

folding associated with regional cleavage, probably related to the emplacement of both the 

Monte Perdido and Gavarnie thrust sheets. More to the south, the Jaca basinͲfill is deformed 

by EͲW  trending  thrust and kmͲscale  folds,  from north  to south  (Fig. 2):  the Oturia  thrust, 
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which  transported  the  Hecho  Group  turbidites  over  the  BartonianͲPriabonian  deltaicͲ

continental deposits,  the Santa Orosia  syncline,  the Yebra de Basa anticline,  cored by  the 

Jaca  thrust  in  the western part of  the study area, and  the Atarés anticline,  the  three  folds 

being developed in the Bartonian to lower Oligocene succession. These thrust and folds are 

considered  to  be  connected  to  the  Gavarnie  basement  thrust  (or  the  underlying  Bielsa 

thrust) through a décollement located either in the Triassic evaporites or at the base of the 

Hecho  Group  turbidites,  following  the  different  structural  interpretations  (Séguret,  1972, 

Puigdefábregas, 1975, Cámara and Klimowitz, 1985, Mutti et al., 1988, Millán Garrido et al., 

2006; see discussion below) (Fig. 1A). The southern part of the Jaca basin is characterized by 

the large Guarga syncline which contains the lower Oligocene fluvialͲalluvial deposits of the 

Campodarbe Group (Fig. 2). According to seismic reflection data (Millán Garrido, 2006), the 

northern limb of the Guarga syncline is interpreted as the front limb of the ramp anticline of 

the underlying Guarga basement thrust, whereas the southern  limb of the Guarga syncline 

corresponds to the detached cover succession tilted above the footwall ramp of the SouthͲ

Pyrenean  frontal  thrust  (Fig. 1B). At  the  southern edge of  the  Jaca basin,  the hangingwall 

structures  linked to the emergence of the SouthͲPyrenean frontal thrust form the reliefs of 

the External Sierras. They consist of a complex association of EͲW trending thrusts and folds 

related  to  the main  frontal emergence  superimposed onto older NͲS  trending  folds  tilted 

northward above the frontal footwall ramp and related to the Monte Perdido thrust sheet 

(see below)  (e.g. Millán Garrido et al., 2000; Millán Garrido, 2006). Seismic reflection data 

show that these structures are thrust over the about 5000 m thick Tertiary succession of the 

Ebro basin (Fig. 1B).  

 

)))Ǥ͵ǤbǤivǤ TectonoǦsedimentary evolution 
The evolution of  the  Jaca  and Ainsa basins  through  time has been described  in  relatively 

great detail from the analysis of relationships between tectonics and sedimentation, mainly 

progressive  discordances  on  the  flanks  of  synͲsedimentary  folds  dated  by  both 

biostratigraphy and magnetostratigraphy. A synthesis of the datings of the main structures 

of the study area  is presented  in Figure 4. The recent work of Jolivet et al.  (2007) was the 
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first attempt to use thermochronological data on this transect to date the basement thrust 

activity in the Axial Zone and to correlate it with the tectonic evolution of the foreland basin.  

The activity of the Monte Perdido thrust system began during the latest Lutetian, during the 

deposition of the uppermost Hecho turbidites, and continued through the Bartonian, as it is 

shown by the synͲsedimentary growth of the Añisclo and Boltaña anticlines (Puigdefábregas, 

1975; Mutti et al., 1988; Martinez Peña et al., 1991; Montes, 1992). In the Sierras Exteriores, 

the growth of the NͲS trending folds was coeval to that of the Añisclo and Boltaña anticlines 

(between у43 Ma and 35 Ma,  i.e. middle LutetianͲearly Priabonian,  for  the Pico del Aguila 

anticline;  Poblet  &  Hardy,  1995)  and  was  probably  linked  to  the  Monte  Perdido  thrust 

system through décollement propagation along the Triassic evaporites.  

The  activity  of  the  Gavarnie  thrust  is  dated  to  the  PriabonianͲRupelian  by  the  synͲ

sedimentary growth of  the Santa Orosia syncline and Yebra de Basa and Atarés anticlines, 

marked by progressive discordances  in the Pamplona marls, Atarés deltaic sandstones and 

overlying alluvial conglomerates (Puigdefábregas, 1975; Teixell, 1994, 1996; Teixell & GarciaͲ

Sansegundo, 1995). On the SouthͲPyrenean frontal thrust, the San Felices unit, located west 

of  the  study  area,  was  emplaced  during  the  late  PriabonianͲearly  Oligocene  and  is  also 

interpreted as being related to the Gavarnie thrust (Puigdefábregas & Soler, 1973; Pocovi et 

al., 1990; Hogan & Burbank, 1996; Millán Garrido et al., 2000). In the Axial Zone, an apatite 

fission track age of 35 Ma at the summit of the Néouvielle granite,  located  in the Gavarnie 

thrust  sheet  (NV1  in  Fig.  2),  has  been  interpreted  to  correspond  to  the  beginning  of  the 

Gavarnie basement thrust activity during the Priabonian  (Jolivet et al., 2007). This  tectonic 

stage corresponds to the transition from the underfilled to the overfilled stages of the basin 

evolution, marked by the important influx of northͲsourced conglomerates in the Jaca basin 

(the Santa Orosia, Peña Oroel and San Juan de la Peña conglomerates), related to the uplift 

of the Axial Zone and the consecutive erosion of the northern part of the Hecho turbidites 

and underlying carbonates. 

The emplacement of the Guarga thrust was coeval to the deposition of the upper Oligocene 

Ͳ lower Miocene Uncastillo Formation in the Ebro basin (e.g. Teixell, 1996; Millán Garrido et 

al., 2000). The whole shortening accommodated by the Guarga basement thrust, responsible 

for  the  formation  of  the  Guarga  syncline,  is  entirely  distributed  on  the  SouthͲPyrenean 

frontal  thrust where  the younger  synͲorogenic  sediments have been dated at circa 22 Ma 

(Aquitanian;  Hogan  &  Burbank,  1996;  Millán  Garrido  et  al.,  2000;  Arenas  et  al.,  2001). 
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However,  these  sediments  are  affected  by  the  latest  thrusts,  suggesting  that  the 

deformation may have continued possibly until the Burdigalian (Millán Garrido et al., 2000). 

On  the  northern  edge  of  the  Jaca  and  Ainsa  basins,  movements  on  the  Bielsa  thrust 

produced the uplift and southward tilting of the southern flank of the Axial Zone,  including 

the Bielsa granite massif  and the overlying Gavarnie thrust sheet (Parish et al., 1984; Casas 

et al., 2003)  (Fig. 1A and B). Apatite  fission  track data  from Bielsa granite samples  located 

along  the  tilted  postͲHercynian  erosion  surface  (BS1  and BS7  in  Fig.  2)  attest  of  an  early 

Miocene cooling around 18Ͳ19 Ma (Jolivet et al., 2007). These samples display an elevation 

difference of about 1500 m but have the same central ages within the error margin, implying 

that  cooling  occurred  prior  to  the  tilting  of  the massif. According  to  Jolivet  et  al.  (2007), 

these  results  could  be  explain  by  two  scenarios  which  both  argue  for  a  Burdigalian  (Ͳ

Langhian) activity of  the Bielsa  thrust,  i.e. an outͲofͲsequence reactivation of  the southern 

edge of the Axial Zone (see discussion below). 

III.4. Methodology 
III.4.a. Balanced  crossǦsections  and  stepǦbyǦstep  palinspatic restoration 
)))ǤͶǤaǤiǤ Balanced crossǦsections   

Five balanced structural crossͲsections  (Fig. 5), constrained by  field studies and subsurface 

data (seismic reflection lines and drill holes) have been drawn to describe the structure and 

evolution of the Jaca and Ainsa basins (see Fig. 2 for section location). With the exception of 

section 2, the sections are subͲperpendicular to the major tectonic features and hence subͲ

parallel to the  inferred direction of tectonic transport. Sections 3 and 4 show the southern 

part of the Axial Zone and the complete transect of the Jaca basin, from the EauxͲChaudes 

thrust  in  the north  to  the SouthͲPyrenean  frontal  thrust  to  the south. Most of  the apatite 

fission  track  samples  analysed  in  this  study  are  located  close  to  these  two  sections  and 

projected on them. Sections 1 and 2 are short sections in the NW part of the Ainsa basin, the 

former being the extension of the Bielsa massif section of Jolivet et al. (2007), and the latter 

a transverse section where samples from the Ainsa basin are projected. In the western part 
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of  the  study  area,  section  5  across  the  northern  part  of  the  Jaca  basin  benefits  of  the 

information given by wells on the structure at depth. Surface geological data are mainly from 

geological maps published by the IGME and BRGM, and in Puigdefábregas (1975) and Millán 

Garrido (2006), complemented with additional field studies. WellͲlogs and seismic lines (Fig. 

6)  are  available on  the  IGME website  (www.igme.es). The  five deepest wells  in  the  study 

area  (Fig.  6A;  located  in  Fig.  2)  (IGME,  1987)  are projected on  the  crossͲsections  (Fig.  5): 

Broto (projected on section 3), Serrablo 1, 4, 9, and San Vincente 1 (projected on section 5). 

The  four  first wells,  located  in  the northern part of  the  Jaca basin, cross  the Hecho Group 

and  reach  the underlying  carbonates  (and  the Triassic at Broto). The San Vincente 1 well, 

located  in  the northern part of  the Guarga  syncline,  reaches  the Paleozoic basement. The 

seismic lines from the Jaca basin are of variable quality, depending on the complexity of the 

imaged  structure.  In  the  south,  they  clearly  show  the  simple  structure  of  the  Guarga 

syncline, and the Ebro basin succession at the footwall of the SouthͲPyrenean thrust (Millán 

Garrido, 2006). The more complex architecture of the northern part of the Jaca basin is less 

clearly  imaged,  but  a  group  of  highͲamplitude  reflectors  corresponding  to  the  Upper 

CretaceousͲPaleocene  carbonates  can  be  followed with  a  relative  continuity,  constraining 

the geometry and depth of the base of the clastic fill and the top of the Paleozoic basement 

(Fig. 6B). Several seismic lines have been interpreted but only the three most representative 

are detailed  in  this study,  i.e.  from east  to west,  the NͲS  trending  JAT47,  JAT97 and  JAT95 

lines (Fig. 6B; located in Fig. 2). The geometry (variation of dip) of the top of the basement, 

observed on seismic  lines or deduced  from surface geology, has been used  to deduce  the 

geometry of basement thrusts at depth, according to the faultͲbend folding model (Suppe, 

1983). 

)))ǤͶǤaǤiiǤ StepǦbyǦstep palinspatic restoration 
The aim is to restore a representative crossͲsection of the Jaca basin to the end of activity of 

each basement thrust: 1) the EauxͲChaudes/ Monte Perdido thrust system (у47Ͳ37 Ma); 2) 

the Gavarnie thrust (у37Ͳ28 Ma); 3) the Guarga thrust (у28Ͳ23 Ma); 4) the Bielsa thrust (у18Ͳ

?15  Ma).  The  crossͲsection  chosen  for  the  stepͲbyͲstep  restoration  is  section  4  (Fig.  5), 

because it both provides a complete section of the Jaca basin and allows integrating apatite 
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fission  track  samples  from  the  Axial  Zone  in  its  northern  part  (Balaïtous  and  Panticosa 

granites). The constraining parameters allowing the palinspatic reconstruction are: 

(i) the geometry of the tectonic structures inferred from both surface and subsurface data; 

(ii)  the  tectonicͲsedimentation  relationships, well  documented  in  the  literature,  that  give 

strong constrains on the timing of activity of major thrusts; 

(iii)  at  each  stage,  the  decompacted  thickness  of  the  sedimentary  succession,  calculated 

using a backstripping procedure (Allen & Allen, 1990). The decompaction was realized with 

the OSXBackstrip® software on  the synͲorogenic clastic succession of  four vertical sections 

along  the  basin  crossͲsection,  i.e.  from  north  to  south  the  Broto  well,  the  Santa  Orosia 

syncline, the Guarga syncline and the Ebro basin; 

(iv) The paleoenvironment of deposition of  the younger  sedimentary  layer which provides 

information on the basin topography; 

(v) The geometry of the basement flexure, which can be deduced below the basin from both 

the thickness of the sedimentary succession and the basinͲfloor topography. In the areas of 

the  wedge  submitted  to  erosion,  a  topography  of  2000Ͳ5000  m  was  assumed  and  the 

thickness  of  the  section  above  the  basal  décollement was  estimated  from  the  degree  of 

resetting of the apatite fission tracks with an hypothesis on the geothermal gradient.  

The conversion  to depth of  temperature data deduced  from  the  thermochronology makes 

the paleoͲgeothermal gradient a critical parameter. The thermal field  is known to be highly 

variable  in  compressive  systems  (Husson & Moretti,  2002),  depending  on  both  deep  and 

superficial  processes  such  as  the  radiogenic  content,  erosion/sedimentation  rates  (e.g. 

Lucazeau  &  Le  Douaran,  1985;  Husson  &  Moretti,  2002),  thrusting  (e.g.  Deming,  1994; 

Husson  &  Moretti,  2002)  and  topography  (e.g.  Lachenbruch,  1970;  Mancktelow  & 

Grasemann, 1997; Braun, 2002).  

Currently, the geothermal gradient in the Axial Zone is about 30°C.kmͲ1 (Zeyen & Fernandez, 

1994)  and  a  similar  value  during  the  Oligocene  has  been  recently  estimated  from 

thermochronological data for the Maladeta massif in the Axial Zone of the central Pyrenees 

(Metcalf et al., 2009). However, numerous studies have shown that geothermal gradients in 

foreland basins are usually  lower, around 20Ͳ25°C.kmͲ1  (e.g. Bachu et al., 1995; Husson & 

Moretti, 2002).  In our  restoration,  the  combination of  temperature  intervals given by  the 

thermochronology  with  the  stratigraphic  thicknesses  led  us  to  adopt  a  mean  paleoͲ

geothermal gradient of 25°C.kmͲ1 as a convenient compromise.   
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III.4.b. Apatite Fission Track Thermochronology 
)))ǤͶǤbǤiǤ Principles of the method 

Apatite fission track (AFT) thermochronology allows to constrain the thermal history of rocks 

between  у120  °C  and  у60  °C  (e.g.  Fitzgerald  et  al.,  1995;  Gallagher  et  al.,  1998),  this 

temperature  interval generally  corresponding  to  the Partial Annealing Zone  (PAZ),  i.e.  the 

zone over which fission tracks evolve at a rate compatible with the geological time scale (e.g. 

Gallagher  et  al.,  1998).  At  geological  time  scale,  fission  tracks  in  apatite  anneal  instantly 

above temperatures hotter than the PAZ whereas below the  lower  limit of the PAZ, fission 

track annealing dramatically slows down to become nearly null. However, the temperature 

limits  of  the  PAZ  may  vary  since  the  track  annealing,  if  a  highly  temperatureͲdependent 

kinetic process (Donelick et al., 2005), is also controlled by the chemical composition of the 

apatite. For that reason, the temperature interval of the PAZ defined above represents only 

an approximation but remains valid for the most common apatite composition (e.g. Naeser, 

1993; Gallagher et al., 1998). The variations in etching characteristics (expressed as the Dpar , 

parameter defined as the diameter of the etch pit measured on crystal sections parallel to 

the c crystallographic axis), provide a relative estimate of the fission track annealing rate in 

the  individual  apatite  crystals  (controlled  by  their  chemical  composition)  (Donelick,  1993, 

1995;  Burtner  et  al.,  1994;  Carlson  et  al.,  1999;  Barbarand  et  al.,  2003b).  This  allows  to 

estimate the annealing properties for each sample and especially to define the limits of the 

PAZ  (e.g. Green  et  al.,  1985;  Crowley  et  al.,  1991;  Carlson  et  al.,  1999;  Barbarand  et  al., 

2003a; Donelick et al., 2005). In this study, we assessed the kinetic properties of the apatite 

grains by averaging  twenty Dpar measurements  from each analysed grain,  in a selection of 

samples representative of the different resetting levels encountered along the studied basin 

transect.  

In each  sample,  the  statistical distribution of  the  singleͲgrain ages was analyzed using  the 

BinomFit® software  (Brandon, 2002).  In  this approach,  the age distribution  is decomposed 

into age populations or peaks. The main  characteristic of  the AFT ages being  to decrease 

with the temperature  increase (Figure 3.8  in Braun et al., 2006), statistical analyses should 
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allow us  to qualitatively estimate  for each sample  the  resetting  level and  therefore  follow 

the burial evolution of the data set. 

The  fission  track  age of each  sample  is expressed  as  the  central  age  (Galbraith &  Laslett, 

1993) with ± 2ʍ uncertainties. The use of central ages is the usual method in reporting AFT 

results, but these ages have seldom a geological significance  in terms of cooling age of the 

samples.  In  the  case  of  an  orogenicͲforeland  system,  the  apatite  crystals  present  in  the 

wedge are exhumed by erosion consecutive to thrust hanging wall uplift, then deposited  in 

the foreland basin where three main scenarios can be envisaged (Fig. 7): 

(1)  the apatite  crystals are buried  in  the  foreland basin at a  temperature higher  than  the 

upper  boundary  of  the  PAZ  (i.e.  >  120°C),  inducing  the  complete  resetting  of  the 

thermochronometer. The apatite singleͲgrain ages, plotted on a radial diagram (Fig. 7B), are 

all  younger  than  the  stratigraphic  age  of  the  sample  and  generally  form  a  single, 

concentrated  group.  However,  in  a  sample  which  contains  apatite  crystals  with  different 

annealing  properties  (i.e.  issued  from  different  sources),  the  dispersion  can  increase  in 

relation  to  the  residence  time  in  the  PAZ  during  the  cooling. Apatite  fission  track  results 

therefore describe the cooling history of the sediment. 

(2) the apatite crystals are buried to less than 60°C, implying that they are not reset and that 

the  thermochronological  signal corresponds  to  their cooling history  in  the  source area. As 

shown on the radial plot (Fig. 7B), the singleͲgrain ages are older than the stratigraphic age 

of the sample and are generally widely scattered. The ages dispersion reflects the diversity 

of the cooling ages of the source area, with several age populations usually revealed by the 

statistical analysis. The central age, older than the stratigraphic age, is usually a compromise 

of the singleͲgrain ages without geological significance. 

(3)  the apatite crystals are buried  to  temperatures corresponding  to  the PAZ and are  thus 

partially  reset.  On  the  radial  plot,  the  singleͲgrain  ages  are  dispersed  around  the 

stratigraphic age of the sample (Fig. 7B). The age dispersion is due either to the diversity of 

the cooling ages in the source area, or to an important variability of the annealing properties 

of the  individual grains that can be highlighted by Dpar measurements. The central age  is a 

mixed age without geological significance, comprised between the source cooling ages and 

the age at which the sediment exited the PAZ in the eroding foreland basin.   
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Assuming  an  average  geothermal  gradient  (see discussion  above),  the burial  temperature 

ranges  inferred  from  the  reset  level of  apatite  fission  tracks  can be  converted  into burial 

depths to precise the thermoͲtectonoͲsedimentary evolution of the studied basin transect. 

 

)))ǤͶǤbǤiiǤ Sampling strategy and sample location 
Samples were  selected  in  order  to  constraint  the  factors which  controlled  the  burial  and 

denudation  of  the  Jaca  and  Ainsa  basin  fill.  Most  samples  were  collected  in  the  basins 

themselves and a few ones in the Paleozoic basement of the Axial Zone (see Fig. 2 for sample 

location and Fig. 8 for their stratigraphic location).   

Sampling  strategy  combined  different  approaches,  including  (i)  subͲvertical  profiles  to 

quantify  the  denudation  rates,  (ii)  subͲhorizontal  profiles  to  highlight  differential  erosion 

linked  to  faulting,  folding,  tilting  or  development  of  the  fluvial  drainage  system  and  (iii) 

sampling on each side of a thrust fault to assess the burial related to the thrust sheet. In the 

basin, sampling of subͲvertical profiles was made along a same  tilted stratigraphic  level  to 

document the exhumation of samples with a similar sedimentary burial history. 

Samples BA1 and BA8 are located in the core of the Axial Zone, in the late Hercynian granites 

(у305 Ma) of  the Balaïtous and Panticosa massifs,  respectively,  in  the hanging wall of  the 

Gavarnie basement thrust. BA1 was sampled on the summit of the Balaïtous mountain, the 

highest peak in the study area (3144 m), immediately below the base of the unconformable 

Upper  Cretaceous  limestones.  BA1  and  BA8  granite  samples  define  a  southward  dipping 

oblique profile of circa 1500 m and 10 km of vertical and horizontal offset, respectively. At 

the southern border of the Axial Zone, sample GV5 is a late Hercynian granite vein and GV2 a 

Lower Carboniferous turbidite sandstone (у330 Ma), located in the footwall and the hanging 

wall  of  the  Gavarnie  basement  thrust,  respectively.  They  are  also  located  above  the 

underlying Bielsa basement  thrust,  responsible  for  the  tilting/folding of  the Bielsa  granite 

massif  and  the  overlying  Gavarnie  thrust  sheet  (Casas  et  al.,  2003;  Jolivet  et  al.,  2007). 

Further west,  near  the  Somport  pass  (outside  Fig.2,  located  in  Fig.  1A),  JA2  is  a  Permian 

pelite (у260 Ma) and JA3 a Lower Carboniferous turbidite sandstone (у330 Ma) in the same 

structural setting as GV2. 
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Samples from the Jaca and Ainsa basins are all sandstone samples. Sample TUR 3 (у50.5 Ma) 

is located at the base of the Tertiary clastic succession, in the FosadoͲTorla turbidite system 

of the Hecho Group (according to the stratigraphy of Remacha et al., 2003, and Caja et al., 

2009). Several other samples  from theis turbidite system have been collected more to the 

east  in  the Monte Perdido massif  (Fig. 2), but have not been dated because of  their poor 

apatite crystal content. OR16 and OR19 are situated on the same stratigraphic  level (у49.5 

Ma) at  the base of  the ArroͲBroto  turbidite  system. Due  to cascade  folding,  they  form an 

oblique profile with 1200 m of altitude difference for a horizontal NͲS offset of 4 km. Sample 

CT1  (у49 Ma)  is  located  just above  the  carbonate megabed MT4  in  the  lower part of  the 

GerbeͲCotefablo turbidite systems. Samples CT2 (у48.5 Ma), BC1 (у48.5 Ma) and OT11 (у48 

Ma)  are  located higher  in  the GerbeͲCotefablo  turbidite  system.  Sample OT4  (у46 Ma)  is 

located just above the carbonate megabed MT5 in the Banastón turbidite system, a few tens 

of  meters  above  the  Oturia  thrust.  Sample  OT7  (у42.5  Ma)  belongs  to  the  AinsaͲJaca 

turbidite system, at the highest stratigraphic level in the synclinorium formed by the Hecho 

Group  turbidites  along  the  transect.  Samples  CT1,  CT2,  OT4  and  OT7  form  a  NͲS  subͲ

horizontal  profile  across  the  turbiditic  basin  at  altitudes  comprised  between  1500 m  and 

2000 m. A few kilometers to the west, samples TUR3, BC1 and OT11 form another NͲS subͲ

horizontal profile at an altitude around 900 m.  

Other  samples  in  the Hecho Group  turbidites were  collected  in  the NW part of  the Ainsa 

basin. Samples AS1, AS3 and AS5 (у51 Ma) form an oblique profile at the base of the Hecho 

Group  which  dips  some  20°  toward  the  southeast,  with  vertical  offset  of  circa  1500  m. 

Sample  AS3  is  situated  below  the  Paleocene  limestones  of  the  Castillo  Mayor,  which 

corresponds  to  a  klippe  of  the Cotiella  thrust  sheet. More  to  the  south, AS6  (у43 Ma)  is 

located in the Ainsa turbiditic channel. 

In  the southern part of  the  Jaca basin, sample OT3  (у38.5 Ma)  is  located  in  the Bartonian 

Sabiñanigo  sandstone,  in  the  northern  limb  of  the  Yebra  de  Basa  anticline  at  896  m  of 

altitude.  Samples  OT5  (у35  Ma)  and  OT12  (у34.5  Ma)  originate  from  conglomeratic 

sandstone  beds  from  Priabonian  alluvial  fans  (Santa  Orosia  conglomerate)  of  the 

Campodarbe Group. Sample OT5 is located in the northern limb of the Santa Orosia syncline, 

a few tens of meters below the Oturia thrust, whereas sample OT12 belongs to the southern 

limb  of  the  Yebra  de  Basa  anticline,  both  being  at  approximately  the  same  elevation 

between 1500 m and 1600 m. More to the south, sample SE5, at around 815 m of altitude, is 
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located in the axis of the Guarga syncline and corresponds to the youngest stratigraphic level 

of the  Jaca basin  (у30 Ma,  late Rupelian).  In the External Sierras, sample SE1  is situated  in 

the Priabonian BelsuéͲAtarés Fm (у36 Ma), at 933 m of altitude in the Belsué syncline. 

 

III.5. Structural analysisǣ balanced crossǦsections 
III.5.a. CrossǦsections description 

In the following, the balanced crossͲsections shown in Figure 5 are described from north to 

south. 

In  the Axial  Zone  and below  the northern part of  the  Jaca basin,  the basement  structure 

features  the  culmination  formed  by  the  imbricated  EauxͲChaudes,  Gavarnie,  Bielsa  and 

Guarga thrusts. 

At the top of the Gavarnie thrust sheet, the Monte Perdido thrust sheet  is detached along 

base of the Upper Cretaceous carbonates and folded by the underlying Gavarnie and Bielsa 

basement thrust sheets. By analogy with the structure observed on the western termination 

of  the Axial Zone  (Labaume et al., 1985; Teixell, 1990, 1996), we assume  that  the Monte 

Perdido  thrust  is  rooted  in  the EauxͲChaudes basement  thrust  (sections 3 and 4  in Fig. 5), 

which  the  shortening  is accommodated partially by  thrusting of  the Paleozoic over Upper 

Cretaceous carbonates  (the EauxͲChaudes  thrust sensu stricto) and partially by  the Monte 

Perdido cover thrust through the décollement level. To the south, the décollement passes to 

imbricate frontal ramps across the Upper CretaceousͲPaleocene carbonates and the Hecho 

Group turbidites, forming the structure of the  Internal Sierras on the northern edge of the 

Jaca and Ainsa basins. These ramps are hardly followed in the Hecho Group, but they can be 

identified  locally by repetitions of the carbonate megabed MT4 (sections 4 and 5  in Fig. 5). 

To  the  east,  the  Monte  Perdido  basal  décollement  joins  the  Triassic  evaporites,  and  the 

frontal  ramp passes  to  lateral  ramps  above which were  formed  the northͲsouth  trending 

faultͲpropagation folds of Añisclo and Boltaña (section 1 in Fig. 5).  

The  Gavarnie  basement  thrust  crops  out  in  the  Gavarnie  window  and  more  to  the  east 

around  the  Bielsa  granite  massif  (Fig.  2),  displaying  an  antiform  geometry  due  to  its 

deformation  by  the  underlying  Bielsa  basement  thrust  (Parish  et  al.,  1984;  Casas  et  al., 
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2003), and a westward plunge of about 5°  (sections 3, 4 and 5  in Fig. 5). Over most of  its 

outcrop area, the Gavarnie thrust features a hanging wall flat located in the Silurian shales, 

which  acted  as  a  décollement  level  for  the  Gavarnie  thrust  sheet,  and  a  footwall  flat 

following approximately the base of the Upper Carboniferous limestones (Séguret, 1972). To 

the  south,  the  thrust  ramps  across  the  DevonianͲCarboniferous  sediments  to  reach  the 

Triassic décollement level beneath the Jaca basin (Séguret, 1972). On sections 3, 4 and 5 (Fig. 

5),  the  southward  dip  of  the  cover  succession  at  the  southern  edge  of  the  Axial  Zone 

corresponds essentially to the front  limb of the hangingwall ramp anticline of the Gavarnie 

basement thrust. 

The northern part of the Jaca Basin corresponds to a synclinorium cored by the Hecho Group 

turbidites, between the southern border of the Axial Zone to the north and the Oturia thrust 

to  the  south  (sections  3,  4  and  5  in  Fig.  5).  The  turbidites  in  the  northern  flank  of  the 

synclinorium  are  affected  by  cascade  folding  and  regional  cleavage whereas  they  form  a 

gently northͲdipping monocline in the southern flank. The Oturia thrust dips about 20° to the 

north,  cutting  the  hanging wall  turbidites with  a  lowͲangle  ramp  and  the  steeplyͲdipping 

footwall succession (which corresponds to the northern limb of the Santa Orosia syncline) at 

a high angle. The outcropping footwall succession spans from the late Lutetian Hecho Group 

turbidites to the Priabonian Santa Orosia conglomerate and features a fan geometry opened 

to  the  south  in  the  Pamplona  marls  and  Santa  Orosia  conglomerate,  indicating  the  late 

Bartonian – Priabonian growth of the syncline. The Santa Orosia syncline  is followed to the 

south  by  the  Yebra  de  Basa  anticline,  cored  in  the  west  by  the  Jaca  thrust.  Progressive 

discordances in the Campodarbe Group conglomerates in the southern limb of the anticline 

attest of its growth during the PriabonianͲearly Oligocene.   

The deep  structure below  the northern part of  the  Jaca basin has been  interpreted  from 

seismic  and  well  data  (Fig.  6).  The  main  seismic  marker  is  a  group  of  highͲamplitude 

reflectors corresponding to the PaleoceneͲUpper Cretaceous carbonates, as attested by the 

correlation  between  line  JA47  and  the  Broto  well  (Fig.  6),  the  latter  being  projected  on 

section 3 (Fig. 5). Below the northern part of the Jaca basin, these highͲamplitude reflectors 

display  a  southward dip of  about 8°  corresponding  to  the hangingwall  culmination of  the 

Guarga basement  thrust  (see below). Below  the synclinorium  formed by  the Hecho Group 

turbidites, three NͲS seismic  lines show duplication or vertical offset of the highͲamplitude 

reflectors (Fig. 6B), attesting of the presence of another basement thrust interpreted as the 
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Bielsa  thrust.  In  the  hangingwall  compartment,  the  reflectors  display  a  gentle  antiformal 

geometry  interpreted  as  the  ramp  anticline.  South  of  the  basement  thrust,  reflector 

discontinuities  in  the  basinͲfill  represent  the  seismic  track  of  the  thrust  in  the  clastic 

succession.  Immediately  to  the  south, gently northͲdipping  reflectors  in  the upper part of 

the  succession  correspond  to  the  turbidites outcropping  in  the hanging wall of  the Oturia 

thrust. The  juxtaposition of  these seismic structures makes highly probable  that  the Bielsa 

basement  thrust  inferred  from  the  seismic  lines  and  the Oturia  cover  thrust  observed  at 

outcrop are connected, forming a single, gently northͲdipping rectilinear thrust (sections 3, 4 

and 5 in Fig. 5). 

Further south, the Santa Orosia syncline and the Yebra de Basa anticline are  interpreted as 

faultͲpropagation folds formed at the tip of thrusts cutting the Upper CretaceousͲPaleocene 

carbonates  at  depth,  and  connected  to  the  décollement  level  in  the  Triassic  evaporites 

(sections 3, 4 and 5 in Fig. 5). However, the tight geometry of these folds in the upper part of 

the  succession  implies a  strong disharmony between  the deep and  the  shallow  structure, 

related  to  the plastic behavior of  the Larrés and Pamplona marls. The poor quality of  the 

seismic  lines does not allow  imaging the deep structure  in the carbonates. However,  in the 

case of the Yebra de Basa anticline, our  interpretation  is supported by the occurrence of a 

thrust duplicating  the  carbonates  in  the  Serrablo 1  and 4 drillͲholes  (Fig. 6B)  that  can be 

connected to the Jaca thrust, in the core of the Yebra de Basa anticline (section 5 in Fig. 5). 

More to the west, an axial dip of the Yebra de Basa anticline results  in the exposure of the 

deep structure at the  level of the carbonates (Foz de Biniés – Illón anticline,  in the hanging 

wall of  the  Jaca  thrust;  Labaume  et al.,  1985;  Teixell & GarciaͲSansegundo,  1995;  Teixell, 

1996)  (Fig.  2).  The  interpretation  of  the  deep  part  of  the  Santa  Orosia  structure  is  less 

straightforward. In surface, the bedding attitudes on both sides of the Oturia thrust suggest 

that the thrust propagated through the hinge of a preͲexisting anticline. We  infer that this 

anticline and the Santa Orosia syncline formed a fold pair at the tip of a blind thrust (referred 

to below as  the Santa Orosia  thrust)  terminating at  the  syncline hinge, conforming  to  the 

current  faultͲpropagation  fold  model  (e.g.  Suppe  &  Medwedeff,  1990).  The  carbonate 

reflectors showing no evidence of major structural perturbation below the Oturia thrust, we 

deduce that the Santa Orosia thrust cuts the carbonates more to the north, in the footwall of 

the Bielsa basement  thrust  (sections 3, 4 and 5  in Fig. 5). This hypothesis  implies  that  the 

Broto  drillͲhole  cuts  across  the  Oturia  thrust.  In  the  absence  of  obvious  tectonic 
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discontinuities  in the  log report of the Broto well, we  infer that the thrust  is  located within 

the Upper Cretaceous carbonates (section 3  in Fig. 5). This assumption  is supported by the 

fact that the thickness of the Upper Cretaceous carbonates in the Broto well is greater than 

further north  in  the Monte Perdido massif, while  the general  trend  is  that of a decreasing 

thickness of the carbonates southward below the Jaca basin. Our interpretation also implies 

that  the  Triassic  sediments  found  at  the  bottom  of  the  Broto  well  do  not  rest  on  the 

Paleozoic basement, but belong to the hangingwall of the Santa Orosia thrust (section 3  in 

Fig. 5). 

The Santa Orosia and Yebra de Basa folds are connected backward to the basement thrust of 

Gavarnie through the Triassic décollement, attesting the PriabonianͲlower Oligocene activity 

of  this  major  thrust.  Apatite  fission  track  data  in  the  Gavarnie  basement  thrust  sheet 

provided a Priabonian age also  interpreted as dating the tectonic activity of  its basal thrust 

(Jolivet et al., 2007). In spite of some differences in the structural style, this interpretation is 

consistent  with  the  previous  classical  interpretation  of  Séguret  (1972),  Puigdefábregas 

(1975), Cámara & Klimowitz (1985) and Mutti et al., (1988). Recently, Millán Garrido et al., 

(2006)  described  the  Yebra  de  Basa  anticline  as  a  décollement  fold  at  the  tip  of  a 

décollement level located at the top of the Paleocene carbonates and rooted in the Gavarnie 

thrust  through a  ramp across  the  carbonates  corresponding  to  the Monte Perdido  thrust. 

However, we cannot retain this interpretation as it ignores the deep structure in the Upper 

CretaceousͲPaleocene  carbonates  observed  in  the  Serrablo  1  and  4 well  logs  and  further 

west  at  surface  outcrop  in  the  Foz  de  Biniés  and  Illón  anticlines.  Furthermore,  this 

interpretation requires a connection between the Monte Perdido and the Gavarnie thrusts 

which is not observed in outcrop along the western border of the Monte Perdido massif (Río 

Ara valley). 

The proposed  low angle, planar geometry of  the BielsaͲOturia  thrust  cutting  the previous 

Santa Orosia structure is typical of a outͲofͲsequence thrust, coherent with the timing of the 

Bielsa thrust in the early (Ͳmiddle) Miocene deduced from apatite fission track analysis in the 

Bielsa granite (Jolivet et al., 2007). The section of Mutti et al. (1988) already showed an outͲ

ofͲsequence  attitude  of  the  Oturia  thrust,  but  with  a  different  geometry  of  the  deep 

structure  in  the  carbonates  and  a  connection  to  the  Triassic  décolllement  level.  Millán 

Garrido  et  al.,  (2006)  proposed  a  different  interpretation,  where  (i)  the  Oturia  thrust  is 

related  to  the Gavarnie basement  thrust  through  the  same décollement  level  (the  top of 
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Paleocene carbonates) as the Santa Orosia and Yebra de Basa folds, and (ii) a GuaraͲGèdre 

basement  thrust  (equivalent  to  the Bielsa  thrust)  is  related  to  the SouthͲPyrenean  frontal 

thrust throught the décollement  level  in the Triassic. However, this  interpretation does not 

account for the offset of the carbonate reflectors shown by the seismic lines which supports 

our  interpretation of a connection between the Bielsa and Oturia thrusts. It must be noted 

that this connection occurs only in the Jaca basin, as the Oturia thrust terminates eastward 

against the western flank of the Boltaña anticline (Fig. 2). In the Ainsa basin, the Bielsa thrust 

connects  to  the  Triassic  décollement  level  (section  1  in  Fig.  5),  above  which  the  cover 

structures associated to this thrust are not yet identified. 

In the southern part of the Jaca basin, the Guarga syncline is well imaged on the northͲsouth 

seismic  lines  (e.g.  SPͲ28,  JAT  12Ͳ20,  JATͲ12Ͳ38  in  Millán  Garrido,  2006),  between  the 

southern  limb of  the Yebra de Basa anticline  to  the north and  the SouthͲPyrenean  frontal 

thrust to the south (sections 3 and 4 in Fig. 5). Under the syncline axis, the basement passes 

from the southward dip observed below the northern Jaca basin to a very gentle northward 

dip in the south, the change in dip corresponding to the hangingwall cut off of the basement 

by  the  Guarga  thrust  at  a  depth  of  circa  6000  m  (Millán Garrido,  2006).  The  shortening 

accommodated  by  the Guarga  thrust  is  totally  transmitted  to  the  SouthͲPyrenean  frontal 

thrust  through  the  Triassic  décollement  level.  The  thrust  footwall  ramp  cuts  the  у5000m 

thick EoceneͲOligocene succession of the Ebro basin and passes southward to a décollement 

in  the  Oligocene  evaporites  of  the  Barbastro  Formation.  Above  the  footwall  flat,  the 

hangingwall structure corresponds to a foldͲandͲthrust system with décollement folds cored 

by  the  Triassic  evaporites  (Millán  Garrido  et  al.,  2000;  Millán  Garrido,  2006).  Growth 

structures in the upper OligoceneͲearly Miocene alluvial and fluvial deposits of the Uncastillo 

Formation attest of  the activity of  the Guarga  thrust during  this period. The younger  synͲ

tectonic sediments are dated around 22 Ma (Aquitanian), but the later thrusts developed in 

a breakͲback  sequence attest of a more  recent  tectonic activity  (Hogan & Burbank, 1996; 

Millán Garrido et al., 2000; Arenas et al., 2001). 
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III.5.b. Shortening  
The total shortening, estimated on section 4 (Fig. 5) from the southern pinͲline  in the Ebro 

basin to the EauxͲChaudes thrust is of circa 50 km (including the Monte Perdido cover thrust, 

but  not  the  EauxͲChaudes  basement  thrust  over  the  Upper  Cretaceous  carbonates), 

corresponding to about 36% of the initial length. 

The offset along the Monte Perdido thrust sheet is about 6 km in the Monte Perdido massif, 

between  sections  1  and  3  (Séguret,  1972),  but  it  decreases  to  about  2  km  to  the  west 

between sections 3 and 4 (Fig. 5). Moreover, about 2 km of internal shortening of the Monte 

Perdido  thrust  sheet  can  be  measured  in  the  Monte  Perdido  massif,  but  this  is  only  a 

minimal value as most of the thrust sheet as been removed by erosion above the Axial Zone.  

A conservative value of 6 km of shortening  for the Monte Perdido thrust system has been 

adopted in our restored section, consistent with the 5 km measured by Teixell (1996) on the 

equivalent Larra thrust at the western termination of the Axial Zone (Fig. 1A). In the External 

Sierras, the northͲsouth trending Pico del Aguila anticline (Fig. 2; not observable in profile in 

Fig.  5),  which  was  related  to  the  same  tectonic  phase  than  the  Monte  Perdido  thrust, 

accommodated  about  2.7  km  of  shortening  (Poblet  &  Hardy,  1995).  We  assume  a  total 

shortening  accommodated  by  the northͲsouth  trending  décollement  folds  of  the  External 

Sierras of  circa 5  km. A  shortening of 9  km  can be measured  for  the Gavarnie basement 

thrust  between  the  hangingwall  cutoff  of  the  top  of  the  Paleozoic  in  the  south  of  the 

Gavarnie  window  (also  observable  to  the  east  above  the  Bielsa  granite  massif)  and  the 

northernmost outcrops of  the  thrust  (Fig. 2)  (Séguret, 1972). However,  this  is a minimum 

value,  as  the  thrust  displays  everywhere  a  footwall  flat,  and  the  footwall  ramp  is  not 

observed. Further west, on the Anso transect, Teixell (1996) deduced a shortening of 10 km 

on the Gavarnie thrust  from the geometry of the hanging wall culmination. This technique 

cannot be applied rigorously on our sections due to the deformation of the Gavarnie thrust 

sheet by the underlying Biesla thrust, and to erosion of the Cretaceous cover of the Gavarnie 

thrust sheet which precludes analysis of the hanging wall culmination geometry. However, 

using the Upper Cretaceous  limestones outcrop at the summit of the Balaïtous (Fig. 2) and 

the footwall cutoff of these limestones by the EauxͲChaudes thrust at the western border of 

the study area (Fig. 1A) as guides, we infer an offset of about 15 km for the Gavarnie thrust 

assuming a simplified faultͲbend fold geometry to locate the footwall rampͲflat transition. In 
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the Jaca basin, about 8 km of shortening related to the Gavarnie thrust are accommodated 

by  the  faultͲpropagation  folds  of  Santa  Orosia  and  Yebra  de  Basa,  implying  that  the 

remaining shortening transferred to the SouthͲPyrenean frontal thrust should be of about 7 

km. The 15 km of shortening that we  infer  for the Gavarnie thrust are consistent with the 

value  proposed  by  Millán  Garrido  et  al.  (2006),  although  their  interpretation  of  the 

distribution of shortening  in the Jaca basin  is different. Sections 3 and 4  (Fig. 5) show that 

the  shortening  accommodated  on  the  SouthͲPyrenean  frontal  thrust  is  about  34  km, 

implying that the part related to the Guarga basement thrust corresponds to about 27 km. In 

our  interpretation,  the  displacement  accommodated  by  the  outͲofͲsequence  Bielsa 

basement thrust was totally transferred to the Oturia thrust, whose offset is of circa 3.5 km. 

These  interpretations differ  from  those of Millán Garrido et al.  (2006), who estimated  the 

shortening  at  the  SouthͲPyrenean  frontal  thrust  to  be  of  41  km.  The main  divergence  is 

related to the amount of shortening accommodated by the Guarga thrust that these authors 

have evaluated at 5  km,  the  remaining 36  km being ascribed  to  their GuaraͲGèdre  thrust 

equivalent to the Bielsa thrust. However, as discussed above, these  interpretations are not 

supported by our interpretation of seismic data which argues for a connection between the 

Bielsa basement  thrust and  the Oturia  cover  thrust, nor by  the apatite  fission  tracks data 

which  attests  an  early  (Ͳmiddle)  Miocene  activity  of  the  BielsaͲOturia  thrust  system  (see 

Jolivet et al., 2007, and discussion below).  

III.6. Apatite fission track analysis 
III.6.a. Apatite fission track results  

Apatite fission tracks analyses for the different areas show a wide range of resetting  levels. 

The  results  are  reported  as  central  ages  with  ±  2ʍ  uncertainties  in  Table  1  and  on  the 

sections in Figure 5 where the samples are projected. The distribution of the apatite singleͲ

grain  ages  for  each  sample  is  shown  on  the  radial  plots,  as  well  as  the  corresponding 

statistical decomposition of the singleͲgrain age distribution, in Figure 8, where the samples 

are  located  in  the  stratigraphic  column.  Figure  9  summarizes  the  evolution  of  the 

depositional ages, AFT  central ages and mean ages of  the main  statistical  singleͲgrain age 
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populations  for  the  various  samples  along  the  NͲS  transverse.  The  Dpar  measurements 

performed on selected samples are presented in Figure 10. 

Samples BA1 and BA8 from the Balaïtous granite have central ages of 29.3 ± 2.7 Ma and 20.5 

± 1.8 Ma, respectively. As shown on the radial plots (Fig. 8), the dispersion of the singleͲgrain 

ages  is  low and statistically only one age population can be  identified. The granite sample 

GV5, from the Gavarnie thrust footwall, has a central age of 18.2 ± 1.2 Ma and displays a low 

spread  in singleͲgrain ages, corresponding to a single statistical age population (Fig. 8). The 

Paleozoic sediment samples GV2, JA2 and JA3, from the Gavarnie thrust sheet, have central 

ages of 29.6 ± 2.6 Ma, 26.8 ± 3.1 Ma and 30.0 ± 3.5 Ma respectively.  As shown on the radial 

plot (Fig. 8), they display a significant dispersion of the singleͲgrain ages which are all much 

younger than the stratigraphic age. Statistical analysis shows the existence,  in samples GV2 

and JA3, of two age populations in which the major ones (i.e. corresponding to the majority 

of the singleͲgrain ages) have mean ages of 23.3 Ma (JA3) and 25.6 Ma (GV2) (Fig. 9). The JA2 

sample presents only one age population. 

Samples  from  the  Hecho  Group  turbidites  display  few  apatite  crystals  with  poor  track 

concentrations  linked  to  a  low  238U  content. At  the base of  the  succession,  sample  TUR3 

(FosadoͲTorla turbidite system) has a central age of 25.3 ± 4.8 Ma. Although the pertinence 

of  the  result  is  limited by  the  low number of singleͲgrain ages determined  (11),  the  radial 

diagram shows that most of these ages span between 35 and 15 Ma, i.e. are much younger 

than the stratigraphic age (у 50Ͳ51 Ma), and the statistical analysis indicates the presence of 

a single age population (Fig. 8). 

Higher in the succession, samples OR19 and OR16 (ArroͲBroto turbidite system, middle part 

of TS3) have central ages of 23.2 ± 1.6 Ma and 25.1 ± 1.9 Ma, respectively. The singleͲgrain 

ages  show  an  important  dispersion,  with  most  of  the  ages  spanning  from  close  to  the 

stratigraphic  age  (у  49Ͳ50  Ma)  to  young  ages  around  15Ͳ20  Ma  (early  Miocene)  (Fig.  8). 

Statistical analyses  indicate  that both  samples  contain  a  single  age population  (Fig. 8). As 

demonstrated by the Dpar measurements  in the OR16 sample  (Fig. 10), there  is no obvious 

correlation between the grain ages and their annealing properties. 

Further  south  and  stratigraphically  higher,  samples  CT1,  CT2  and  BC1  from  the  GerbeͲ

Cotefablo turbidite systems have central ages of 27.5 ± 2.9 Ma, 26.3 ± 2.0 Ma and 27.7 ± 5.5 

Ma, respectively. As shown on the radial diagrams (Fig. 8), singleͲgrain ages display a wide 

scattering  from  around  the  stratigraphic  age  (у48Ͳ49  Ma)  to  early  Miocene  ages.  Two 
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statistical age populations can be extracted from CT1 and CT2, the mean ages of the major 

populations being of 26.2 and 26.5 Ma, respectively (Fig. 8). However, only one population is 

statistically defined  in BC1, probably due  to  the  small number of analyzed apatite crystals 

(12). Dpar measurements in CT2 (Fig. 10) show the absence of correlation between the age of 

the  grains  and  their  annealing  properties.  Sample OT11,  in  the  upper  part  of  the GerbeͲ

Cotefablo turbidite system, has a much younger central age of 20.8 ± 2.4 Ma. The radial plot 

shows  a  weak  dispersion  of  the  singleͲgrain  ages  that  are  all  much  younger  than  the 

stratigraphic  age  (у48  Ma)  and  correspond  to  a  single  statistical  population  (Fig.  8). 

Moreover,  there  is  no  correlation  between  the Dpar measurements  and  the  apatite  grain 

ages (Fig. 10). 

Higher in the succession, sample OT4 (Banaston turbidite system) has a central age of 35.2 ± 

2.4 Ma. SingleͲgrain ages show a wide dispersion on both sides of the stratigraphic age (у46 

Ma), but define a single statistical population (Fig. 8). At the top of the turbidite succession, 

sample OT7 (AinsaͲJaca turbidite system) has central ages of 41.5 ± 4.0 Ma.  The singleͲgrain 

ages are also widely dispersed on both sides of the stratigraphic age (у42.5 Ma) but with a 

larger proportion of older grains than in OT4 (Fig. 8). As shown by the statistical analysis, two 

age populations  can be extracted  from OT7,  the mean age of  the major population being 

24.4 Ma (Fig. 8). Dpar measurements on apatite crystals from OT7 clearly show the absence 

of correlation between the age of the grains and annealing properties (Fig. 10). 

In the Ainsa basin, the AS1, AS3 and AS5 turbidite samples have central ages of 26 ± 4.7 Ma, 

32.5 ± 3.6 Ma and 28.5 ± 4 Ma, respectively. These samples are stratigraphically equivalent 

to  the  lowest  turbidites  sampled  in  the  Jaca basin  (TUR3, OR16 and OR19) and  they yield 

equivalent AFT ages. Similarly to the samples from the lower part of the Hecho Group in the 

Jaca basin, most singleͲgrain ages are dispersed between close to the stratigraphic age and 

15Ͳ20 Ma, with a few older ages in the case of AS3 (Fig. 8). In samples AS1 and AS5, only one 

age population can be statistically extracted, while two appear in sample AS3, the mean age 

of the major population for this sample being of 30 Ma (Fig. 8). However, it is important to 

note the small number of grains counted in these samples and especially in sample AS1, the 

occurrence of  individual ages above  the  stratigraphic age may  indicate  the possibility of a 

second population  like  in sample AS3. Sample AS6 has a central age of 28.4 ± 1.9 Ma and 

displays  a  poor  dispersion  of  the  singleͲgrain  ages,  that  are  almost  all  younger  than  the 

stratigraphic age and correspond to a single statistical age population (Fig. 8).   
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In the  footwall of the Oturia thrust, sample OT3  in the Sabiñánigo sandstone has a central 

age of 43.7 ± 2.7 Ma, older than the stratigraphic age (у 38.5 Ma). As shown on the radial 

plot (Fig. 8), the singleͲgrain age distribution  is very wide and a  large proportion of apatite 

crystals are older  than  the  stratigraphic age. As demonstrated by  statistical analyses, OT3 

contains two or more age populations, the major population having a mean age of 39.6 Ma 

equivalent  to  the  stratigraphic  age  (Fig.  8).  In  the  same  structural  domain  than OT3  but 

higher  in  the  succession,  samples OT5  and OT12  in  the  Santa Orosia  conglomerates have 

central ages of 42.5 ± 2.7 Ma and 37.1 ± 3.6 Ma, respectively, older than their stratigraphic 

age (у34Ͳ35 Ma). The singleͲgrain ages show a strong dispersion, with most ages older than 

the stratigraphic age and a group of younger ages between у35 and 20 Ma. For each of these 

two samples,  two age populations have been deduced  from statistical analyses. The mean 

age of the major population  is 40.5 Ma for sample OT5 and 34.1 Ma for OT12 (Fig. 8). Dpar 

measurements  on  sample  OT5  show  the  absence  of  correlation  between  the  annealing 

properties  and  the  age of  individual  apatite  grains  (Fig. 10).  Further  south,  in  the Guarga 

syncline, sample SE5 at the top of the Campodarbe Group has a central age of 52.2 ± 7.5 Ma 

and displays a strong dispersion of the singleͲgrain ages that are all older than, or close to, 

the  stratigraphic age  (у30 Ma)  (Fig. 8). Two  statistical age populations are present  in  this 

sample, the major one having a mean age of 72.8 Ma (Fig. 8).  In the southern flank of the 

Guarga syncline, sample SE1 in the BelsuéͲAtarés Fm has a central age of 48.1 ± 4.2 Ma. The 

singleͲgrain ages dispersion  is similar  to  that described  for samples OT5 and OT12  (Fig. 8). 

Two age populations can be statistically extracted, with a mean age of 61.7 Ma for the main 

one (Fig. 8). 

 

III.6.b. Significance of apatite fission track results 
)))Ǥ͸ǤbǤiǤ Apatite fission track ages 

As discussed above,  the  level of  resetting  is  inferred  from  (i)  the dispersion of  the  singleͲ

grain ages (Fig. 8), (ii) their distribution compared to the stratigraphic age of the sample, and 

(iii) the geological setting (Fig. 5). Due to the  low number of horizontal confined tracks, no 

reliable time/temperature path modeling could be made in the fully reset samples.  
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In  the  hangingwall  of  the  Gavarnie  thrust,  sample  BA1  (29.3  ±  2.7  Ma)  has  the  same 

structural position and the same elevation than sample NV1 from Jolivet et al. (2007) at the 

summit of the Néouvielle granite massif (Fig. 2), which yielded a central age of 35.1 ± 2.3 Ma 

and is considered to have been totally reset according to the time/temperature modeling. By 

analogy,  sample  BA1  can  be  considered  as  totally  reset  and  we  assume  that  its 

time/temperature history was similar to that of NV1. Sample BA8 has a fission track age of 

20.5 ± 1.8 Ma and displays a concentrated  singleͲgrain age population. Being  in  the  same 

structural unit than BA1 but 1500 m lower in elevation, BA8 can also be interpreted as being 

a  fully  reset  sample.  In  the  footwall  of  the  Gavarnie  thrust,  sample  GV5  displays  a 

concentrated  singleͲgrain  age  distribution with  a  central  age  of  18.2  ±  1.2 Ma,  similar  to 

those  from  the Bielsa granite  samples  from  Jolivet et al.  (2007), which are  located  in  the 

same structural position (BS1 and BS7 in Fig. 2 and section 1 in Fig.5) and are considered to 

have  been  totally  reset  according  to  the  time/temperature  modeling.  The  similarity  of 

structural position and thermochronological results suggest that GV5 was also totally reset 

and has followed a time/temperature path similar to that modeled for the Bielsa BS1 sample 

(Jolivet et al., 2007). The GV5 central age of 18.2 ± 1.2 Ma can therefore be interpreted as a 

cooling age. 

On  the  southern  border  of  the Axial  Zone  and  in  the  Paleozoic  sedimentary  rocks  of  the 

Gavarnie  thrust  sheet,  samples  GV2,  JA2  and  JA3  display  a  significant  dispersion  of  the 

singleͲgrain ages. However,  the  thickness of about 7000Ͳ8000 m  inferred  for  the overlying 

sedimentary succession from the stratigraphy of the northern part of the Jaca basin, as well 

as the fact that the singleͲgrain ages are all much younger than the Paleozoic stratigraphic 

ages argue for a total resetting. The  important dispersion of the singleͲgrain ages could be 

explained by  the bad preservation of  these detrital Paleozoic apatite crystals and  the high 

number of inclusions within the crystals that lead to errors in age determination. The cooling 

ages  of  GV2  and  JA3  are  therefore  likely  to  correspond  to  the  age  of  the  main  age 

populations, i.e. 25.6 Ma and 23.3 Ma, respectively. The cooling age of 26.8 ± 3.1 Ma of JA2 

is consistent with results from samples GV2 and JA2. 

In  the  northern  part  of  the  turbiditic  basin,  the  samples  from  the  lower  part  of  the 

succession  (TUR3, OR16, OR19, CT1, CT2, BC1)  also display  a  significant dispersion of  the 

singleͲgrain ages, but with most ages being close to or younger than the stratigraphic ages, 

including  ages  as  young  as  15Ͳ20  Ma.  This  singleͲgrain  age  distributions  suggest  an 
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important,  but  not  total  reset  level.  Stratigraphically  higher,  sample  OT11  displays  an 

unexpected high  reset  level as  suggested by  the distribution of  the  singleͲgrain ages. This 

result  is probably due to the  fact that  few apatite crystals have been counted  (17 crystals) 

and  that  they  probably  belong  to  a  same  age  population,  the  other  apatite  crystals 

potentially forming other age populations being badly preserved. 

In  the  stratigraphically uppermost part of  the  turbiditic  succession,  samples OT4 and OT7 

display  a  strong  spreading of  the  singleͲgrain ages on both  sides of  the  stratigraphic  age. 

These samples have been partially reset but at a lower temperature, or for a shorter time at 

the  same  temperature,  than  the  stratigraphically  lower  turbiditic  samples.  The  higher 

proportion of old ages in OT7 advocates for a lower reset level compared to OT4. 

In the Ainsa basin, samples AS1, AS3 and AS5 located at the base of the Hecho Group display 

central ages and partial reset  levels similar to those of the  lowest turbidite samples of the 

Jaca basin (TUR3, OR19, OR16). Further south and stratigraphically higher, sample AS6 also 

displays  an  important  reset  level with  all  singleͲgrain  ages  younger  than  the  stratigraphic 

age. All  the  turbidite samples  from  the  Jaca and Ainsa basins are  therefore partially  reset, 

but  with  different  intensities.  Their  AFT  central  ages  therefore  cannot  be  interpreted  as 

cooling ages. 

In the southern part of the Jaca basin, in the footwall of the Oturia thrust, the distribution of 

the  singleͲgrain  ages  of  samples  OT3,  OT5,  OT12,  SE5  and  SE1,  widely  dispersed  and 

predominantly older than the stratigraphic ages, clearly indicates the absence or very weak 

fission track reset.  

In summary, Paleozoic samples in the Axial Zone are all totally reset, and all the earlyͲmiddle 

Eocene  turbidite  samples  in  the  northern  Jaca  basin  are  partially  reset with  central  ages 

younger  than  their  stratigraphic  ages.  Finally,  all  the  late  EoceneͲlower  Oligocene 

costal/continental  facies  in  the southern  Jaca basin are not/very weakly  reset with central 

ages  older  than  their  stratigraphic  age.  The  Oturia  thrust  marks  the  limit  between  the 

partially reset part of the basin in the hangingwall and the nonͲreset part in the footwall.  As 

shown  in  the  diagram  of  Figure  9,  the  central  ages  increase  when  going  southward  and 

stratigraphically upward across  the  Jaca basin, reflecting  the progressive decrease of  reset 

level. It is also important to note that, all along the section, there is no correlation between 

the reset level and the sample elevation.   
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)))Ǥ͸ǤbǤiiǤ Statistical analyses  
In spite of  the small number of counted grains  (ч 40/sample), statistical analysis allows  to 

qualitatively  define  a  general  tendency  in  the  evolution  of  the  apatite  singleͲgrain  age 

populations  of  the  Jaca  basin  clastic  fill.  As  observed  in  Figure  9,  the  number  of  age 

populations decreases northward like the mean age of the major populations. This evolution 

is concomitant to the decrease of the central ages and  is coherent with the  increase of the 

reset  level northward/downward  in  the  stratigraphic  succession.  In  the  lowest part of  the 

succession,  samples  TUR3, OR19  and OR16, which  yield  the  youngest  central  ages  (23Ͳ25 

Ma) have a  single age population. This  signs a high but  incomplete  reset  level,  suggesting 

that these samples have probably been buried in the upper part of the PAZ, close to 120°C. 

The maximal temperature may even have been higher, if maintained for a period of time too 

short to have generated a total reset, a hypothesis coherent with the  inferred thickness of 

5000Ͳ6000 m  for  the  overlying  succession  and with  the  geological  history  (see  discussion 

below). From CT1 and stratigraphically upward in the Hecho Group turbidites, the age of the 

main  population  is  progressively  older  (with  the  exception  of  OT11)  and  some  samples 

display two age populations, marking the decrease of the reset level. In the south, the very 

weakly or nonͲreset coastal/continental  facies systematically yield several age populations, 

with  Late  Cretaceous  (around  70  Ma)  average  ages  for  the  major  populations  in  the 

southernmost samples (SE5 and SE1).     

)))Ǥ͸ǤbǤiiiǤ Etch pit parameter ȋDparȌ 
As described above, all the samples analyzed show an absence of correlation between the 

mean Dpar average of single grains and the statistically identified singleͲgrain age populations 

(Fig.  10).  This  result  demonstrates  that  the  singleͲgrain  age  dispersion  is  most  probably 

controlled  by  the  complex  thermal  history  of  each  crystal  rather  than  by  their  annealing 

properties.  As  the  Ainsa  and  Jaca  basin  sediments  represent  the  distal  part  of  the 

sedimentary system principally fed by the erosion of the eastͲcentral Pyrenees, they contain 

apatite crystals  that have  recorded a significant part of  the  thermal history of  the orogen, 

from cooling of the internal domains of the belt to sediment recycling in the foreland basin. 

In  summary,  the Dpar measurements  reveal  that  in  the  case of partial or no  resetting,  the 
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observed  dispersion  of  apatite  singleͲgrain  ages  reflects  the  important  variability  of  the 

thermal history of the drained sources. 

 

 

III.7. Discussion 
III.7.a. Geological significance of apatite fission track results 

The  thermochronological  results  from  the studied  transect clearly show 3 distinct  thermoͲ

tectonic domains which are, from north to south, the southern flank of the Axial Zone, the 

lowerͲmiddle  Eocene  turbiditic  basin  and  the  middle  EoceneͲlower  Oligocene 

coastal/continental basin (Figs. 5 and 9). 

In  the Axial Zone,  sample BA1  from  the  top of  the Paleozoic of  the Gavarnie  thrust  sheet 

yields an early Oligocene cooling age (у29 Ma) that is relatively younger but consistent with 

the 35 Ma age  found at  the  summit of  the Néouvielle granite  (Jolivet et al., 2007), at  the 

same altitude and structural position.  Indeed,  the BA1 age  falls within  the  time  interval of 

rapid  cooling  of  NV1  between  35  and  25  Ma  determined  by  apatite  fission  track  timeͲ

temperature modeling and probably due to uplift above the Gavarnie thrust ramp (Jolivet et 

al.,  2007),  an  hypothesis  coherent  with  the  contemporaneous  age  of  growth  structures 

above the Triassic décollement level in the Jaca basin (cf. the Santa Orosia and Yebra de Basa 

folds). 

In the Paleozoic of the southern flank of the Axial Zone, sample GV5 is located at the top of 

the Bielsa thrust sheet, about 400 m below the Gavarnie thrust. The Burdigalian central age 

of sample GV5 (у 18 Ma)  is equivalent to those of samples from the Bielsa granite  located 

along the tilted postͲHercynian erosional surface and  in the same structural position below 

the Gavarnie thrust sheet (samples BS1 and BS7 in Fig. 2 and section 1 in Fig. 5; Jolivet et al., 

2007). The  fact  that  these  samples have  the  same  central  age within  the error margin  in 

spite of an elevation difference of about 1500 m  implies that cooling occurred prior to the 

tilting of the massif. According to Jolivet et al. (2007), cooling of the Bielsa granite could be 

explained  by  two  scenarios:  in  the  first  scenario,  the Bielsa  granite was  rapidly  exhumed 

around 18 Ma (from у22 to 17 Ma, according to time/temperature modeling of sample BS1) 
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along  the Bielsa  thrust  ramp. Then,  tilting occurred  in  relation  to  the development of  the 

hanging wall  ramp anticline, when  the granite passed above  the  top of  the  footwall  ramp 

(Casas et al., 2003); In the second scenario, the initial exhumation and cooling were induced 

by the uplift of the more external Guarga thrust hanging wall, then folding and tilting were 

related  to  outͲofͲsequence movement  on  the  Bielsa  basement  thrust  following  the  same 

hanging wall ramp anticline kinematics as above. In both cases, these results imply that the 

activity of the Bielsa basement thrust occurred around or later than 18 Ma. The similarity of 

ages and structural position argues  for a similar exhumation scenario  for sample GV5. The 

same interpretation can also be applied to sample BA8, which as a central age of 20 Ma and 

is  at  an equivalent  altitude  and  structural position with  respect  to  the Guarga  and Bielsa 

thrusts as GV5. 

Samples GV2, JA2 and JA3, located at the southernmost edge of the Axial Zone at the top of 

the Paleozoic of the Gavarnie thrust sheet, have cooling ages comprised between about 23 

Ma and 27 Ma  (see discussion above). Cooling of these samples may have been related to 

the uplift of the Guarga basement thrust hangingwall culmination which occurred during the 

same period. However, the altitude difference between GV5 and GV2 is only of circa 800 m, 

implying that sample GV2 remained close to the base of the PAZ until 18 Ma when GV5 was 

exhumed.  This  reasoning  can  also  be  applied  to  samples  JA2  and  JA3,  as  their  structural 

settings are the same as that of GV2. 

In  the  lowerͲmiddle  Eocene  turbiditic  basin,  the  reset  level  of  samples  is  partial  and 

decreases  southward.  These  results  allow  therefore  to  locate  the  paleoͲPAZ  and  thus  to 

constrain an interval of burial temperature for the turbidites comprised between у60°C and 

у120°C,  corresponding  to  an  interval  of  burial  depth  of  3Ͳ5  km  assuming  an  average 

geothermal gradient of 25°C.kmͲ1. As discussed above, the maximal temperature reached by 

the lowermost samples could have been higher than 120°C but for too short a time to allow 

for a  total  fission  track  reset. Furthermore,  the  fact  that  the decrease of  the  reset  level  is 

correlated to the stratigraphic age and not to the tectonic structure or present day elevation 

(Fig.  9),  implies  that  the  burial  of  the  turbidites  was  primarily  due  to  the  sedimentary 

accumulation  in  the  foreland  basin.  In  the  northern  part  of  the  turbiditic  basin,  tectonic 

thickening by the Monte Perdido thrusting and cascade folding also probably contributed to 

the  burial  of  sediments,  but  structural  data  do  not  support  the  existence  of  large  thrust 

sheets  that may have  significantly participated  to burial. Results  from  the Ainsa basin are 
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similar  to  those  from  the  lowest  turbidites  in  the  Jaca basin and can be  interpreted  in  the 

same way. Sample AS3 located beneath the Castillo Mayor klippe does not show a different 

degree of  reset compared  to  the other  samples,  implying  than  the  thickness of  the  thrust 

sheet  was  not  sufficient  to  induce  significant  heating.  The  conclusion  that  burial  of  the 

Hecho Group  turbidites was mainly of  sedimentary origin also applies  to  the burial of  the 

underlying Paleozoic of the Gavarnie thrust sheet at the southern border of the Axial Zone 

(samples GV2, JA2 and JA3).    

As shown in Figure 9, the Oturia thrust separates two domains: the partially reset turbiditic 

basin  in  the hangingwall and  the not or very weakly  reset coastalͲcontinental basin  in  the 

footwall.  This  observation  applies  to  samples  OT4  and  OT5,  which  are  located  in  the 

hangingwall and footwall of the Oturia thrust, respectively, at less than 1 km in distance and 

250 m of difference in elevation from each other (Fig. 5). This implies that the burial of OT4 

occurred  prior  to  thrusting.  In  the  most  reset  part  of  the  turbidite  succession,  both  the 

statistical  analysis which  gives mean  ages  of  circa  23Ͳ25 Ma  for  the most  representative 

singleͲgrain age populations, and the occurrence of middle Miocene singleͲgrain ages for the 

stratigraphically  lowest  turbidite samples  (Fig. 8), argue  for a  late OligoceneͲearly  (middle) 

Miocene cooling event that affected the whole turbiditic succession. As the turbidites were 

only  partially  reset,  we  cannot  precisely  date  their  exhumation  history  within  this  time 

interval, where the  late Oligocene  is only the older possible exhumation age. However, the 

late Oligocene cooling ages found at the top of the underlying Paleozoic basement (samples 

GV2,  JA2  and  JA3,  see discussion  above)  suggest  that  the  cooling of  the  turbidites began 

during  the  late Oligocene  in  relation  to  the Guarga  thrust activity and continued until  the 

late early (Ͳmiddle) Miocene with the outͲofͲsequence activity of the BielsaͲOturia thrust. 

The  lack  of  reset  of  sample OT5  shows  that  there was  no  thermal  effect  induced  by  the 

propagation of the Oturia thrust sheet. This may indicate that the topography created by the 

latter  was  rapidly  eroded  or  that  the  thickness  of  the  hangingwall  was  not  sufficient  to 

induce a burial heating effect.  

Further  south,  in  the  upper  EoceneͲlower  Oligocene  coastalͲcontinental  basin,  all  the 

samples are not or weakly  reset,  implying  that  the burial of  the sediments did not exceed 

60°C,  i.e. 2Ͳ3 km. This means  that exhumation  in  the Guarga  syncline was weak, which  is 

consistent  with  the  results  of  Babault  et  al.  (2005)  who  have  estimated  the  maximal 

thickness of  the OligoͲMiocene sediments of  the Ebro basin  to about 1000 m  thicker  than 
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the  presently  preserved  succession.  As  these  samples  have  not  been  reset,  the  thermal 

history of their apatite crystals  is older than the  late EoceneͲearly Oligocene deposition.  In 

samples  OT3,  OT5,  OT12  and  SE5,  Late  Cretaceous  singleͲgrain  age  populations  can  be 

statistically identified (Fig. 9), probably reflecting both the denudation related to the Albian 

extension and the earliest stage of the Pyrenean orogenesis.    

 

III.7.b. )mplications for the evolution of the SouthǦPyrenean wedge 
In  this  section,  thermochronological,  structural  and  stratigraphic  data  are  integrated  to 

propose  a  thermoͲtectonic  evolution  model  of  the  western  part  of  the  SouthͲPyrenean 

wedge illustrated by the stepͲbyͲstep restoration of section 4 (Fig. 11). 

Section A  in Figure 11 presents the restoration of all stratigraphic  intervals with the top of 

the Paleocene  carbonates used as an horizontal datum. This  representation highlights  the 

migration  of  the  foreland  basin  depotͲcentre  and  the  location  of  the  future  thrusts.  The 

apparent normal  fault offset  in  the upper part of  the Monte Perdido  thrust  ramp  results 

from the synͲsedimentary activity of the thrust during the middleͲlate Eocene. Sections B to 

E show the evolution of the structure at the end of each main thrusting stage. 

 

 EauxͲChaudesͲMonte Perdido  thrust system  (end at  у37 Ma; section B  in Fig. 

11) 

The EauxͲChaudes thrust was active during the earlyͲmiddle Eocene (Teixell, 1996; Jolivet et 

al., 2007). During the same period, the foreland flexural basin was filled by the Hecho Group 

turbidites, which were deformed by the propagation of the lowͲangle Monte Perdido cover 

thrust  during  the  late  LutetianͲBartonian  (Labaume  et  al.,  1985;  Teixell,  1996).  The  EauxͲ

Chaudes/Monte  Perdido  thrust  system  propagated  southward  along  the  Triassic 

décollement  level  and  involved  the  formation  of  the  transverse  décollement  folds  at  the 

southern border of  the  Jaca basin  (e.g. Pico del Aguila anticline)  from  the  late Lutetian  to 

early Priabonian  (Poblet & Hardy, 1995). The SouthͲPyrenean Zone evolved  therefore as a 

piggyback basin  since  the upper part of  the  Lutetian. During  the Bartonian,  the  turbiditic 

basin began to be filled by westward prograding deltaic systems, marking the transition from 

the underfilled to overfilled stages of basin evolution. On the studied transect, the orogen 
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remained  largely  submarine  during  this  tectonic  stage,  as  it  is  suggested  by  the  lack  of 

sediments derived from erosion of the protoͲAxial Zone on both sides of the belt. As shown 

on  the  restored  crossͲsection,  all  the  turbidites  sampled were  in  the PAZ  at  circa 37 Ma, 

excepted OT4 and OT7 which were still below the PAZ. The Axial Zone samples were largely 

buried below the 120°C isotherm. 

The burial of the samples was mainly of stratigraphic origin. The Monte Perdido thrust sheet 

being  a  detached  unit,  tectonic  burial  of  its  footwall  probably  remained  moderate.  The 

shortening accommodated by the Monte Perdido thrust  is about 6 km. This value  implies a 

shortening rate of circa 0.6 mm.aͲ1, lower than the 1 mm.aͲ1 rate calculated by Teixell (1996) 

for the equivalent Larra cover thrust at the western termination of the Axial Zone, but we 

cannot account for structures that have been eroded away in the study area, which shows a 

deeper erosion level.  

 

Gavarnie thrust (end at у28 Ma; section C in Fig. 11) 

The Gavarnie thrust was active during the late EoceneͲearly Oligocene. Emplacement of the 

Gavarnie  basement  thrust  sheet  uplifted  and  deformed  the  northernmost  part  of  the 

foreland basin, which was submitted  to erosion. The  foreland basin became overfilled and 

the  new  depocenter  was  located  in  the  future  Guarga  syncline,  where  the  continental 

Campodarbe Group was deposited. At  the  toe of  the basement  thrust sheet,  the northern 

part  of  the  preserved  turbidite  succession  was  affected  by  cascade  folding  and  regional 

cleavage. The southward propagation of the Gavarnie thrust in the Triassic décollement level 

lead to the emergence of the synͲsedimentary folds in the Jaca basin (Santa Orosia, Yebra de 

Basa)  and  of  the  SouthͲPyrenean  frontal  thrust  complex  (Puigdefábregas,  1975;  Teixell & 

GarciaͲSansegundo,  1995;  Teixell,  1996),  and  consequently  to  the  northward  tilting  and 

exhumation of the older transverse décollement folds (not visible on the section). Erosion of 

the  northernmost  part  of  the  Hecho  Group  fed  the  northͲsourced  alluvial  fans  of  the 

Campodarbe Group  (Santa Orosia  conglomerate).  In  the not  reset OT5 and OT12  samples 

from  this  stratigraphic  unit,  singleͲgrain  fission  track  ages  older  than  the  late  Eocene 

stratigraphic  age  (Fig. 8)  imply  that  the  apatite  crystals  (including  those derived  from  the 

northernmost  turbidites)  have  not  recorded  the  late  Eocene  cooling  event  related  to  the 

Gavarnie thrusting. This could be explained by the fact that the burial temperature of these 

turbidites was  less than 120°C. During this stage, the area between the Axial Zone and the 
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Santa Orosia  fold  (the  presentͲday  outcrop  area  of  the Hecho Group  turbidites) was  not 

exhumed  but  was  a  zone  of  sediment  transfer  progressively  buried  by  sediments  of  the 

Campodarbe  Group  onlapping  northwards  on  the  southern  border  of  the  Axial  Zone, 

similarly  to  the coeval conglomerates preserved  in  the northern part of  the SouthͲCentral 

Pyrenean Unit  (Coney et al., 1996; Vincent, 2001). This stage therefore corresponds to the 

maximal  burial  of  the  turbidites  preserved  to  the  south  of  the  Axial  Zone  whose  lowest 

samples (TUR3, OR16, OR19) probably reached temperatures close to or hotter than 120°C. 

Assuming a geothermal gradient of 25°C/km, these samples should have been buried around 

5 km, or more  if the temperature exceeded 120°C.  In the Gavarnie basement thrust sheet, 

sample BA1 was exhumed to the top of the PAZ as attested by its cooling age around 29 Ma. 

Samples BA8, GV5, GV2, JA3 and JA2 were still above the PAZ. The burial of the samples at 

the  footwall of  the Gavarnie basement  thrust sheet  toe  (GV5, and BS1, BS7 and BS6  from 

Jolivet et al., 2007) occurred    in several steps: (i) a deep (5000Ͳ6000 m) sedimentary burial 

below  the Upper CretaceousͲPaleocene carbonates and earlyͲmiddle Eocene Hecho Group 

turbidites;  (ii)  a  moderate  combined  tectonic  and  sedimentary  burial  below  the  Monte 

Perdido thrust sheet and the upper Eocene sediments deposited on  its toe; (iii) finally, the 

tectonic burial below the Gavarnie thrust sheet combined to the sedimentary burial below 

the northward onlapping continental deposits of  the Campodarbe Group. At  this stage, all 

the  formations  sampled  had  already  been  deposited,  the  late  EoceneͲlower  Oligocene 

coastal  and  continental  samples  being  buried  at  less  than  60°C.  The  Gavarnie  thrust 

accommodated about 15 km of  shortening which was distributed between  the  Jaca basin 

structures  (у8  km  in  the  Santa Orosia  and  Yebra  de  Basa  folds)  and  the  SouthͲPyrenean 

frontal thrust (у7 km). The calculated shortening rate of about 1.6 mm.aͲ1 is consistent with 

that of Teixell (1996) more to the west (1.3Ͳ1.4 mm.aͲ1). The estimated eroded thickness at 

the top of the Gavarnie thrust sheet is about 4 km, corresponding to a mean erosion rate of 

circa 0.4 mm.aͲ1.   

 

Guarga thrust (end at у20 Ma; section D in Fig. 11) 

During  the  late  Oligocene,  the  tectonic  activity  of  the  Guarga  thrust  resulted  in  the 

formation of  the Guarga  syncline, between  the  front  limb of  the Guarga basement  thrust 

sheet  to  the north and  the  tilted cover  succession above  the  footwall  ramp of  the SouthͲ

Pyrenean frontal thrust to the south. As a result, the depocenter migrated southward in the 
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Ebro  basin  where  the  continental  Uncastillo  Formation  accumulated  (Teixell,  1996).  The 

shortening of circa 28 km was entirely accommodated on the SouthͲPyrenean frontal thrust. 

Basement uplift related to the Guarga thrust can be graphically estimated (corresponding to 

the  thickness of  the hanging wall) at  circa 6 km below  the northern part of  the  turbiditic 

basin and  the amount of erosion  is evaluated  to about 4 km on  the southern  flank of  the 

Axial Zone. Along  the SouthͲPyrenean  frontal  thrust,  the youngest  synorogenic  sediments, 

dated  around  22  Ma,  are  affected  by  the  latest  thrust  movements  which  may  have 

continued  possibly  until  the  Burdigalian  (Millán  Garrido  et  al.,  2000).  At  the  end  of  the 

Guarga  basement  thrust  activity,  sample  BA8  from  the  Gavarnie  basement  thrust  sheet 

reached the top of the PAZ as attested by its central age of circa 20 Ma, while sample BA 1 

was still  in the  lower part of the PAZ. Outside the restaured section, samples GV2, JA2 and 

JA3 located at the toe of the Gavarnie basement thrust sheet (cf. GV2 in section 3 in Fig. 5) 

also entered the PAZ during this stage. Basement uplift and related erosion also resulted in 

the  cooling of  the overlying  turbidites. The  stratigraphically uppermost  turbidites  samples 

exited the PAZ, whereas, as demonstrated by the statistical analyses of the AFT data (Fig. 8), 

the  lowest ones were  still  inside  the PAZ, but probably  in  its  lower part. On  the  southern 

flank of the Axial Zone, the estimated eroded thickness is about 3.5 km, corresponding to a 

mean erosion rate of circa 0.4 mm.aͲ1. The shortening rate is estimated at about 3.3 mm.aͲ1, 

which  is notably higher than the 1.1 mm.aͲ1 calculated by Teixell  (1996) more to the west. 

This is not surprising given that the External Sierras narrow and plunge laterally to the west, 

however, our estimation could be lower if the duration of the Guarga thrusting activity was 

longer during the Burdigalian. 

 

Bielsa thrust (end у late BurdigalianͲ?Langhian; section E in Fig. 11) 

The transition between the Guarga and Bielsa thrust activity  is not accurately dated, as the 

cooling of the top of the Bielsa granite (and of sample GV5 in the Gavarnie window) around 

18 Ma may have been  related either  to  the end of activity of  the Guarga  thrust or  to  the 

incipient activity of the Bielsa thrust (or to a combination of both). Whatever the case, the 

outͲofͲsequence Bielsa basement  thrust uplifted and  tilted  the  southern  flank of  the Axial 

Zone after 18 Ma (Jolivet et al., 2007). As shown by the seismic profiles (Fig. 6), the Oturia 

cover  thrust  roots  in  the  Bielsa  basement  thrust,  probably  cutting  at  depth  through  the 

preexisting  hangingwall  ramp  anticline  of  the  Santa  Orosia  thrust  with  the  low  angle 
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geometry characteristic of outͲofͲsequence thrusts. The earlyͲmiddle Miocene apatite singleͲ

grain ages from the most buried turbidites (TUR 3, OR19, OR 16, CT1, CT2, BC1, OT11 in Fig. 

8)  indicate  that  the  final  exhumation  of  the  turbiditic  basin  occurred  during  the  late 

BurdigalianͲLanghian,  most  probably  related  to  the  activity  of  the  BielsaͲOturia  thrust 

system. The estimated eroded thickness above the Gavarnie basement thrust sheet is about 

2.7 km, corresponding to a mean erosion rate of circa 0.5 mm.aͲ1. From the middle Miocene 

to the Present, the eroded thickness is estimated to about 2.5 km, corresponding to a mean 

erosion  rate  of  circa  0.2 mm.aͲ1.  The  late Miocene  exhumation  of  the  core  of  the  Bielsa 

granite massif (cf. the 10.9 Ma central age of sample BS6 of Jolivet et al., 2007, located in Fig. 

2 and section 1 in Fig. 5) was related to this postͲtectonic erosion.  

On the wedge scale, our AFT results are consistent with those of Fitzgerald et al. (1999) and 

Sinclair et al. (2005) who described a piggyͲback sequence evolution of the thrusting system 

in the Axial Zone of the Central Pyrenees. Moreover, AFT data from a small granite body (the 

Barruera massif) on the southern flank of the Axial Zone south of the Maladetta massif (Fig. 

1A), yielded an early Miocene (у20 Ma) age interpreted as a late thrusting event (Sinclair et 

al., 2005). This result confirms that the late tectonic reactivation of the southern Axial Zone 

was not a  local effect but affected a  significant  length of  the Pyrenean belt. On  the other 

hand, our palinspatic reconstructions show an increase of the shortening rate during the late 

Oligocene.  This  result  is  different  from  the  interpretations  of  Teixell  (1996)  and  Millán 

Garrido (2006) who described a decrease of the shortening rate at this period. 

 

III.8. Conclusion 
The  combination  of  the  apatite  fission  track  data  on  clastic  sediments  in  partial  reset 

conditions and the structural studies allows to propose a new interpretation of the tectonoͲ

sedimentary evolution of the SWͲPyrenean thrustͲandͲfold belt and related foreland basin. 

For  the  first  time,  this  interpretation  is  constrained  by  thermal  data.  The 

thermochronological data indicate that the maximal burial in the Jaca and Ainsa basin fill did 

not exceed the temperature of the top of the PAZ, or not during a sufficient time to allow for 

complete AFT reset. This major result  is very different from that of Holl & Anastasio (1995) 

who proposed a burial depth of the Hecho Group turbidites of up to 11 km from the study of 

134



 

clay mineralogy. Our  approach  allows  tracking  the  evolution  of  the  resetting  level  in  the 

foreland basin which clearly shows a southward decrease. On the studied transect, the limit 

between the partial resetting and the no/very weak resetting  is well marked by the Oturia 

thrust.  To  the  north  (hangingwall),  the  lowerͲmiddle  Eocene  Hecho  Group  turbidites  are 

partially  reset, and  thus were buried between  у60°C and  у120°C  (or more  if  the maximal 

temperature was not  too high above 120°C and was maintained  for a period of  time  too 

short to have generated a total reset). Assuming an average geothermal gradient of 25°C.kmͲ

1, this temperature interval corresponds to a burial depth comprised between 3 km and 5 km 

(or more  if the temperature was higher than 120°C). To the south of the Oturia thrust, the 

upper EoceneͲlower Oligocene coastal and continental series in the footwall are not or very 

weakly reset, corresponding to a burial depth lower than 3 km.  

Despite  the  conditions  of  partial  reset  in  the  northern  part  of  the  Jaca  basin,  the 

thermochronological  results  clearly  indicate a  late OligoceneͲearly Miocene  cooling event. 

This  is compatible with  the scenario proposed by  Jolivet et al.  (2007) of an early  (Ͳmiddle) 

Miocene exhumation of the southern flank of the Axial Zone by the outͲofͲsequence Bielsa 

basement  thrust.  New  seismic  profile  interpretation  and  balanced  crossͲsections  of  the 

eastern Jaca basin argument the connection between the Bielsa thrust and the Oturia thrust, 

implying that the latter was active during the early Miocene. We propose that the cooling of 

the turbidites begun during the  late Oligocene  in relation to the Guarga thrust hangingwall 

uplift and erosion, and continued during the early (Ͳmiddle) Miocene with the activity of the 

BielsaͲOturia thrust.  

This result attests of a Burdigalian (ͲLanghian) outͲofͲsequence deformation  in the foreland 

basin younger than the sealing of the SouthͲPyrenean frontal thrust during the Aquitanian (Ͳ

Burdigalian), which is classically considered to mark the end of the Pyrenean compression. 
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III.10. Figure captions 
Figure 1: A. Structural sketch of the Pyrenean orogen (simplified after Teixell, 1996). White 

frame:  location of the study area  (detailed  in Fig. 2); white  line: section  in B; ECORS: deep 

seismic reflection profile. Thrusts: ECT, EauxͲChaudes; GT: Gavarnie; JT : Jaca ; LKT: Lakoura; 

LT: Larra; MPT: Monte Perdido; PT : Pierrefitte. Anticlines : BA: Boltaña; FBA: Foz de Binies; 

IA:  Illon. Granite massifs: Bd: BordèreͲLouron; Bs: Bielsa; Br: Barruera; Ml: Maladeta; Nv: 

Néouvielle. B. NͲS structural crossͲsection of the SouthͲPyrenean belt (simplified after Jolivet 

et al., 2007). 

 

Figure 2: Detailed geological map of the study area (location  in Fig. 1). Data compiled from 

maps  published  by  IGME,BRGM,  Puigdefábregas  (1975)  and  Millán  Garrido  (2006), 

complemented  with  additional  field  studies.  White  circles:  apatite  fission  track  samples; 

black circles  in the Bielsa and Néouvielle granites: apatite fission track samples from Jolivet 

et  al.,  (2007)  cited  in  the  text;  red  lines:  crossͲsections  (CS)  in  Fig.  5;  black  lines:  seismic 

reflection profiles in Fig. 6B; derrick symbol: drillͲholes in Fig. 6A. 1: preͲPermian (Hercynian) 

basement, including Hercynian granites (in red; mostly migmatites in the Gavarnie window); 

2: comprehensive PermoͲTriassic to the NE  (Bielsa massif), Triassic Muchelkalk and Keuper 

facies  to  the south; 3: platform carbonates; 4: continental  (Garumnian)  facies; 5: platform 

carbonates  (including  the  Alveolina  limestone);  6:  Hecho  Group  turbidites;  7:  Guara  and 

Boltaña platform  limestones;  8:  Larrés marls;  9:  Sabiñanigo  sandstone  (delta);  10: ArguisͲ

Pamplona  marls;  11:  BelsuéͲAtarés  Formation  (delta);  12:  Campodarbe  Group  (fluvialͲ

alluvial); 13: Uncastillo Formation (fluvialͲalluvial). 

 

Figure 3. ChronoͲstratigraphic diagram of  the  Jaca basin  filling along a northͲsouth section 

across the eastern part of the Jaca basin (corresponding to sections 3, 4 and 5 in Fig. 5). Time 

scale after Harland et al., (1990).  

 

Figure 4: Synthesis table presenting the duration of the tectonic activity of major structures 

of  the  Jaca  basin  and  External  Sierras,  compiled  from  previous  studies  of  tectonicsͲ

sedimentation relationships. 1 : Puidefàbregas (1975); Mutti et al., (1988); Martinez Peña et 

al.  (1991);  2:  Montes  (1992);  3:  Puigdefábregas  (1975);  Teixell  (1994);  Teixell  &  Garcia 
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Sansegundo (1995); 4: Poblet et Hardy (1995); 5: Puigdefábregas & Soler (1973); Pocovi et al. 

(1990);  Teixell  &  Garcia  Sansegundo  (1995);  Millàn  Garrido  et  al.  (2000);  Millàn  Garrido 

(2006); 6: Pocovi et al. (1990); 7: Hogan & Burbank (1996); 8: Millàn Garrido et al. (2000). 

 

Figure 5: Balanced crossͲsections of the NW Ainsa basin (1, 2) and Jaca basin (3, 4, 5; see Fig. 

2 for location). Surface data compiled from maps published by IGME,BRGM, Puigdefábregas 

(1975) and Millán Garrido  (2006), complemented with additional  field studies. SubͲsurface 

data (drillͲholes and seismic reflection lines) from IGME (see details in  Fig. 6). Stars: apatite 

fission track samples with stratigraphic age in green and fission track central age in red (blue 

stars: samples analyzed in this study; black stars: samples of the Bielsa granite from Jolivet et 

al., 2007). 

 

Figure 6: SubͲsurface data used to constrain the balanced crossͲsections presented in Fig. 5 

(see Fig. 2  for  location). A. Well  logs of Broto, Serrablo 1, 4, 9 and San Vincente 1  (IGME, 

1987).  B.  Line  drawings  of  seismic  reflexion  lines  JAT47,  JAT97  and  JAT95 

(http://www.igme.es/internet/sigeof/inicio_spa.html). 

 

Figure 7: A. Principles of  the apatite  fission  track  thermochronology applied  to a  foreland 

and  thrust  belt  setting  (modified  after  Braun  et  al.,  2006).  In  the  source  area,  rocks  are 

progressively exhumed towards the surface, through the Partial Annealing Zone (PAZ), then 

they are eroded and deposited in the foreland basin. The cooling age (tc) indicates the time 

at which  the  sample  crossed  the  upper  boundary  of  the  PAZ.  In  the  thickest  part  of  the 

foreland basin, apatite grains from the layers 1, 2Ͳ3 and 4 are totally, partially and not reset, 

respectively. The transport time being negligible, the depositional age (td) is equal to the age 

of exposure at the surface (te); B. Significance of detrital apatite fission track ages. Variations 

of the apatite singleͲgrain ages spreading according to the resetting  level, plotted on radial 

diagrams (Galbraith, 1990) and compared to the sample depositional age (green line). 

 

Figure 8: Apatite fission track data expressed as radial diagrams (central column; Galbraith, 

1990), and corresponding statistical decomposition of singleͲgrain age distribution into a set 

of  component  distributions  with  the  BinomFit®  software  (right  column;  Brandon,  2002), 

using  the  binomial  “peakͲfitting”  method  of  Galbraith  &  Green  (1990)  and  Galbraith  & 
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Laslett  (1993).  Apatite  fission  track  results  are  plotted  against  a  synthetic  stratigraphic 

column of  the Axial  Zone  and  Jaca basin  (modified  from Caja  et al.,  2009,  for  the Hecho 

Group turbidites). Dashed  lines  indicate either the sample depositional age (for sediments) 

or crystallization age (for granitic rocks). Sample location: see Figs. 2 and 5. 

 

Figure  9: Diagram  showing  the  evolution  of  the  sample  depositional  ages,  apatite  fission 

track  central  ages  and mean  ages of  the  statistically most  representative  singleͲgrain  age 

population on the NͲS transverse of the study area (see sample location in Figs. 2 and 5, and 

apatite fission track data in Fig. 8). 

 

Figure  10: Relation between  the Dpar measurement  and  the  apatite  singleͲgrain  ages  in  a 

selection of partially (OR16, CT2, OT11, OT7) and not reset (OT5, SE5) samples (see sample 

location  in  Figs.  2  and  5,  and  apatite  fission  track  data  in  Fig.  8). On  each  grain,  twenty 

measurements have been performed. 

 

Figure 11: Model of thermoͲtectonoͲstratigraphic evolution of the Jaca basin, corresponding 

to the stepͲby step restoration of the crossͲsection 4 (Fig. 5; see this figure for stratigraphic 

legend and labels of apatite fission track samples). A) Initial crossͲsection restored at the top 

of the Paleocene carbonates; the flexure  is not represented, resulting  in the southward dip 

of the postͲcarbonate clastic succession. Sections B, C, D and E represent the Jaca basin at 37 

Ma (end of the EauxͲChaudes – Monte Perdido thrusting stage), 28 Ma (end of the Gavarnie 

thrusting stage), 20 Ma (end of the Guarga thrusting stage) and (?)15 Ma (end of the Bielsa 

thrusting stage), respectively. At each stage, the name of the active thrust(s) is represented 

in red. 1, 2, 3: topography of the previous stages, giving estimation of the eroded surfaces. 

Blue  and  red  dashed  lines:  isotherms  60°C  and  120°C,  respectively,  corresponding  to  the 

boundaries of the apatite fission tracks Partial Annealing Zone (PAZ); black stars in A: apatite 

fission  track  sample  location;  red and blue  stars  in other  sections:  samples  located above 

and  below  the  lower  boundary  of  the  PAZ,  respectively.  The  paleoͲgeothermal  gradient 

assumed is of 25°.kmͲ1 (see discussion in the text). 

 

Table 1: Apatite fission track results. The apatite grains were mounted on glass slides using 

epoxy glue and polished. Samples were etched  in 6.5% HNO3 for 45 s at 20°C to reveal the 
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spontaneous fission tracks, before being irradiated with a neutron flux of 1.0 X 1016 neutrons 

cmͲ2  (Oregon State University). The external detector method  (Hurford, 1990a and b) was 

used for the age determination with micas as external detectors. These were etched in 40% 

HF for 40 min at 20°C to reveal the  induced tracks. The ages were calculated following the 

method recommended by the Fission Track Working Group of the  IUGS Subcommission on 

Geochronology  (Hurford,  1990a  and  b)  using  the  zeta  calibration  method  (Hurford  and 

Green,  1983)  and  the  Trackkey  software  (Dunkl, University  of  Tuebingen).  CN5  glass was 

used  as  dosimeter  with  a  zeta  factor  of  342.66  ±  6.67  (F.  Meresse),  obtained  on  both 

Durango  and  Mt  Dromedary  apatite  standards.  Fission  tracks  were  counted  on  a  Zeiss 

Axioplan microscope, using a magnification of 1250 under dry objectives. 
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Sample Latitude Longitude 
Altitude

(m) 
N 

ρd  x 105

 (counted) 

ρs x 105 

(counted) 

ρi x 105

(counted) 
[U] P(χ2) 

Var 

(%) 

FT age 

(± 2σ) 
Dpar 

BA1 N42°50ƍ20 ƍƍ W0°17ƍ25.7ƍƍ   3137 20 
14.14 

 (8282) 
2.24 (136) 18.52 (1123) 14.9 42.45 1 29.3 ± 2.7  2.10 

BA8 N42°45ƍ15.3 ƍƍ W0°14ƍ22.0ƍƍ 1614 20 
13.87  

(8282) 
2.43 (156) 28.13 (1806) 24.51 98.06 0 20.5  ± 1.8 2.10 

GV2 N42°42ƍ39.0ƍƍ W0°03ƍ25.4ƍƍ 2212 23 
13.63 

 (12288) 
3.4 (172) 25.84 (1308) 22.69 34.46 14 29.6 ± 2.6 _ 

GV5 N42°43ƍ59.8ƍƍ W0°00ƍ32.5ƍƍ 1388 18 
12.34  

(10996) 
6.05 (245) 66.82 (2706) 64.3 97.53 0 18.2 ± 1.2 2.00 

JA2 N42°47ƍ45.5ƍƍ W0°31ƍ26.8ƍƍ 1632 20 
10.92  

(7145) 
1.95 (91) 13.58 (634) 17.72 93.19 2 26.8 ± 3.1 _ 

JA3 N42°47ƍ59.7ƍƍ W0°31ƍ14.6ƍƍ 1641 16 
11.27  

(7373) 
4.18 (156) 29.1 (1087) 32.67 1.85 26 30.0 ± 3.5 _ 

TUR3 N42°39ƍ26.5ƍƍ W0°19ƍ18ƍƍ 960 12 
12.04  

(12288) 
3.98 (32) 30.78 (248) 29.67  51.73 0 25.3 ± 4.8 _ 

OR16 N42°33ƍ36.6ƍƍ W0°08ƍ42.9ƍƍ 2281 31 
11.22  

(11307) 
4.9 (217) 35.64 (1580) 38.87 93.59 0 25.1 ± 1.9 2.32  

OR19 N42°36ƍ36.33ƍƍ W0°07ƍ10.02ƍƍ 918 43 
13.74  

(12632) 
3.45 (257) 33.33 (2480) 30.49 84.61 0 23.2 ± 1.6 _ 

CT1 N42 37'30.5" W0°12'21.5" 1700 18 
8.86 

 (9558) 
4.56 (115) 23.99 (606) 27.02 58.86 6 27.5 ± 2.9 _ 

CT2 N42°35ƍ48.6ƍƍ W0°13ƍ49.5ƍƍ 1997 20 
11.98  

(12632) 
3.52 (198) 26.1 (1470) 28.59 71.1 0 26.3 ± 2.0 2.39  

BC1 N42°35ƍ27.8ƍƍ W0°18ƍ36.3ƍƍ 859 12 
13.3  

(7978) 
0.55 (29) 4.54 (238) 3.85 98.19 0 27.7 ± 5.5  

OT3 N42°29ƍ25.2ƍƍ W0°16ƍ55.8ƍƍ 896 44 
8.68  

(9101) 
8.5 (518) 28.62 (1744) 37.4 7.94 16 43.7 ± 2.7 _ 

OT4 N42°32ƍ04.4ƍƍ W0°16ƍ05.8ƍƍ 1920 40 
7.83 

 (9101) 
4.72 (293) 17.11 (1063) 26.45 89.71 2 35.2 ± 2.4 _ 

OT5 N42°3137.2ƍƍ W0°16ƍ22.2ƍƍ 1635 38 
10.37  

(9101) 
4.92 (794) 21.01 (3389) 30.2 0.02 25 42.5 ± 2.7 1.49  
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OT7 N42°33ƍ23.1ƍƍ W0°13ƍ14.7ƍƍ 1550 27 
9.95  

(9101) 
4.7 (234) 18.6 (925) 30.93 4.31 27 41.5 ± 4.0 1.35  

OT11 N42°34ƍ26.2ƍƍ W0°17ƍ55.7ƍƍ 875 17 
14.11  

(12632) 
2.59 (84) 28.64 (929) 23.37 99.97 0 20.8 ± 2.4 2.49  

OT12 N42°26ƍ53.5ƍƍ W0°15ƍ09.4ƍƍ 1503 22 
11.61 

(12632) 
2.33 (174) 12.3 (920) 16.77 10.26 20 37.1 ± 3.6 _ 

SE1 N42°18ƍ21.7ƍƍ W0°21ƍ31.2ƍƍ 963 40 
11.86 

(11266) 
4.79 (319) 19.82 (1321) 18.91 0.31 33 48.1 ± 4.2 _ 

SE5 42°23ƍ44.6ƍƍ W0°23ƍ34.2ƍƍ 815 18 
12.26 

(12632) 
5.28 (109) 24.17 (499) 20.92 2.47 32 52.2 ± 7.5 2.57  

AS1 N42°36ƍ49.23ƍƍ E0°0.4ƍ28.66ƍƍ 2100 11 
10.19 

(10996) 
2.90 (36) 18.73 (232) 25.27 57.84 8 26.0 ± 4.7 _ 

AS3 N42°34ƍ53.7ƍƍ E0°06ƍ23.6ƍƍ 1499 18 
11.98 

(10996) 
4.18 (108) 25.57 (661) 11.98 14.1 11 32.5 ± 3.6 _ 

AS5 N42°31ƍ21.4ƍƍ E0°07ƍ57.0ƍƍ 863 10 
11.62 

(10996) 
3.89 (60) 25.85 (399) 28.6 95.55 0 28.5 ± 4.0 _ 

AS6 N42°24ƍ13.2ƍƍ E0°08ƍ54.8ƍƍ 554 39 
10.88 

(11582) 
4.43 (290) 31.85 (2086) 38.61 98.52 0 28.4 ± 1.9 _ 

                 

Table 1 – Meresse et al. 
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Chapitre )VǤ Exhumation  sequence  of  the  basement thrust units of the westǦcentral Pyrenean orogenic wedgeǤ  Constraints  from  apatite  fission  track analysisǤ ȋarticleȌ 
(Manuscript in preparation for submission to the Journal of the Geological Society, London) 

 

P. Labaume (1), F. Meresse (1), M. Jolivet (1,2), A. Teixell (3) 

 

(1) Université Montpellier 2, INSUͲCNRS, Laboratoire Géosciences Montpellier, France 
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IV.1. Abstract 
 

In  this work, we  compile  newly  acquired  and  already  existing  apatite  fission  track 

data  to describe  the exhumation  sequence of  the basement  thrust units  along  a  transect 

across the westͲcentral part of the Pyrenees. We show that exhumation started during the 

late middle Eocene  in  the NorthͲPyrenean Zone,  then migrated  southward during  the  late 

EoceneͲOligocene  in  the median Axial Zone  to  reach  the  southern edge of  the Axial Zone 

during the early Miocene. Finally, an early Miocene stage of exhumation is also detected in 
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the northern part of the Axial Zone. A first major implication of these results is that the initial 

stages of the Pyrenean compression (from у80 to 40 Ma) did not  involved major uplift and 

erosion. This was probably due to the fact that this period corresponded to the thickening of 

a  continental  crust  previously  thinned  during  an  AlbianͲCenomanian  rifting  episode. 

Inversion of the southern margin of the extensional basin  led to the accretion of relatively 

thin southͲverging basement thrust sheet which did not create the usual strong topography 

observed in continental collision zones. Another important new result is that the whole Axial 

Zone was uplifted as a popͲup during the early (Ͳmiddle) Miocene by an ultimate stage of the 

Pyrenean  compression  occurring  after  cessation  of  thrusting  of  the  piedmont  structures. 

When compared with exhumation data  from  the central and eastern Pyrenees,  these new 

results attest of the diachronism of the first and ultimate episodes of tectonic uplift during 

the Pyrenean  compression, which  are both  younger  towards  the west, whereas  the main 

late  EoceneͲOligocene episode of exhumation of  the Axial  Zone  is  synchronous  along  the 

whole belt. 

 

IV.2. )ntroduction 
 

 The development of orogenic prisms generally combines the emplacement of cover 

detached thrust units forming the outer prism, with vertical movements  in the  inner prism 

related  to  the stacking of crustal  thrust units. Deciphering  the age and amplitude of  these 

vertical movements  is a key to  interpret the mechanisms of crustal thickening. This can be 

done through the structural correlation of the basement thrust units with cover thrust units 

dated by tectonicsͲsedimentation relationships, or through the reconstruction of the erosion 

sequence  from  the  petrological  study  of  sediments  accumulated  in  the  foreland  basin. 

During  the  last  decade,  low  and  medium  temperature  thermochronology  (combining 
40Ar/39Ar,  zircon  and  apatite  fission  track,  and  apatite  (UͲTh)/He  data)  became  the  most 

powerful tool to date directly the vertical movements of the inner prism. 

 

  The application of these methods along a profile across the central Pyrenees showed 

the general southward migration of the vertical movements across the NorthͲPyrenean Zone 
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and  the Axial Zone  from  the Eocene  to  the early Miocene,  interpreted  to  result  from  the 

progressive stacking of the southͲverging basement units forming the Axial Zone culmination 

(Fitzgerald et al., 1999; Sinclair et al., 2005; Gibson et al., 2007; Metcalf et al., 2009). More to 

the west, apatite  fission  track  (AFT) and  40Ar/39Ar data  from  three granite massifs  (Bielsa, 

Néouvielle and BordèreͲLouron) confirmed this general thrust sequence (Jolivet et al., 2007). 

However, the results on the Bielsa massif imply an early (Ͳmiddle) Miocene thrust activity at 

the  southern border of  the Axial Zone  (the Bielsa  thrust) which was outͲofͲsequence with 

respect to the Guarga basement thrust  located more to the south beneath the  Jaca basin, 

and was also probably younger than the end of activity of the SouthͲPyrenean frontal thrust 

during  the early Miocene  (e.g. Hogan & Burbank, 1996; Millan et al., 2000; Arenas et al., 

2001).   Recent AFT data  from the Jaca basin Tertiary sediments show that this  late outͲofͲ

sequence episode was also responsible for the final exhumation of the inner (northern) part 

of the basin (Meresse, 2010). 

 

  In  the present paper, we  report new AFT data  from nine  samples  collected  in  the 

Axial Zone and the NorthͲPyrenean Zone which complement those of Jolivet et al. (2007) to 

give a more complete overview of  the exhumation history along  the complete  transect of 

the  basement  units  of  the  westͲcentral  Pyrenees.  In  particular,  we  show  that  the  first 

exhumation  event  affected  the  NorthͲPyrenean  Zone  during  the  late  middle  Eocene, 

attesting that the formation of the Pyrenean wedge did not implied important uplift on this 

transect during its first 40 My of activity.  We also show that an early Miocene exhumation 

stage  affected  the northern part of  the Axial Zone,  leading us  to propose  that  the whole 

Axial Zone behave as a popͲup during an ultimate compression episode. 
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IV.3. Geological setting 
 

IV.3.a. General structure of the Pyrenean belt 
 

The  Pyrenees  (Fig.  1)  formed  during  the  Late  Cretaceous  to  early  Miocene  NͲS 

collision between  the  Iberian and European  lithospheric plates,  recording  from 100 km  to 

165  km  of  total  shortening  in  their  eastern  and  central  parts,  according  to  the  different 

structural models  (Roure et al., 1990; Muñoz, 1992; Beaumont et al., 2000; Vergés et al., 

1995)  and  about  80  km  in  the  western  part  (Teixell,  1998).  The  Iberian  lower  crust  and 

lithospheric mantle subducted northward beneath the European plate while the upper crust 

was accreted in a major southͲverging thrust system that accounts for about 70% of the total 

shortening. This thrust system comprises stacked units of Paleozoic basement that form the 

Axial Zone of the belt and pass southward to the detached and imbricate units of the MesoͲ

Cenozoic  cover  forming  the  SouthͲPyrenean  Zone.  The  Paleozoic  basement  is  made  of 

terrains  deformed  during  the  Hercynian  orogeny,  intruded  by  numerous  late  orogenic 

granitoid plutons and locally overlain by Stephanian and Permian extensional basin fills. The 

SouthͲPyrenean Zone corresponds to the older (Upper CretaceousͲlower Oligocene) part of 

the  southern  foreland basin accreted  to  the belt and  thrust on  the OligoͲMiocene depotͲ

center of the Ebro foreland basin. To the north, the NorthͲPyrenean Zone corresponds to an 

AlbianͲCenomanian  extensional  to  transtensional  basin  system  formed  on  the  southern 

border  of  the  European  plate  in  relation  to  the  oceanic  opening  of  the  Biscaye  Bay  and 

eastward drift of Iberia with respect to Europe (e.g., Roest & Srivastava, 1991; Olivet, 1996), 

inverted  from  the  Late  Cretaceous  (Campanian)  during  the  Pyrenean  compression.  The 

NorthͲPyrenean  Zone  constitutes  the  retroͲwedge,  separated  from  the Axial  Zone  by  the 

NorthͲPyrenean Fault and thrust northward on the Aquitaine foreland basin.  
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IV.3.b. Structure of the studied area 
 

In the studied area (Figs. 2 and 3), the NorthͲPyrenean Zone corresponds to a popͲup 

structure thrust northward over the Aquitaine foreland basin by the NorthͲPyrenean frontal 

thrust  and  southward  onto  the  Axial  Zone  by  the  NorthͲPyrenean  fault.  The  Paleozoic 

basement  outcrops  in  the  paragneiss massif  of  BagnèresͲdeͲBigorre, which  separates  the 

Baronnies  (to  the  east)  and  Ossun  (to  the  west)  AlbianͲCenomanian  extensional  basins 

(Debroas, 1990). The cover series comprise Triassic deposits, Jurassic to Barremian platform 

carbonates  and  the  thick  sequences  of  AlbianͲlower  Cenomanian  flysches  and 

conglomerates  filling  the  two extensional basins. This  succession  is overlain by  the Upper 

Cretaceous  flysches of the NorthͲPyrenean  foreland basin. The  lower part of the Mesozoic 

succession  is affected by a LPͲHT metamorphism, related to the AlbianͲCenomanian crustal 

thinning and dated by the K/Ar method between 90.5 and 86.5 Ma (Montigny et al., 1986), 

that reaches the amphibolites facies in the deepest parts of the extensional basins (Azambre 

et al., 1991). AlbianͲCenomanian alkaline magmatism was also associated with this thermal 

episode  (Montigny  et  al.,  1986;  Debroas,  1990).  Close  to  the  NorthͲPyrenean  fault,  the 

Upper Cretaceous flysches are  locally affected by an anchiͲ to epimetamorphism related to 

the  Pyrenean  compression  (Debroas,  1990).  To  the  north,  in  the  southern  part  of  the 

Aquitaine  foreland  basin,  the  Upper  Cretaceous  and  Paleocene  flysches  are  overlain  by 

shallow marine facies of  lowerͲmiddle Eocene age, followed by continental, mainly alluvial, 

upper  Eocene  to  middle  Miocene  sequences  (e.g.,  Biteau  et  al.,  2006).  Progressive 

discordances in the folded foreland succession at the footwall of the NorthͲPyrenean frontal 

thrust  show  that  the  latter  was  active  from  the  Late  Cretaceous  (middle  Campanian, 

Debroas,  1990)  to  the  late  OligoceneͲearly  Miocene  (Azambre  et  al.,  1989).  Both  the 

Aquitaine basin and northern part of the NorthͲPyrenean Zone are cut by an erosion surface 

covered by  the postͲorogenic upper MioceneͲPliocene molasses. To  the  south,  the NorthͲ

Pyrenean Fault corresponds to a northward steeplyͲdipping décollement at the base of the 

Mesozoic succession over which the latter is thrust onto the northern edge of the Axial Zone. 

 

South  of  the NorthͲPyrenean  Fault,  the  basement  Alpine  thrust  system  comprises 

from north  to  south  the major Pierrefite, EauxͲChaudes  and Gavarnie  thrusts  in  the Axial 
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Zone and the Bielsa and Guarga thrusts below the northern part of the SouthͲPyrenean Zone 

(e.g.,  Barnolas  et  al.,  1996;  Teixell,  1996;  Jolivet  et  al.,  2007).  The  Pierrefitte  and  EauxͲ

Chaudes  thrusts  damp  down  eastward,  passing  laterally  to  several  thrusts  with  limited 

offsets. In the hangingwall of the Pierrefitte thrust, several other thrusts with both south and 

north  vergence  affect  the  northernmost  part  of  the  Axial  Zone  (Pouget,  1984).  A  few 

kilometers  south  from  the  EauxͲChaudes  thrust,  the  PicͲLong  thrust  is  considered  to  be 

essentially Hercynian in age, only locally reactivated during the Pyrenean orogeny (Barnolas 

et al., 1996). To the south, the basement thrusts branch  in a décollement  level  localized  in 

the  lower part of the Mesozoic succession,  i.e. the Upper Cretaceous  limestones above the 

Axial Zone and the Triassic evaporites below the SouthͲPyrenean Zone (e.g., Séguret, 1972; 

Teixell,  1990,  1996;  Jolivet  et  al.,  2007).  The  Bielsa  thrust  also  branches  in  the  Triassic 

décollement  level  in  the  eastern  part  of  the  study  area  (Ainsa  basin)  but,  to  the west,  it 

directly ramps across the MesoͲCenozoic succession and emerges at the Oturia thrust, in the 

median part of  the  Jaca basin  (Meresse, 2010). The Guarga  thrust branches  in  the Triassic 

décollement  level south of the study area. Thrust motion on the basal décollement  level  is 

distributed between  foldͲand  Ͳthrust  structures  in  the  Jaca basin  and  the  SouthͲPyrenean 

frontal thrust. 

 

The Paleozoic succession  involved  in  the Axial Zone  thrust sheets comprises mainly 

DevonianͲlower Carboniferous sediments deformed and moderately metamorphosed during 

the Hercynian orogeny (e.g., Barnolas et al., 1996).  Lower Paleozoic rocks with higherͲgrade 

Hercynian metamorphism appear only in the Bielsa thrust sheet and locally in the Pierrefite 

thrust  sheet.  These  Hercynian  terrains  are  intruded  by  several  late  Hercynian  granitoid 

plutons  emplaced  around  300  Ma:  the  Bielsa  granite  in  the  Bielsa  thrust  sheet,  the 

Néouvielle and Balaïtous granites in the Gavarnie thrust sheet, and the Chiroulet, Lesponne 

and  Arreau  granites  in  the  Pierrefitte  thrust  sheet.  Remnants  of  Permian  red  pelites  are 

locally preserved above the Bielsa granite and  in the southwest part of the Gavarnie thrust 

sheet. 

 

Along  the  southern  border  of  the  Axial  Zone,  the  MesoͲCenozoic  cover  of  the 

Gavarnie and Bielsa  thrust sheets corresponds  to  the northern part of  the  Jaca basin  (e.g; 

Puigdefabregas  and  Souquet,  1986).  It  comprises  an  about  1000  m  thick  succession  of 
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platform facies, mainly carbonates, spanning from the Cenomanian to the lowermost Eocene 

(Ilerdian),  followed by  the about 4500 m  thick earlyͲmiddle Eocene  turbidite succession of 

the Hecho Group which marks the onset of rapid subsidence of the southͲPyrenean foreland 

basin. More  to  the  south,  the  turbidites  are  overlain  by  upper  Eocene  Ͳ  lower Oligocene 

deltaic  and  fluvialͲalluvial  sequences.  In  the  core  of  the  Axial  Zone,  the  base  of  the 

Cenomanian  limestones overlying the Gavarnie thrust sheet  is also preserved at the top of 

the  Balaïtous mountain. West  of  the  study  area,  at  the western  termination  of  the Axial 

Zone, the cover succession is preserved above the whole Gavarnie thrust sheet. In that area, 

the  Cenomanian  to  Santonian  platform  limestones  extend  northward  up  to  the  northern 

edge of the thrust sheet, whereas the overlying Campanian to Ilerdian platform facies show 

a  northward  transition  to  slope  and  basin  facies,  with  Maastrichtian  turbidites  and 

PaleoceneͲIlerdian  resedimented  carbonates  above  the  northernmost  part  of  the  thrust 

sheet  (Teixell, 1990; 1992). This  facies  transition shows  that  the northern part of  the Axial 

Zone domain corresponded to the southern border of the NorthͲPyrenean basin during the 

Late CretaceousͲPaleocene. Above,  the Hecho Group  turbidites  cover  the whole Gavarnie 

thrust  sheet.  To  the  north,  this  succession  is  cut  by  the  EauxͲChaudes  thrust  and  its 

westward extension,  the Lakoura  thrust  (Labaume et al., 1985; Teixell, 1990; 1996).  In  the 

EauxͲChaudes  thrust  sheet,  the  Upper  Cretaceous  limestones  also  directly  overlay  the 

Paleozoic basement, but higher  stratigraphic  terms  are not preserved. By  contrast,  in  the 

northwestern part of the study area, the Pierrefitte thrust sheet features preserved pieces of 

Triassic deposits and Albian  limestones and conglomerates,  showing  that  this  thrust  sheet 

corresponds  to  the  southern  margin  of  the  midͲCretaceous  extensional  NorthͲPyrenean 

basin inverted by southward thrusting. The Triassic deposits are also locally preserved in the 

eastward extension of the Pierrefitte thrust sheet at the top of the Arreau granite. North of 

this granite, on the northern edge of the Axial Zone, the Triassic deposits and local remnants 

of  Jurassic  carbonates  are  cut  by  an  erosion  surface  and  overlain  by  transgressive 

Cenomanian  limestones  followed  by  more  than  1000  m  of  basin  mudstones  with  local 

conglomerate intercalations of Turonian to Campanian age.  Similarly to the northern part of 

the Gavarnie  thrust sheet,  this succession corresponds  to  the southern border of  the Late 

Cretaceous NorthͲPyrenean basin. 
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The basement  thrusting sequence has been mostly dated by  the  tectoͲsedimentary 

relationships  in  the  Jaca  basin.  At  the  southern  border  of  the  Axial  zone,  the  Upper 

Cretaceous  to  Eocene  strata  are  involved  in  the  Monte  Perdido  thrust  sheet,  above  a 

décollement located in the lower part of the Upper Cretaceous limestones. The cover thrust 

system observed above  the western  termination of  the Axial Zone  shows  that  the Monte 

Perdido thrust roots to the north  in the Lakoura thrust, the western extension of the EauxͲ

Chaudes  thrust  (Labaume  et  al.,  1985;  Teixell,  1990,  1996)  (Fig.  1).  The  cartographic 

structure in the NW part of the Axial Zone (Casteras et al., 1970; Ternet et al., 2003) suggests 

that  (part of)  the movements on  the Pierrefitte  thrust  and  the NorthͲPyrenean  fault may 

also  have  been  transferred  to  the  Monte  Perdido  cover  thrust.  The  growth  of  synͲ

sedimentary  anticlines  at  the  leading  edge  of  the  Monte  Perdido  thrust  sheet  (e.g.  the 

Boltaña  anticline)  dates  its  emplacement  to  the  late  LutetianͲBartonian  (Montes,  1992). 

More  to  the  south,  synsedimentary  imbricate  thrust  and  folds  above  the  Triassic 

décollement  level date  the  emplacement of  the Gavarnie  thrust  sheet  to  the PriabonianͲ

lower  Oligocene,  whereas  the  late  OligoceneͲearliest  Miocene  activity  of  the  SouthͲ

Pyrenean frontal thrust dates the emplacement of the Guarga thrust sheet (Puigdefábregas, 

1975; Teixell, 1994, 1996; Hogan and Burbank, 1996; Millán et al., 2000, Arenas et al., 2001). 

These  age  determinations  have  been  complemented  by  absolute  dating  in  the  Paleozoic 

basement of  the Axial Zone. Rb/Sr and KͲfeldspar Ar/Ar dating on shear zones cutting  the 

Néouvielle granite yielded ages of 48 Ma  (Wayne and McClay, 1998) and 53 Ma (Jolivet et 

al., 2007),  respectively, suggesting  that  the EauxͲChaudes  thrust was active  from  the early 

Eocene.  Apatite  fission  track  data  indicate  a  rapid  cooling  of  the  Néouvielle  and  Arreau 

granite massifs during the latest Eocene – lower Oligocene, coherent with the emplacement 

of  the Gavarnie  thrust  sheet  at  that  period, whereas  early Miocene  cooling  of  the Bielsa 

granite massif argues for an outͲofͲsequence activity of the Bielsa thrust (Jolivet et al., 2007). 

These results are coherent with sparse published fission track data by Morris et al. (1998). In 

the  following,  we  review  extensively  these  previous  apatite  fission  track  (AFT)  data  and 

synthesize them with new data in order to precise the burial and exhumation history of the 

Axial  and NorthͲPyrenean  Zones  during  the  Pyrenean  orogeny  and  to  discuss  further  the 

thrusting sequence. 
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IV.4. Apatite fission track analysis 
IV.4.a. Apatite fission track sampling 

 

Nine new AFT samples  from  the northern Axial Zone and  the NorthͲPyrenean Zone 

complement  the  eight  samples  already  studied  by  Jolivet  et  al.  (2007)  (Figs.  2  and  3). 

Samples  from both sets were collected mainly  in Hercynian granite massifs and  located  in 

order (i) to determine the exhumation age of the basement rocks along a complete transect 

of the Axial and NorthͲPyrenean Zones, (ii) to determine exhumation rates along subͲvertical 

profiles and (ii) to detect, along subͲhorizontal or oblique profiles, fault offsets or tilting that 

may have affected the basement rocks after cooling. Jolivet et al. (2007) sampled the Bielsa 

granite  (3 samples),  in  the Bielsa  thrust sheet,  the Piau granite  (1 sample)  in  the Gavarnie 

thrust sheet, the Néouvielle massif (3 samples) in the eastern extension of the EauxͲChaudes 

thrust  sheet  and  the  BordèreͲLouron  granite  (1  sample),  in  the  eastern  extension  of  the 

Pierrefite thrust sheet. The Néouvielle massif is crossed by Alpine shear zones corresponding 

to the eastern splays of the EauxͲChaudes thrust (Lamouroux et al., 1979; Ingles et al., 1999). 

The NV7 sample is located in one of the shear zone of the southern part of the massif, and 

the NV1 and NV13 samples are  located  in the hanging wall of the main shear zones array. 

The  new Axial  Zone  samples were  collected  in  a  granite  vein  in  the Gavarnie window  (1 

sample),  in  the  Bielsa  thrust  sheet,  in  the  Balaïtous  granite  (3  samples),  in  the  Gavarnie 

thrust sheet, and  in the Chiroulet and Lesponne granites (2 and 1 samples, respectively),  in 

the eastern extension of the Pierrefite thrust sheet. The  last two massifs are  located  in the 

hangingwall  and  footwall  of  the  northͲverging  AigueͲRouye  thrust,  respectively  (Pouget, 

1984). Within the NorthͲPyrenean Zone, two samples are located in Hercynian, fineͲgrained 

anatectic paragneisses  from  the BagnèresͲdeͲBigorre massif. Our  study also benefits  from 

four samples studied by Morris et al.  (1998)  in  the Bielsa, Néouvielle, BordèreͲLouron and 

Lesponne granites (Fig. 2). 

 

This sample set includes three subͲvertical profiles, one in the Bielsa massif (1200 m 

of elevation difference between the summit sample BS1 at 2590 m and sample BS6), one in 

the Néouvielle massif (1200 m between the summit sample NV1 at 3090 m and sample NV7, 
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and including the LA7 sample of Morris et al., 1998, at intermediate altitude) and one in the 

Balaïtous massif (1000 m between the summit sample BA1 at 3140 m and sample BA5).  An 

additional 300 m high profile is formed by the two Chiroulet samples PM2 (summit, 1900 m) 

and PM3.  In  the  central part of  the Axial Zone, a  subͲhorizontal profile around 2000 m  is 

formed by samples PE2 (1800 m) from Piau, NV7 (1865 m) and NV13 (2100 m) at the base of 

the Néouvielle massif and  the summit sample of Chiroulet  (PM2). This profiles crosses  the 

various thrusts splaying from the EauxͲChaudes and Pierrefitte main thrusts eastward. South 

of Balaïtous, sample BA8 (1615 m) in the Panticosa granite is another valley sample. 

On the southern border of the Axial Zone, the Bielsa BS1 and BS7 samples form an oblique 

profile with an altitude difference of 1500 m along the postͲHercynian erosion surface tilted 

25Ͳ30° southward by the underlying Bielsa thrust (Casas et al., 2003; Jolivet et al., 2007). The 

surface  is  transgressed  by  the  Upper  Cretaceous  carbonates,  with  discontinuous 

intercalations of Permian  sediments. Other  samples  collected  close  to  the postͲHercynian 

erosion  surface are  the  summit  sample  from Balaïtous BA1  (below  the base of  the Upper 

Cretaceous  carbonates  capping  the  summit) and  the BordèreͲLouron  sample  (BL1, 880 m, 

below  the  Triassic  sediments).  To  the  north,  another  oblique  profile  is  defined  by  the 

samples  from  Chiroulet,  Lesponne  (LP3,  1225 m)  and  BagnèresͲdeͲBigorre  (BB1  and  BB2, 

around  600  m),  across  the  northern  part  of  the  Axial  Zone  (including  the  AygueͲRouye 

thrust) and the NorthͲPyrenean Fault. 

 

IV.4.b. Apatite fission track analytical methodology 
 

The  apatite  grains  were  mounted  on  glass  slides  using  epoxy  glue,ground  and 

polished.  Samples were  etched  in  6.5% HNO3  for  45s  at  20°C  to  reveal  the  spontaneous 

fission tracks, before being irradiated with a neutron flux of 1.0 x 1016 neutrons cmͲ2 (ANSTO, 

Lucas Height, Australia for the 2007 samples and Oregon State University, Oregon, USA for 

the  new  samples).  The  micas  used  as  external  detector  were  etched  in  40%  HF  for  40 

minutes  at  20°C  in  order  to  reveal  the  induced  fission  tracks.  The  ages  were  calculated 

following  the  method  recommended  by  the  Fission  Track  Working  Group  of  the  I.U.G.S. 

Subcommission  on  Geochronology  (Hurford,  1990)  using  the  zeta  calibration  method 
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(Hurford and Green, 1983) and the Trackkey software (Dunkl, University of Tuebingen). CN5 

glass was used as dosimeter with a zeta value of 340 ± 6 (MC) for the 2007 samples, and 343 

± 7  (FM)  for  the new  samples, obtained on both Durango  and Mount Dromedary apatite 

standards. Fission tracks were counted on a Zeiss microscope, using a magnification of 1250 

under dry objectives. Ages given in the text are central ages and errors are quoted at ± 2ʍ. 

 

To  better  constrain  the  age  of  thermal  events,  inverse modelling  of  track  lengths 

distribution has been performed using the AFTSolve software (Ketcham et al, 2000) and the 

Ketcham  et  al.  (1999)  annealing  model.  Annealing  kinetics  of  fission  tracks  in  apatite  is 

strongly dependent on the chemical composition of the mineral (variations in concentration 

of elements such as Cl and F for example). The relative resistance to annealing of an apatite 

crystal  can be estimated using  the Dpar parameter  (length of  the etch pit parallel  to  the 

crystallographic <c> axis) (Donelick, 1993; Burtner et al., 1994; Barbarand et al., 2003). Dpar 

values obtained for each sample were used as input parameters in the AFTSolve models. 

 

IV.4.c. Apatite fission track results 
 

  Fission track data for the 9 new samples are reported  in Table 1. Central ages of all 

samples from the study area (Morris et al., 1999; Jolivet et al., 2007; this study) are reported 

on the map in Figure 2 and part of them on the crossͲsection in Figure 3. The central ages vs 

elevation relationships are shown on the diagram in Figure 4. 

 

In  the Bielsa granite,  the  subͲvertical profile  shows a clear ageͲaltitude correlation, 

with central ages of 18.0 ± 1.9 Ma for the summit sample BS1 (2590 m) and of 10.9 ± 1.0 Ma 

for the valley sample BS6 (1400 m)  in the core of the massif. By contrast, the BS1 and BS7 

samples  forming the oblique profile along the erosional postͲHercynian tilted surface have 

equivalent central ages within the error margin (19.4 ± 2.7 Ma for BS7, 1100 m) in spite of a 

higher  altitude difference  (1500 m)  than between BS1  and BS6.  In  the Gavarnie window, 

sample GV5 is on a similar structural position as BS1 and yields a similar central age of 18.2 ± 

1.2 Ma,  although  being  at  a  lower  altitude  (1400 m)  due  to  the westward  plunge  of  the 
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structures. Samples BS1 and BS6 have mean  fission  track  lengths  (MTL) of 13.0 ± 0.2 and 

13.1 ± 0.2 ʅm, respectively (MTL was not calculated for BS7 and GV5 due to the very small 

number of horizontal fission tracks). Dpar values vary from 2.0 to 2.2 ʅm. 

 

The Néouvielle subͲvertical profile also shows an ageͲaltitude correlation with central 

ages of 35.1 ± 2.3 Ma  for  the summit sample NV1  (3090 m) and of 22.2 ± 1.4 Ma  for  the 

valley sample NV7 (1865 m). Other valley samples yield close ages, i.e. 23.5 ± 2.7 Ma for PE2 

(1800 m) and 27.5 ± 2.1 Ma  for NV13  (2100 m). Only the NV1 and NV7 samples displayed 

enough horizontal  fission  tracks  to  calculate a  reliable MTL, with values of 12.6 ± 0.2 and 

12.9 ± 0.1 ʅm respectively. Dpar values vary between 2.0 and 2.1 ʅm. 

 

The BordèreͲLouron sample BL1  (880 m) has a central age of 31.8 ± 2.2 Ma, with a 

MTL of 13.1 ± 0.2 ʅm and a Dpar of 2.2 ʅm. 

 

In the Balaïtous granite, the central ages are of 29.3 ± 2.7 Ma for the summit sample 

BA1 (3140 m) and of 27.9 ± 3.5 Ma for the slope sample BA5 (2080 m), both ages being thus 

equivalent in the error margin. A much younger age of 20.5±1.8 Ma is yielded by the valley 

sample BA8 (1615 m). Samples BA1, BA5 and BA8 have MTL values of 13.5±1.9, 13.9±1.7 and 

12.8±1.9 ʅm, respectively.  Dpar values vary between 1.9 and 2.1 ʅm. 

 

In the Chiroulet massif, an ageͲaltitude correlation  is observed between the summit 

sample PM2 (1900 m) with a central age of 24.2 ± 1.3 Ma and the slope sample PM3 (1600 

m) with an age of 20.1 ± 0.9 Ma. Lower  in  the valley,  the Lesponne LP3  sample  (1225 m) 

yields a central age of 31.5 ± 1.8 Ma and the BagnèresͲdeͲBigorre samples BB1 (555 m) and 

BB2  (640 m) have  similar  central  ages of  41.8  ±  3.1 Ma  and  41.2  ±  4.1 Ma,  respectively. 

Samples PM2, PM3, LP3, BB1 and BB2 have MTL of 13.1 ± 1.3, 13.5 ± 2.3, 13.8 ± 1.8, 12.8 ± 

2.3  and  13.8  ±  1.6  ʅm,  respectively.  Dpar  values  vary  between  2.0  and  2.2  ʅm  for  the 

Chiroulet and Lesponne samples, and between 1.8 and 1.9 ʅm for the BagnèresͲdeͲBigorre 

samples. 
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IV.4.d. Apatite fission track lengths reverse modeling 
 

The models discussed below  and  illustrated  in  Figure 5 were  already published by 

Jolivet et al.  (2007)  for  the Bielsa, Néouvielle and BordèreͲLouron massifs, whereas  those 

from other massifs are new results. 

 

In the Bielsa massif, modelling of the BS1 sample shows that the summit entered the 

partial  annealing  zone  (PAZ;  considered  here  to    be  approximately  110°C  +/Ͳ  10  to  60°C) 

around  20 Ma with  a  cooling  rate  of  about  5°C/My. Around  15 Ma,  this  cooling  episode 

stopped around 70°C and was followed by a very slow cooling until about 5 Ma when began 

the final exhumation marked by very fast cooling related to the final exhumation. The valley 

sample BS6 passed below  the 110°C  isotherm around 12 Ma with a cooling  rate of about 

6°C/My that was maintained across the whole PAZ until the final exhumation that also began 

around 5 Ma. 

 

In the Néouvielle massif, the entry in the PAZ occurred around 40 Ma for the summit 

sample NV1 and 25 Ma for the valley sample NV7. The cooling profiles are similar to that of 

BS1, with an initial exhumation at a rate of about 4°C/My beginning around 35 Ma for NV1 

and  22  Ma  for  NV7,  followed  by  a  strong  slowing  down  started  around  70°C,  beginning 

around 27 Ma for NV1 and 12 Ma for NV7, before the final exhumation around 5 Ma. In the 

BordèreͲLouron massif, the BL1 sample shows a cooling history close to that of NV1, with a 

cooling from around 35 Ma at a rate of about 5.5°C/My, a stop of cooling from 28 Ma at 70°C 

and a final exhumation starting at 7 Ma. 

 

In  the  Balaïtous  massif,  both  the  summit  sample  BA1  and  the  slope  sample  BA5 

crossed  the  110°C  isotherm  around  26Ͳ27  Ma  at  a  rate  of  about  5°C/My,  that  was 

maintained until they cooled below 60°C around 15Ͳ17 Ma. 

 

In  the Chiroulet massif,  cooling below 110°C began  around 27 Ma  for  the  summit 

sample PM2 and around 22 Ma for the slope sample PM3. Then, both samples cooled at a 
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rate of 3Ͳ4°C/My across the whole PAZ, until the  final exhumation that began between 10 

and 5 Ma. 

 

The Lesponne sample LP3 cooled below 110°C around 32 Ma with a cooling rate of 

about  5°C/My  that  slowed  down  around  22  Ma  when  approaching  60°C.  The  final 

exhumation occurred outside the PAZ and is thus not described by the model. 

 

The BagnèresͲdeͲBigorre sample BB2 crossed the 110°C isotherm around 40 Ma at a 

rate of about 5°C/My, that was maintained until it cooled below 60°C around 30 Ma. 

 

IV.4.e. Discussion of apatite fission track results 
 

When  reported on an ageͲaltitude diagram  (Fig. 4),  the data  reveal  relative vertical 

movements of the various massifs that are discussed considering three distinct sectors. 

 

Central Axial Zone 

 

The exhumation around 35 Ma of the Néouvielle summit sample NV1 is younger than 

the  late LutetianͲBartonian age of  the EauxͲChaudes  thrust activity, a result coherent with 

the  fact  that  the  shear  zones  that  continue  the EauxͲChaudes  thrust eastward  across  the 

Néouvielle massif have a limited offset (up to a few hundred of meters) and could not be at 

the origin of important exhumation. On the other hand, the NV1 central age is coherent with 

the Priabonian age attributed  to  the emplacement of  the Gavarnie  thrust  sheet  from  the 

study of  the  tectonicͲsedimentation  relationships  in  the  Jaca basin  (Puigdefábregas, 1975; 

Teixell,  1996).  The  initial  rapid  exhumation  showed  by  fission  track  lengths  modeling  is 

interpreted as the cooling induced by erosion of the hangingwall of the thrust as it climbed 

the  footwall  ramp  (Jolivet  et  al.,  2007).  Slowing  of  the  summit  cooling  around  20  Ma 

coincides with the rapid cooling of the valley sample NV7, the latter being possibly related to 

erosion of a paleovalley (Jolivet et al., 2007).  
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In the Balaïtous massif, the exhumation of the summit sample BA1 around 29 Ma  is 

more recent than that of the Néouvielle summit, in spite of a similar structural location and 

altitude in the hanging wall of the Gavarnie thrust. This late early Oligocene age corresponds 

to the transition between the activity of the Gavarnie and Guarga thrusts registered by the 

tectonicͲsedimentation relationships in the Jaca basin (Teixell, 1996). Cooling of the samples 

thus probably began  above  the PAZ  in  relation  to  the  activity of  the Gavarnie  thrust,  the 

younger  cooling  compared  to  the  Néouvielle  possibly  corresponding  to  a  difference  of 

geometry  of  the  Gavarnie  thrust  at  depth.  The  age  similarity  within  the  error  margin 

between the summit sample BA1 and the slope sample BA5  located 1000 m below, argues 

for a very fast initial exhumation with a rate of at least 250 m/My (based on the largest age 

difference given by the error intervals).  

 

Except  the  two  summit  samples  NV1  and  BA1,  all  other  samples  from  the  Piau, 

Néouvielle, Balaïtous and Chiroulet massifs are located around 2000 m of altitude and show 

a clear ageͲaltitude correlation with central ages spanning from 27.9 ± 1.8 Ma (BA5 at 2080 

m)  to  20.1  ±  0.9 Ma  (PM3  à  1600 m).  The  LA7  sample  of Morris  et  al.  (1999),  from  the 

Néouvielle massif at 2110 m and with a central age of 23.6 ± 1.6 Ma, fits well into this trend. 

This  suggests  that,  after  the  initial  rapid  exhumation  registered  by  the  Néouvielle  and 

Balaïtous summit samples, the whole area behaved as a coherent block affected by slower 

exhumation at a mean rate around 70 m/My during the  late OligoceneͲearly Miocene and 

was not affected by younger major  fault movements. TectonicͲsedimentation relationships 

in  the  Jaca and Ebro basins show  that  this  timeͲinterval corresponds  to  the activity of  the 

Guarga basement  thrust  (Teixell, 1996).  Slowing of  the Gavarnie  thrust  sheet exhumation 

thus  probably  traduces  the  cessation  of  activity  of  the  Gavarnie  thrust  and  the  passive 

transport, with reduced uplift, of the Gavarnie thrust sheet in the hangingwall of the Guarga 

thrust.  

 

Southern Axial Zone 

 

The Bielsa massif samples yield only Miocene ages, younger than samples  from the 

Gavarnie thrust sheet massifs at equivalent altitudes. This corresponds to the fact that while 

the Gavarnie thrust sheet was exhumed, the Bielsa massif was tectonically buried below the 
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Gavarnie thrust sheet and exhumed when the  latter unit was sufficiently eroded. Jolivet et 

al.  (2007)  argued  that  the  similar  ages  on  the  southward  tilted  postͲHercynian  erosional 

surface (BS1 and BS7 samples) attest that the top of the thrust sheet cooled around 18Ͳ19 

Ma before tilting, whereas the massif core sample BS6 was exhumed around 11 Ma by the 

valley  incision.  An  alternative  postͲtilting  cooling  scenario  would  imply  a  very  rapid 

exhumation giving similar central ages to the BS1 and BS7 samples, but with southͲdipping 

isotherms  in order  to  exhume BS7 before BS6 which  is  at  a higher  altitude.  The BS6ͲBS7 

profile  dips  6°  southward,  but  dip  of  the  isotherms  should  have  been  notably  greater  to 

allow for the very different centrals ages of the two samples in a context of rapid cooling. In 

the absence of known source of heat advection  in the Pyrenees during the early Miocene, 

isotherm  dip  should  have  been  related  to  the  influence  of  the  relief,  but  various models 

show that  in that case, dip do not exceeds a few degrees for  isotherms around 100°C (e.g., 

Mancktelow and Grasemann, 1997; Braun, 2002; Reiners et al., 2003). A postͲtilting cooling 

with  a  topographyͲrelated  relief  of  isotherms  is  thus  unlikely  to  account  for  the 

thermochronology pattern of  the Bielsa massif samples. The exhumation around 18 Ma of 

the GV5  sample  in  the Gavarnie window,  in  the  same  structural  location  as BS1 but  at  a 

much  lower altitude,  is coherent with the  lack of ageͲaltitude correlation for the top of the 

Bielsa massif top due to a postͲcooling tilting. 

 

Jolivet et al. (2007) proposed two possible scenarios for the coolingͲtilting history of 

the Bielsa massif.  In  the  first scenario,  the cooling  results  from  the erosion consecutive  to 

the uplift of the Guarga thrust hangingwall, and the tilting corresponds to the formation of 

the  forelimb  of  the  Bielsa  thrust  hangingwall  ramp  anticline.  The  youngest  dated  synͲ

orogenic  sediments  along  the  SouthͲPyrenean  Frontal  Thrust  are  22  Ma  old  (Hogan  and 

Burbank, 1996; Arenas et al., 2001), but the youngest branches of the thrust are more recent 

(op.cit.; Millán et al., 2000), leaving the possibility that cooling of the Bielsa massif at 18Ͳ19 

Ma recorded the very latest movements of the Guarga thrust during the Burdigalian. In the 

second scenario, both the cooling and tilting are related to the formation of the Bielsa ramp 

anticline, with  initial uplift/denudation of  the horizontal anticline  culmination  followed by 

tilting  consecutive  to  hinge  migration  and  forelimb  lengthening  during  anticline 

development while  the hangingwall  ramp passes  the  top of  the  footwall  ramp  top  (cf.  the 

faultͲbelt folding model of Suppe, 1983). The very dense fracturation that affects the Bielsa 
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granite may  have  accommodated  this  fold  kinematics  (Casas  et  al.,  2003).  In  both  cases, 

tilting of the massif occurred more recently than 18Ͳ19 Ma and is related to the Bielsa thrust, 

which thus acted as an outͲofͲsequence thrust with respect to the Guarga thrust. Based on 

surface and  subsurface  structural data, Meresse  (2010) proposed  that  the Bielsa  thrust  is 

directly  connected  to  the  Oturia  thrust,  which  placed  middle  Eocene  turbidites  above 

Priabonian conglomerates in the median part of the Jaca basin. This thrust cannot be dated 

using synͲorogenic sediments, but  its geometry  is coherent with an outͲofͲsequence thrust 

with respect to thrustͲfolds structures  in  its footwall (Mutti et al., 1988; Meresse, 2010). In 

the Ainsa basin where no outͲofͲsequence thrust cutting from the basement to the Tertiary 

basin fill is known, the movement of the Bielsa basement thrust may have been transferred 

more to the south along the Triassic décollement level. 

 

Northern Axial Zone and NorthͲPyrenean Zone 

 

The two northernmost samples  in the Axial Zone (LP3 and BL1,  in the Lesponne and 

BordèreͲLouron massifs, respectively) yield early Oligocene central ages, close to, although 

slightly younger than, those found by Morris et al. (1999)  in the same massifs (35.9 ± 2.59 

Ma  for  CA3  at  Lesponne  and  35.0  ±  2.8 Ma  for AR1  at  BordèreͲLouron).  These  ages  are 

similar to those found for the samples  located at the top of the Paleozoic basement of the 

Gavarnie thrust sheet, but at much higher altitudes (NV1 and BA1, at the summits, around 

3100  m  high,  of  the  Néouvielle  and  Balaïtous  massifs,  respectively).  Moreover,  the 

Priabonian ages of LP3 and BL1 contrast with the much younger ages found immediately to 

the south at higher elevation, i.e. the late Oligocene Ͳ early Miocene ages found around 2000 

m at Chiroulet (samples PM2 and PM3) and north of Néouvielle (sample NV13). In particular, 

PM2 was exhumed 11 My after LP3 although  it  is  located 700 m higher and at only 4 km 

southward.  The  ageͲaltitude  distribution  between  the  median  and  northern  parts  of  the 

Axial  Zone  thus  does  not  correspond  to  that  expected  in  the  case  of  valley  erosion  in  a 

coherent block, but argues  for an early Miocene uplift and  related erosion of  the median 

Axial Zone with respect  to  the northern part.  In  the Lesponne valley, this  tectonic episode 

may  correspond  to  thrusting  on  the  northͲverging  AygueͲRouye  thrust  which  emplaced 

Devonian sediments above the Lesponne granite (Pouget, 1984). 
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In  the  NorthͲPyrenean  Zone,  the  middle  Eocene  central  ages  of  the  BagnèresͲdeͲ

Bigorre BB1 and BB2 samples, and the late Eocene – early Oligocene cooling across the PAZ 

modeled for BB2, show that most of the exhumation of the NPZ occurred early in the history 

of the belt, in contrast to the younger exhumation found in the southͲverging thrust system 

forming the Axial Zone. This suggests that Oligocene uplift of the Axial Zone with respect to 

the NorthͲPyrenean Zone  is at  the origin of  the age difference between  the Lesponne and 

BagnèresͲdeͲBigorre  samples.  This  uplift may  correspond  to  that  of  the  backͲlimb  of  the 

Axial Zone anticline culmination, with a possible contribution of northͲverging thrusting on 

the Lesponne thrust, in the footwall of the Lesponne granite. 

 

IV.5. General Discussion 
 

IV.5.a. Synthesis on the burial and exhumation history of the western Axial Zone 
 

The new results presented in this paper complement those of Jolivet et al. (2007) and 

confirm the initial southward migration of exhumation across the PAZ along the westͲcentral 

transect of the Pyrenees (Fig. 6). 

 

Exhumation recorded by apatite fission tracks began during the middle Eocene in the 

NorthͲPyrenean  Zone  (BB1  and  BB2  samples).  The  sampled  massif  corresponds  to  a 

transverse horst  in  the AlbianͲCenomanian extensional basin  system  (Debroas, 1990), and 

there is no indication of a major northͲverging thrust that may have buried the area during 

the early stages of the Pyrenean orogeny. We thus postulate that burial of the BagnèresͲdeͲ

Bigorre massif below the apatite fission track PAZ was mainly due to sedimentary burial, first 

during  the  final  stages  of  extension  and  following  thermal  subsidence  during  the 

Cenomanian to Santonian, then during the early stages of the NorthͲPyrenean synͲorogenic 

basin fill during the CampanianͲMaastrichtian and early Tertiary. Indeed, the distribution of 
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sedimentary facies during the latter period suggests that the whole western NorthͲPyrenean 

Zone  may  have  remained  a  marine  basin  until  the  Paleocene  or  early  Eocene,  with  the 

southern  basin  margin  located  in  the  northern  part  of  the  future  Axial  Zone.  However, 

heating  was  probably  not  only  related  to  burial,  as  the  area  was  submitted  to  the  high 

geothermal gradient related to the AlbianͲCenomanian crustal thinning and responsible for 

the  LPͲHT  metamorphism  that  culminated  in  the  basins  after  the  extension,  during  the 

TuronianͲConiacian  (Debroas,  1990;  Azambre  et  al.,  1991).  Relatively  high  temperatures 

were maintained during the beginning of the Pyrenean compression, possibly  in relation to 

fluid  circulation,  as  it  is  attested by  synͲkinematic  anchiͲto  epizonal metamorphim  locally 

recorded  along  the  NorthͲPyrenean  Fault  (Debroas,  1990).  The  tectoͲsedimentary 

relationships along  the NorthͲPyrenean  thrust show  that compression was active  from  the 

middle  of  the  Campanian  (Debroas,  1990)  and  thus  that  the  onset  of  compressive 

deformation  in  the NorthͲPyrenean Zone predated  the onset of deep erosion by about 40 

My. This suggests that the early compressive prism was a lowͲelevation, possibly essentially 

submarine structure buried below continuous sedimentation. The absence of emerged relief 

may have been due to the fact that the first stages of the Pyrenean compression affected a 

domain  of  previously  thinned  continental  crust  (e.g.  Mattauer,  1990;  Muñoz,  1992), 

probably with local mantle exhumation (Lagabrielle and Bodinier, 2008; Jammes et al., 2009; 

Lagabrielle et al., in press). At the same time, the NorthͲPyrenean fault may have been active 

as  a  southͲverging  thrust,  the  NorthͲPyrenean  Zone  being  developed  has  a  popͲup  and 

contributing  to bury  the northern edge of  the Axial  Zone during  the  latest Cretaceous  to 

earliest Tertiary. 

 

The late Lutetian age of exhumation of the BagnèresͲdeͲBigorre massif coincides with 

the  onset  of  alluvial  sedimentation  in  the  NorthͲPyrenean  foreland  basin  (Poudingue  de 

Palassou) (e.g. Azambre et al., 1989; Biteau et al., 2006), both events corresponding to the 

beginning  of  major  erosion  of  the  NorthͲPyrenean  Zone.  We  infer  that  this  exhumation 

occurred  in  relation  to  uplift  of  the NorthͲPyrenean  Zone  that  began when  the originally 

thinned  crust  had  been  sufficiently  thickened  by  initial  compression  to  allow  the 

development of  continental  collision. The other  consequence of  this new  tectonic  regime 

was the beginning by that time of the southͲverging thrust sheet accretion  in the northern 

part of the Axial Zone (see below).  
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In  the  proͲwedge,  the  earliest  tectonic  event  dated  in  the  study  area  is  the  early 

Eocene activity of  the shear zones crossing  the Néouvielle massif. An age of 48±2 Ma was 

obtained  using  RbͲSr  on  synͲkinematic  vein  minerals  and  their  wall  rocks  (Wayne  and 

McCaig, 1998), and an age of circa 53 Ma was obtained using 40Ar/39Ar on KͲfeldspar (Jolivet 

et al., 2007) on a deformed granite sample (NV7, 1865 m) showing petrographic evidences of 

impregnation  by  fluids  (feldspar  overgrowths  and  biotite  alteration).  By  contrast,  argon 

resetting was only partial in the KͲfeldspars of the NV1 sample (Néouvielle summit, 3090 m), 

as well as  in the biotites of both the NV1 and NV7 samples. These results suggest that the 

maximum temperature did not exceed 300°C  in the Néouvielle massif during the Pyrenean 

orogeny,  and  that  KͲfeldspar  argon  resetting  in  NV7  was  induced  by  a  thermal  anomaly 

related  to hot  fluid  flow  in  the mylonite  rather  than by  the homogeneous heating of  the 

massif. 

 

These Alpine shear zones correspond to the eastern termination of the EauxͲChaudes 

thrust and these results are thus thought to date the activity of the thrust. To the west, the 

EauxͲChaudes thrust passes to the Lakoura thrust, itself connected through a décollement in 

the Upper Cretaceous cover to the MtͲPerdu thrust sheet which extends along the southern 

border of the Axial Zone and is dated of the middle Eocene (late LutetianͲBartonian) by the 

synͲsédimentary growth of the Boltaña anticline in the Ainsa and Jaca basins (Teixell, 1996). 

The EauxͲChaudes thrust was thus active during the earlyͲmiddle Eocene. There is no direct 

dating of the activity of the Pierrefitte thrust, but this thrust also branches to the west in the 

Lakoura  thrust  and  it  may  thus  have  been  active  during  the  same  period  as  the  EauxͲ

Chaudes thrust. 

 

However, activity of both thrusts did not result  in hangingwall exhumation down to 

the  apatite  fission  tracks  PAZ,  as  shown  by  the  AFT  results  of  samples  from  the  eastern 

extension of the EauxͲChaudes and Pierrefitte thrust sheets (Néouvielle, Chiroulet, Lesponne 

and BordèreͲLouron massifs),  including  the  samples  located  in  the uppermost part of  the 

basement  (Néouvielle  summit  and  BordèreͲLouron),  being  no  older  than  the  lower 

Oligocene. This may be due to a  limited vertical uplift related to the  limited offset of these 

thrusts  in  the  area  of  sampling. Another  possible  explanation  is  that  the NorthͲPyrenean 
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Fault,  the  Pierrefitte  thrust  and  the  EauxͲChaudes  thrust were  active  coevally  during  the 

earlyͲmiddle Eocene,  forming a southͲverging  imbricate system  in which the EauxͲChaudes 

thrust sheet was roofed by the Pierrefitte thrust sheet, itself roofed by the NorthͲPyrenean 

Zone. As a consequence, only  the uppermost unit,  the NorthͲPyrenean Zone, experienced 

exhumation during  the end of  this period. The Paleozoic basement of  the  two other units 

probably  reached  its  maximal  burial  at  the  same  period,  below  the  Upper  Cretaceous 

sediments (probably up to at least 2000 m thick, according to preserved remnants) and the 

overlying  thrust units.  In  the Néouvielle massif,  the KͲfeldspar  40Ar/39Ar  results  combined 

with the complete reset of apatite fission tracks bracket this maximal temperature between 

circa 110°C and 300°C. To  the south, sedimentary burial of  the  future Gavarnie and Bielsa 

thrust sheets during that period  is attested by the preservation of the earlyͲmiddle Eocene 

Hecho Group  turbidites on  the Gavarnie  thrust  sheet west of  the  termination of  the Axial 

Zone. During  the  late LutetianͲBartonian,  this cover succession  formed  the Monte Perdido 

thrust  sheet  above  a  décollement  located  in  the  lower  part  of  the  Upper  Cretaceous 

carbonates  and  rooted  in  the  EauxͲChaudes  thrust.  Based  on  the  thickness  of  the  cover 

succession preserved  south  and west of  the Axial  Zone, we  infer  that  the deformed  Late 

Cretaceous  to middle Eocene  succession  involved  in  the Monte Perdido  thrust  sheet may 

have reached up to at  least 5000 m thick above the future Axial Zone, sufficient to explain 

the reset of apatite fission tracks in the underlying Paleozoic basement.  

 

Exhumation across  the PAZ of  samples  from  the uppermost Paleozoic basement  in 

the northern and median parts of the Axial Zone, i.e. LP3 at Lesponne and BL1 at BordèresͲ

Louron  in  the eastern extension of  the Pierrefitte  thrust  sheet, NV1 at  the  summit of  the 

Néouvielle  in  the  eastern  extension  of  the  EauxͲChaudes  thrust  sheets  and  BA1  at  the 

summit  of  the  Balaïtous  in  the  Gavarnie  thrust  sheet,  begun  with  a  relatively  rapid  (4Ͳ

6°C/My) cooling during  the  latest Eocene  Ͳ early Oligocene  (earlyͲlate Oligocene  transition 

for  BA1),  followed  by  a  slower  (<1°C/My)  cooling  during  the  late  Oligocene  Ͳ  earliest 

Miocene  for  LP3,  BL1  and  NV1.  All  these  samples  are  located  in  the  hangingwall  of  the 

Gavarnie  thrust  and  their  initial  exhumation  is  interpreted  as  resulting  from  uplift  of  the 

Gavarnie thrust sheet above the thrust  footwall ramp. This  interpretation  is coherent with 

the dating of the Gavarnie thrust activity to the PriabonianͲearly Oligocene by the growth of 

synͲsedimentary  cover  folds  in  the  Jaca basin  (Puigdefabregàs, 1975; Teixell, 1994, 1996). 
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The slower cooling during  the  late OligoceneͲearliest Miocene may  indicate  reduced uplift 

when the Axial Zone thrust sheets were transported piggyͲback on the Guarga thrust sheet 

which emplacement during  that period  is dated by  tectoͲsedimentary  relationships at  the 

SouthͲPyrenean frontal thrust (Teixell, 1996; Hogan and Burbank, 1996; Millán et al., 2000; 

Arenas et al., 2001). 

 

Finally, the youngest exhumation episode occurred during the early Miocene at the 

southern border of the Axial Zone (topͲbasement of the Bielsa massif, BS1 and BS7 samples). 

As discussed above, the exhumation may have been related either to the end of activity of 

the Guarga thrust or to the beginning of that of the Bielsa thrust, before the latter tilted the 

southern border of  the Axial  Zone. As explained  above,  the Paleozoic  series of  the Bielsa 

thrust sheet had been first buried by the foreland basin fill until the late Lutetian, before its 

tectonic  burial  below  the  Gavarnie  basement  thrust  sheet  and  overlying  sedimentary 

succession during the late EoceneͲ early Oligocene. 

 

This  study  also  shows  that  aside  from  this  general  southward  migration  of  the 

exhumation  across  the  Axial  Zone,  the  ageͲaltitude  relationships  between  the  Chiroulet 

(PM2 and PM3) and Lesponne (LP3) samples indicate an early Miocene tectonic uplift of the 

median part of the Axial Zone with respect to the northernmost part, possibly related to a 

late  activation  of  the  northͲverging AigueͲRouye  thrust. More  to  the  east,  similar  thrusts 

may  explain  the  similar  ageͲaltitude  relationships  between  the  north  of  the  Néouvielle 

massif (sample NV13) and the BordèreͲLouron massif (BL1). This uplift is equivalent in age to 

the early Miocene activity of  the Bielsa  thrust. These results  thus argue  for a  late tectonic 

uplift of the whole median and southern parts of the Axial Zone, corresponding to a popͲup 

basement  structure  activated  coevally  with,  or  after,  the  end  of  the  compression  at  the 

NorthͲ and SouthͲPyrenean Frontal Thrusts. The exhumation at the same period of the NV7 

sample, at 1865 m of elevation at  the base of  the Néouvielle,  interpreted by  Jolivet et al. 

(2007)  as  the  result  of  a  valley  erosion,  possibly  images  an  increased  erosion  rate  in  the 

uplifted  block  (related  to  the  tectonically  induced  lowering  of  the  former  base  level  of 

already developed rivers), also recorded during the  late Miocene by the exhumation of the 

BS6 sample  in the core of the Bielsa massif.  Jolivet et al.  (2007) suggested that the similar 

age of exhumation of the BordèreͲLouron (BL1) and Néouvielle (NV1) samples despite their 
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2000 m difference  in elevation may  result  from  the existence of a  lateral  ramp along  the 

Gavarnie  thrust  that  lead  the  two  samples  to different altitudes during  their exhumation. 

With  the  new  results  on  the  Chiroulet  and  Lesponne  massifs,  we  prefer  to  relate  the 

difference  in altitude between NV1 and BL1 to the postͲcooling early Miocene uplift of the 

median part of the Axial Zone with respect to its northern part. 

 

IV.5.b. Comparison with the central and eastern Pyrenees 
 

When compared to the exhumation history of the central and eastern Pyrenees, our 

results  in  the  western  part  highlight  both  similarities  and  differences  between  the  three 

sections.  In  the  central  and  eastern  Pyrenees,  thermochronology  studies  combining  KͲ

feldspar 40Ar/39Ar, zircon fission tracks, apatite fission tracks and apatite (UͲTh)/He data have 

also demonstrated that the exhumation migrated southward (Morris et al., 1998; Fitzgerald 

et  al.,  1999;  Sinclair et  al.,  2005; Gibson  et  al.,  2007; Metcalf  et  al.,  2009).  In  the NorthͲ

Pyrenean Zone, exhumation  is dated from the early Eocene by AFT data  in the Arize massif 

on  the central Pyrenees  transect  (Morris et al., 1998), older but coherent with  the middle 

Eocene ages at BagnèresͲdeͲBigorre  to  the west  (this work) and  in  the Agly massif  in  the 

eastern Pyrenees  (Morris et al., 1998). This earlyͲmiddle Eocene exhumation  thus affected 

the  whole  NorthͲPyrenean  Zone,  corresponding  to  the  inversion  of  the  midͲCretaceous 

extensional basins  that  initiated  the Pyrenean compression  in Late Cretaceous. A common 

feature to the three transects is also that the onset of exhumation occurred much later than 

the  beginning  of  the  compression  in  Late  Cretaceous,  and  was  coeval  with  the  onset  of 

conglomeratic  sedimentation  in  the  NorthͲPyrenean  foreland  basin  (the  latter  beginning 

during  the  early  Eocene  in  the  central  Pyrenees,  in  coherence  with  the  older  initial 

exhumation). 

 

In  the central Pyrenees, onset of exhumation  then migrated southwards  in relation 

with  the building of  the Axial  Zone  anticlinal  stack,  from  the middle  Eocene  in  the north 

(Riberot  massif)  to  the  early  Oligocene  in  the  median  part  (Marimaña  and  Maladetta 

massifs)  and  to  the  early Miocene  in  the  south  (Barruera massif)  (Fitzgerald  et  al.,  1999; 
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Sinclair et al., 2005; Gibson et al., 2007; Metcalf et al., 2009). The most  striking  similarity 

with  the  western  transect  is  the  great  similarity  of  exhumation  histories  of  the  higher 

massifs,  i.e. the Maladetta  in the central Pyrenees, and the Néouvielle and Balaïtous to the 

west. In both cases, the massifs were rapidly exhumed during the early Oligocene (earlyͲlate 

Oligocene  transition  for  the Balaïtous),  then exhumation of  the Maladetta and Néouvielle 

slowed  down  dramatically  during  the  late  OligoceneͲearly  Miocene.  Priabonian  to  lower 

Oligocene ages of exhumation also characterize the Axial Zone in the eastern Pyrenees, but 

in this case on the whole transect (Aston and Hospitalet gneiss massifs and Querigut granite 

in the northern part, MontͲLouis granite  in the median part and La Junquera granite  in the 

southern part) (Morris et al., 1998; Maurel et al., 2008). Then, the latest tectonic movements 

occurred on thrusts located more to the south exhuming the Barruera massif in the central 

Pyrenees  (Sinclair et al., 2005) and  the Bielsa massif  to  the west  (Jolivet et al., 2007;  this 

work). 

 

Despite  these  similarities,  several  differences  in  the  exhumation  histories  recorded  by 

apatite fission tracks arise between the three transects. First, the Eocene exhumation ages 

found  in  the  northern  part  of  the  Axial  Zone  in  the  central  Pyrenees  are  not  found  in 

equivalent position in the western transect, attesting that the Pierrefitte and EauxͲChaudes 

thrust  systems  did  not  involved  noticeable  exhumation,  the  latter  being  related  to  the 

younger Gavarnie thrust in the whole northern and median parts of the Axial Zone. Eocene 

exhumation ages have neither been recorded  in the eastern Pyrenees, but  in this case, the 

higher peaks have not been sampled. 

 

A second difference between the central and western transect is that the rapid initial 

exhumation recorded at the top of the Paleozoic basement in the highest massifs during the 

early Oligocene cannot be ascribed to the activation of the same thrusts. In the west, these 

ages are all found in the hanging wall of the Gavarnie thrust and are interpreted as dating its 

activation.  Exhumation  of  the  Gavarnie  thrust  footwall  occurred  only  during  the  early 

Miocene, corresponding to the activity of the Guarga or/and the Bielsa thrusts. By contrast, 

in  the  central  Pyrenees,  the Gavarnie  thrust  passes  between  the Marimaña massif  in  its 

hangingwall and the Maladetta massif in its footwall, and thus cannot be at the origin of the 

common exhumation history of both massifs. This exhumation must have been  related  to 
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the  activation  of  a  lower  thrust,  probably  at  the  sole  of  the  Orri  thrust  sheet  (Fig.  1A). 

Furthermore,  geological  constraints  as  well  as  the  common  exhumation  histories  of  the 

Marimaña  and  Maladetta  massifs  show  that  the  Gavarnie  thrust  damps  down  eastward, 

having a modest offset when  it passes between the two massifs  (Soler et al., 1998). These 

results show that during the early Oligocene, the Pyrenean thrust system was not cylindrical, 

the Gavarnie thrust being relayed eastward and downward by the Orri thrust as the major 

Pyrenean  thrust  at  that  time.  This also  implies  that  the Gavarnie  thrust  cannot be  at  the 

origin of the burial of the Maladetta massif from the Late Cretaceous as recently proposed 

by Metcalf et al. (2009) on the base of KͲfeldspar 40Ar/39Ar data modeling, showing heating 

of the massif from about 70 Ma and a beginning of exhumation around 45 Ma. As  inferred 

more  to  the  west,  the  Late  Cretaceous  –  early  Tertiary  burial  may  have  been  rather  of 

sedimentary origin in a still essentially submarine wedge. 

 

A  third major  difference  between  the  three  transects  concerns  the  early Miocene 

exhumation. The latest tectonic activity that resulted in a popͲup like uplift of the Axial Zone 

to the west only affected its southern border in the central Pyrenees. In the latter area, the 

northern part of the Axial Zone was exhumed since the middle Eocene, with an AFT central 

age of 39 Ma at 1340 m of elevation in the Riberot massif. In the eastern Pyrenees, the belt 

was  affected  during  the  late  OligoceneͲearly  Miocene  by  the  extension  related  to  the 

opening of the NWͲMediterranean oceanic basin (Séranne, 1999), as  it  is demonstrated by 

the 27Ͳ21 Ma AFT ages of exhumation of the Canigou massif, in the footwall of the major Têt 

normal fault, and the 19Ͳ20 Ma ages in the Albères massif in the footwall of the Tech normal 

fault  (Maurel  et  al.,  2008).  Extension  then  continued  during  the  late  Miocene  with  the 

formation of  the Cerdagne  intramontane basin, and was  registered  to  the west up  to  the 

north of the Maladetta massif where a late Miocene normal fault was recently identified by 

Ortuño  et  al.  (2008).  The  interference  between  the  Pyrenean  compression  and  the 

Mediterranean extension thus resulted in a major alongͲstrike difference of tectonic regime, 

and may have controlled the differences  in expression of the  latest thrust events between 

the central and western Pyrenees. 
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IV.6. Conclusion 
 

  Our  study  brings  new  results  which  precise  the  exhumation  history  of  the  westͲ

central  Pyrenees,  giving  new  insights  on  the  crustal  thickening  mechanisms  along  this 

transect of the belt: 

Ͳ The  first  exhumation  episode  affected  the  NorthͲPyrenean  Zone  during  the  late 

middle Eocene  (41Ͳ42 Ma), a  result  coherent with  the  late Eocene age of  the  first 

conglomerates on both flanks of the belt. This shows that during the first 40 My of its 

activity,  the development of  the belt did not  imply major  vertical movement. This 

first period of  the Pyrenean  tectonics  corresponded  to  the  thickening of  the  crust 

previously  thinned  during  the  AlbianͲCenomanian  extension  stage,  with  the 

emplacement  of  relatively  thin  southͲverging  thrust  sheets  by  inversion  of  the 

southern margin of the Cretaceous extensional basins. 

Ͳ The  median  part  of  the  Axial  Zone  was  exhumed  during  the  late  EoceneͲlower 

Oligocene  in  relation  to  the  emplacement  of  the  Gavarnie  basement  thrust  unit, 

which is the major unit of on the study transect. However, the westernmost samples 

(Balaïtous massif)  yield  a  younger  early  late Oligocene  age  of  cooling  (26Ͳ29 Ma), 

showing  continuation  of  uplift  at  the  hanging  wall  of  the  more  external  Guarga 

thrust.  The  emplacement  of  these  two  thick  basement  units  corresponds  to  the 

collision stage and implied important uplift marked by abundant sediment discharge 

in the adjacent foreland basins.  

Ͳ The northern edge of the Axial Zone was exhumed during the earlyͲmiddle Miocene, 

coevally to the activity of the Bielsa thrust on the southern edge of the Axial Zone. 

Hence, both edges of the Axial Zone were exhumed after their respective piedmonts. 

We  interpret  this  exhumation  pattern  as  the  result  of  a  late,  popͲup  like  tectonic 

uplift of the Axial Zone at the end of the Pyrenean compression. 

 

When compared to previous studies in the central and eastern Pyrenees, our results 

confirm that all transects of the belt show a southward migration of exhumation, beginning 

during  the Eocene  in  the NorthͲPyrenean Zone and affecting  the median part of  the Axial 

Zone during the early Oligocene. However, exhumation began  later (late middle Eocene)  in 
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the western Pyrenees than in the central part, and middle Eocene ages are recorded in the 

northern  part  of  the  Axial  Zone  only  in  the  central  Pyrenees.  Then,  the  ultimate,  early 

Miocene thrust activity resulted in the popͲup uplift of the westͲcentral Axial Zone, whereas 

it  affected  only  its  southern  flank  in  the  central  Pyrenees  and  passed  laterally  to  the 

Mediterranean extension in the eastern Pyrenees. 
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IV.8. Figure captions 
 

Table 1. Apatite fission track data. 

 

Figure 1. Structural map of the Pyrenees with location of the study area (frame of Fig. 2) and 

crossͲsection  (Fig.  3).  1:  Cenozoic  in  foreland  (and Mediterranean)  basins;  2:  Cenozoic  in 

piggyͲback  basins;  3:  Mesozoic;  4:  Paleozoic;  5:  Faults.  Thrusts:  ECT,  EauxͲChaudes;  GT: 

Gavarnie;  LKT:  Lakoura;  LT:  Larra; MPT: Monte Perdido; O: Orri. TF: Têt normal  fault. BA: 

Boltaña anticline. Granite or gneiss massifs : Ag : Agly ; Ar : Arize ; As: Aston; Bs: Bielsa; Br: 

Barruera;  Cn:  Canigou;  Jq:  Junquera;  Hs:  Hospitalet;  Ml:  Maladeta;  Mr:  Marimaña;  Nv: 

Néouvielle; Rb: Riberot. 

 

Figure 2. Geological map of the study area with location of the apatite fission track samples 

and corresponding central ages  in Ma  (map  location  in Fig. 1). Sample names and ages  in 

red:  this  study;  in  blue:  Jolivet  et  al.  (2007);  in  green: Morris  et  al.  (1998). OR16, OR19: 

samples from Meresse (2010). 1: upper Miocene to Quaternary; 2: Eocene (south) or Eocene 

to  lower  Miocene  (north);  3:  Upper  CretaceousͲPaleocene;  4:  AlbianͲCenomanian;  5: 

JurassicͲLower Cretaceous (to Aptian); 6: PermianͲTriassic; 7: Paleozoic (preͲStephanian); 8: 

granite  plutons  (and migmatites  in  the Gavarnie window);  9: main  Pyrenean  thrusts;  10: 

Hercynian  thrusts  partially  reactivated  during  the  Pyrenean  orogeny;  11:  undifferentiated 

fault. 

 

Figure 3. Geological crossͲsection of the westͲcentral Pyrenees with projection of the apatite 

fission track samples and central ages (section location in Figs. 1 and 2; samples are located 

in Fig. 2). OR16, OR19: apatite fission track samples from Meresse (2010). AͲR: AyguesͲRouye 

thrust; EͲC: EauxͲChaudes thrust, NPF: NorthͲPyrenean thrust, NPFT: NorthͲPyrenean frontal 

thrust; P: Pierrefitte  thrust; SPFT: SouthͲPyrenean  frontal  thrust. 1: upper OligoceneͲlower 

Miocene  in  the  south,  upper  MioceneͲPliocene  in  the  north;  2:  upper  EoceneͲlower 

Oligocene; 3: middle Eocene; 4:  lower Eocene  in the south, Eocene to early Miocene  in the 
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north; 5: Upper CretaceousͲPaleocene; 6: AlbianͲCenomanian; 7: JurassicͲLower Cretaceous 

(to Aptian); 8: Triassic; 9: Paleozoic (crosses: granite). 

 

Figure 4. Apatite  fission  track central ages vs. elevation  (samples are  located  in Fig. 2). A: 

Bielsa  massif  (GV5:  Gavarnie  window);  B:  median  and  northern  Axial  Zone  and  NorthͲ

Pyrenean Zone, with estimation of  the mean denudation  rates  for  the median Axial Zone. 

Bold: this study; Bold italics: Jolivet et al. (2007); Italics: Morris et al. (1999). 

 

Figure 5. Reverse timeͲtemperature modeling of apatite fission track lengths obtained using 

the AFTSolve® software (Ketcham et al, 2000) and the Ketcham et al. (1999) annealing model 

(samples are located in Fig. 2). The fission track central age is reported on the graph as well 

as the measured mean track length (MTL) and the number of tracks measured (N). The darkͲ

grey area represents the envelope of all the possible temperatureͲtime curves falling within 

a ± 1 ʍ error interval from the best fit curve. The lightͲgrey area represents the envelope of 

all the cooling curves falling within a ± 2 ʍ  interval. Only the area between 110°C and 60°C 

(designed as Partial Annealing Zone or PAZ) is representative. The track lengths histogram is 

displayed for each sample. See text for discussion of the graphs. 

 

Figure  6.  Evolution  of  exhumation  ages  along  the  westͲcentral  Pyrenean  transect, 

interpreted  from  apatite  fission  track  data  (the  profile  corresponds  to  section  in  Fig.  3; 

samples  are  located  in  Fig. 2). The  conversion of  temperature  to depth  assumes a paleoͲ

geothermal gradient of 30°C/km,  similar  to  the present day gradient  (Zeyen & Fernandez, 

1994). Upward curvature of the 60°C and 110°C isotherms (defining the apatite fission track 

Partial Annealing  Zone  (PAZ)) below  the  topography  is  schematic  and  corresponds  to  the 

assumed geothermal gradient. For each massif, we have represented the exhumation path 

on the temperature scale. For basement massifs (NorthͲPyrenean Zone and Axial Zone), the 

temperatures are those given by the reverse modeling of apatite fission track lengths. When 

only one sample  is available (BagnèresͲde Bigorre and Lesponne), the temperature  interval 

at each timeͲstep corresponds to the ± 1 ʍ error interval from the best fit curve given by the 

models. For  the Chiroulet, Néouvielle and Bielsa massifs where  two samples define a subͲ

vertical profile, the temperature interval is defined from the modeling of the top and bottom 

samples.  For  the  Broto  and  Guarga  massifs,  the  temperature  path  is  a  schematic 
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interpretation of apatite  fission  track data of partially reset  (Broto) and not reset  (Guarga) 

samples presented in Meresse et al. (2010). Samples are lower Eocene turbidite sandstones 

at  Broto  and  lower  Oligocene  fluvial  sandstones  at  Guarga.  Track  length  modeling  being 

representative only  in  the PAZ,  the plots outside  the PAZ are only  indicative. The  relative 

horizontal  movements  between  the  different  massifs  resulting  from  the  Pyrenean 

compression are not  represented. The diagram shows  the general southward migration of 

exhumation  from  the  NorthͲPyrenean  Zone  (middle  Eocene  –  early  Oligoene)  to  the 

southern  foreland  basin  (late  Oligocene  Ͳ  early  Miocene).  The  diagram  also  shows  the 

Miocene  exhumation  of  the  Chiroulet  massif  attesting  of  the  late  tectonic  uplift  of  the 

northern  edge  of  the  Axial  Zone.  To  the  south,  the  Bielsa  massif  was  buried  during  the 

Oligocene  below  the  Gavarnie  basement  thrust  sheet,  before  its  exhumation  during  the 

earlyͲmiddle Miocene, outͲofͲsequence with respect to the more external Guarga thrust (see 

sections  in Fig. 5). At Broto and Guarga, the samples were buried by sedimentation before 

tectonic uplift (at Broto, both samples come from a same stratigraphic  level that was tilted 

to form a subͲvertical profile between 40 and 30 Ma). 
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Sample Latitude Longitude 
Elevation 

(m) 
N 

ρd  x 105

 (counted) 

ρs x 105

(counted) 

ρi x 105

(counted) 
[U] P(χ2)  

Var 

(%) 

FT age 

(± 2σ) 
Dpar 

MTL(± 1σ) 

(Tracks) 

 BA1 N42°50ƍ20 ƍƍ W0°17ƍ25.7ƍƍ   3137 20 
14.14 

 (8282) 
2.24 (136) 18.52 (1123) 14.9 42.45 1 29.3 ± 2.7  2.1 

13.5 ± 1.9 

(56) 

BA5 N42°51ƍ29.1 ƍƍ W0°17ƍ22.2ƍƍ   2080 20 
13.47 

(8282) 
1.82 (74) 15.08 (611) 13.87 99.89 0 27.9 ± 3.5 1.9 

13.9 ± 1.7 

(66) 

BA8 N42°45ƍ15.3 ƍƍ W0°14ƍ22.0ƍƍ 1614 20 
13.87  

(8282) 
2.43 (156) 28.13 (1806) 24.51 98.06 0 20.5  ± 1.8 2.1 

18.8 ± 1.9 

(114) 

GV2 N42°42ƍ39.0ƍƍ W0°03ƍ25.4ƍƍ 2212 23 
13.63 

 (12288) 
3.4 (172) 25.84 (1308) 22.69 34.46 14 29.6 ± 2.6 _ _ 

GV5 N42°43ƍ59.8ƍƍ W0°00ƍ32.5ƍƍ 1388 18 
12.34  

(10996) 
6.05 (245) 66.82 (2706) 64.3 97.53 0 18.2 ± 1.2 2 _ 

JA2 N42°47ƍ45.5ƍƍ W0°31ƍ26.8ƍƍ 1632 20 
10.92  

(7145) 
1.95 (91) 13.58 (634) 17.72 93.19 2 26.8 ± 3.1 _ _ 

JA3 N42°47ƍ59.7ƍƍ W0°31ƍ14.6ƍƍ 1641 16 
11.27  

(7373) 
4.18 (156) 29.1 (1087) 32.67 1.85 26 30.0 ± 3.5 _ _ 

PM2 N42°56ƍ33.5ƍƍ E0°05ƍ07.7ƍƍ 1750 20 
15.11 

(14734) 
6.4 (471) 68.5 (5022) 52.7 99.19 0 24.2 ± 1.3 2.2 

13.1 ± 2.3 

(69)  

PM3 N42°56ƍ53.2ƍƍ E0°05ƍ00.8ƍƍ 1650 20 
13.46 

(12632) 
8.09 (626) 88.6 (6855) 70.34 93.76 0 20.1 ± 0.9 2 

13.5 ± 2.3 

(92) 

LP3 N42°59ƍ01.4ƍƍ E0°07ƍ16.4ƍƍ 1226 20 
15.41 

(14734) 
3.9 (399) 33.3 (3331) 24.55 92.35 0 31.5 ± 1.8 2 

13.8 ± 1.9 

(57) 

BB1 N43°04ƍ12.2ƍƍ E0°08ƍ17.8ƍƍ 557 20 
12.03 

(7978) 
5.7 (246) 27.9 (1210) 29.66 78.7 0.01 41.8 ± 3.1 1.9 

13.8 ± 1.8 

(116) 

BB2 N43°04ƍ05.4ƍƍ E0°08ƍ07.8ƍƍ 641 16 
12.79 

(7978) 
3.7 (127) 19.6 (673) 19.2 80.64 0 41.2 ± 4.1 1.8 

13.8 ± 1.6 

(65) 

 

Table 1 – Labaume et al.
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Chapitre VǤ Discussion 
V.1. )ntroduction 
Il  s’agit  dans  un  premier  temps,  d’après  l’analyse  des  paramètres  géométriques  et 

cinématiques  obtenus  à  partir  du  modèle  d’évolution  thermoͲtectonoͲstratigraphique  du 

bassin de Jaca (chapitre III ; Figure VͲ1), de tenter de mettre en évidence les mécanismes de 

déformation mis en œuvre durant la construction du prisme pyrénéen.  

Dans un deuxième temps, les résultats thermochronologiques et structuraux obtenus dans le 

bassin sudͲPyrénéen (chapitre III) et dans les unités de socle de la Zone Axiale et de la Zone 

Nord  Pyrénéenne  (chapitre  IV)  sont  intégrés  dans  un  modèle  d’évolution  crustal  de 

l’ensemble du prisme pyrénéen. 

Dans les sections suivantes, il s’agira de replacer les résultats obtenus dans cette étude dans 

le  contexte  des  travaux  antérieurs  et  modèles  décrivant  l’évolution  des  Pyrénées,  et 

également  dans  le  contexte  plus  général  de  l’évolution  des  prismes  orogéniques.  Sur  ce 

dernier point nous nous intéresseront plus particulièrement au cas des Apennins du nord qui 

constitue un prisme orogénique ayant des caractéristiques géodynamiques différentes des 

Pyrénées. 

V.2. Mécanique de déformation du prisme sudǦpyrénéen  
L’étude de la variation de la pente de surface (ɲ), de la pente du décollement basal (ɴ) 

et de la quantité et du mode de l’avancée du front de déformation renseigne sur l’évolution 

mécanique du prisme. La pente de surface, ou pente topographique, du prisme se mesure 

entre  le  front  de  déformation  et  la  partie  interne  de  l’édifice  orogénique.  L’angle  du 

décollement basal correspond, dans le cas du bassin sudͲpyrénéen au niveau de décollement 

localisé  à  l’interface  entre  les  sédiments  du  bassin  et  le  socle.  Deux  modes  principaux 

décrivent l’avancée du front de déformation : 

♦ L’avancée par accrétion frontale : le front se propage lors de l’accrétion d’une 

nouvelle  écaille  entrainant  l’incorporation  de  matériel  dans  le  prisme  orogénique.  Le 
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volume total de matériel intégré au prisme correspond au volume accrété (qui dépend de 

la quantité de  l’avancée du front de déformation ainsi que de  la profondeur du niveau de 

décollement) et de l’épaisseur des sédiments synͲorogéniques pouvant âtre déposés sur le 

prisme (wedgeͲtop) 

♦ L’avancée  par  augmentation  du  rejet  sur  le  chevauchement  frontal.  La 

propagation  du  front  de  déformation  dans  le  bassin  d’avantͲchaine étant  généralement 

synchrone  de  son  remplissage,  l’augmentation  de  rejet  sur  le  chevauchement  frontal 

entraine également  l’incorporation de matériel dans  le prisme. Dans ce cas,  le volume de 

matière  intégré  au  prisme  ne  dépend  que  de  l’épaisseur  de  sédiments  synͲorogéniques 

déposés sur le prisme.  

Ces deux modes de croissance frontale du prisme ont coexisté dans les Pyrénées. 

A  l’Eocène  inférieur,  âge  de  mise  en  place  du  chevauchement  des  EauxͲChaudes 

(datations  de  zones  de  cisaillement  dans  le  massif  du  Néouvielle  correspondant  à 

l’amortissement du chevauchement des EauxͲChaudes ; Wayne & McCaig, 1998 ;  Jolivet et 

al., 2007),  le front de déformation du prisme pyrénéen est  localisé à proximité de la marge 

nord du bassin turbiditique (Figure VͲ1A). Au Lutétien supérieur, à la faveur d’un niveau de 

décollement  localisé  à  la  base  des  carbonates  du  Crétacé  supérieur  et  enraciné  dans  le 

chevauchement des EauxͲChaudes, le front de déformation se propage dans le bassin en lien 

avec l’activation du chevauchement du Mte Perdido (Figure VͲ1). Au même âge, l’extrémité 

sud  du  bassin  est  affectée  par  la  formation  de  plis  sur  décollement  (correspondant  aux 

actuels plis  transverses des Sierras Exteriores ; Figure VͲ1) que  l’on peut  raisonnablement 

associer  à  l’activité  du  chevauchement  des  EauxͲChaudes  dans  les  zones  internes.  L’âge 

identique de ces structures semble suggérer une migration brutale du front de déformation 

au Lutétien supérieur d’environ 70 km. Malgré  l’absence de contraintes d’âge plus précises 

permettant d’établir une chronologie de  l’activation de ces structures,  il apparaît probable 

que  la migration  du  front  de  déformation,  par  accrétion  frontale,  s’est  déroulée  en  deux 

temps :  tout  d’abord  une  avancée  d’environ  20km,  correspondant  à  l’activation  du 

chevauchement  du Mte  Perdido  puis  de  façon  quasi  simultanée,  le  front  de  déformation 

s’est propagé à l’extrémité sud du bassin d’environ 50km, alors localisé par les plis décollés 

sur  le Trias des Sierra Exteriores. Probablement à  la faveur d’une faille normale (héritée de 

l’extension Crétacé ?)  située  au  sud de  la  rampe de mur du Mte Perdido,  le décollement 
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situé  à  la  base  des  carbonates  du  Crétacé  supérieur  a  donc  rejoint  le  Trias  au  Lutétien 

supérieur. Selon Costa & Vendeville [2002], si un niveau de décollement à fort coefficient de 

friction rejoint un horizon à faible coefficient de friction, le front de déformation se propage 

rapidement.  Durant  le  stade  EauxͲChaudesͲMte  Perdido,  on  a  pu  avoir  la  propagation 

(lente ?) d’un décollement  à  forte  friction dans  les  carbonates  (unité du Mte Perdido  s.s) 

suivi d’une propagation rapide lorsque le décollement a rejoint le Trias.  

Au  Lutétien  supérieur,  le  comblement  du  bassin  a  débuté  impliquant,  dans  les  zones  de 

sédimentation,  l’existence d’une topographie nulle,  i.e., au sud du chevauchement du Mte 

Perdido. L’absence de sédimentation conglomératique combinée à  l’absence d’exhumation 

comme  indiquée  par  les  données  TFA  confirment  l’existence  d’une  topographie  nulle. 

Cependant, dans les parties plus internes, la superposition des unités de socle de Pierrefitte 

et  des  EauxͲChaudes  ainsi  que  l’activation  du  chevauchement  du  Mt  Perdido  induit  la 

formation  d’un  léger  relief  structural  augmentant  ainsi  la  pente  moyenne  de  surface  du 

prisme qui à 37 Ma est estimée environ 0.5°. La topographie étant estimée, la connaissance 

des épaisseurs de sédiments déterminées par décompaction (backstripping) permet donc de 

contraindre  la  géométrie  du  décollement  basal. A  ce  stade,  celuiͲci  se  caractérise  par  un 

point d’inflexion situé à l’aplomb de la discordance des Marnes de Larres sur les calcaires de 

plateforme de Guara  (Figure VͲ1A). Au nord et au sud de ce point,  l’angle du décollement 

basal est respectivement de ɴ у 7° et  ɴ у 1.2° et le pendage moyen du décollement basal est 

d’environ 4.1°.  

 

 

 

 

 

Figure  VͲ1 :  Reconstruction  palinspatique  du  bassin  de  Jaca  (cf.  légende  Figure  IIIͲ11).  La  topographie 

correspond à une enveloppe passant par  les  sommets et donc à  la  topographie maximale.  ɲ    correspond à 

l’angle de la pente de surface du prisme et ɴ à l’angle du décollement basal. 
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La valeur du biseau du prisme est donc ɲ + ɴ у 4.6°. La valeur de  la pente du décollement 

basal correspondant à celle de  la plaque plongeante,  la rigidité flexurale de celleͲci  joue un 

rôle majeur dans la dynamique du prisme [e.g., Wang, 2001 ; Ford, 2004]. Le comportement 

mécanique de la plaque plongeante  dépend de nombreux paramètres dont l’épaisseur et le 

régime thermique. A  l’Albien,  le coulissage de  l’Ibérie  induit un amincissement de  la croute 

associé à un  fort gradient  thermique qui a probablement eu  comme effet de diminuer  la 

rigidité flexurale de la plaque plongeante. Une faible rigidité flexurale entraine une déflexion 

importante de la plaque plongeante (ɴ élevé) et une pente topographie faible [Wang, 2001].  

Entre 37 Ma et 28 Ma  (stade Gavarnie)  la géométrie du prisme montre une  importante 

évolution avec  l’augmentation de  la pente de surface (ɲ у 2°),  la diminution de  la pente du 

décollement basal (ɴ у 1.5°)  et la diminution importante de l’angle du biseau du prisme ɴ+ɲ 

у  3.4°  (Figure VͲ2).  L’accrétion de  l’unité de Gavarnie  entraine  la déformation des unités 

chevauchantes  susͲjacentes, e.g., Pierrefitte, EauxͲChaudes – Mte Perdido participant à  la 

formation de l’empilement anticlinal (anticlinal stack) qui caractérise la structure de la Zone 

Axiale. Ce mécanisme d’épaississement  interne  induit  la création de reliefs dans  les parties 

internes. Durant ce stade,  l’augmentation de  la pente de surface résulte de  la combinaison 

de  l’activation  d’une  structure  de  socle  et  de  la  diminution  importante  de  la  flexure.  Les 

reliefs  dont  l’altitude maximale  relative  (différence  entre  l’altitude maximale  de  la  partie 

interne  et  l’altitude  du  front)  est  estimée  à  environ  2500  m,  sont  érodés  induisant 

l’exhumation et le refroidissement des roches. CeluiͲci est mis en évidence par les traces de 

fission  sur apatites et daté entre  у 30 Ma et 35 Ma à partir d’échantillons provenant des 

sommets des massifs du Néouvielle, de BordèreͲLouron [Jolivet et al., 2007] de Lesponne (cf. 

chapitre IV) du Balaïtous (Figure VͲ1). L’érosion des reliefs se traduit dans le bassin par une 

sédimentation  continentale  importante  (i.e.,  conglomérats  de  Sta  Orosia)  également 

présente dans  le bassin nordͲpyrénéen  (poudingue de Palassou).  Le bassin est également 

affecté  par  une  importante  déformation  matérialisée  par  les  plis  de  propagation  de  Sta 

Orosia  et  de  Yebra  de  Basa,  datés  du  BartonienͲPriabonien  [e.g.,  Puigdefabregas,  1975 ; 

Teixell, 1994 ; Teixell & Garcia Sansegundo, 1995]. En réponse à cet épaississement, le front 

de déformation avance par accrétion frontale d’environ 10 km (Figure VͲ3), correspondant à 

l’émergence  du  front  sudͲpyrénéen  actuel  (mise  en  place  de  l’unité  de  San  Felices  au 

Priabonien supérieurͲRupélien inférieur, e.g., Hogan & Burbank, 1996). A ce stade, le bassin 
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de  l’Ebre  est  devenu  endoréique  [e.g.,  Vergès  et  al.,  2002]  et  est  caractérisé  par  une 

sédimentation  continentale  importante.  Les  dépôts  de  la  formation  de  Campodarbe 

remontent progressivement en discordance sur  les parties  internes de  la chaine  (Figure VͲ

1B) entrainant une élévation du niveau de base et diminuant  ainsi  la  capacité érosive du 

système  de  drainage.  Un  tel  mécanisme  peut  être  favorable  à  la  formation  de  surfaces 

d’érosion à haute altitude et à faible relief (HEͲLR surface). Ce mécanisme, décrit par Babault 

et al, [2005], a été invoqué par ces derniers pour expliquer la formation de telles surfaces, au 

Miocène  dans  les  Pyrénées  centrales  et  orientales.  Durant  le  stade  Gavarnie,  malgré  la 

combinaison  de  la  charge  tectonique  (unité  de  Gavarnie)  et  sédimentaire  (dépôts 

continentaux  de  la  formation  de  Campodarbe),  la  diminution  importante  de  la  pente  du 

décollement basale traduit probablement un changement de rigidité flexurale de  la plaque 

plongeante qui devient plus importante en lien l’augmentation de l’épaisseur de la croûte (la 

partie de la croûte précédemment amincie ayant été alors subduite et déjà accrétée pour sa 

partie supérieure). En termes d’évolution stratigraphique du bassin, ce changement coïncide 

avec  le passage du  régime  sousͲalimenté  (marin) au  régime  surͲalimenté  (continental).  La 

combinaison  de  la  charge  tectonique  et  sédimentaire  conduit  néanmoins  à  une 

augmentation  de  la  subsidence  du  socle  du  bassin. Durant  le  stade Gavarnie,  l’épaisseur 

érodée  au  dessus  de  l’unité  de Gavarnie  est  estimée  à  environ  4  km  impliquant  un  taux 

d’érosion de l’ordre de 0.4 mm.anͲ1.  

Entre 28 Ma et 20 Ma,  l’évolution du prisme est marquée par une augmentation de  la 

pente de surface ɲ у 3.2°, de la pente basale ɴ у 3.2° et donc de l’angle du biseau ɲ+ɴ= 6.4° 

(Figure VͲ2). Le prisme s’épaissit dans sa partie interne en lien avec l’accrétion de l’unité de 

socle de Guarga,  induisant une surrection d’environ 6 km du bord sud de  la Zone Axiale et 

donc une augmentation de la pente de surface (ɲ). Le passage de la rampe au palier entraine 

également  le basculement vers  le  sud du bord nord du bassin d’un angle d’environ 9°. La 

mise  en  place  de  l’unité  de  Guarga  entraine  la  déformation  des  unités  tectoniques  sus 

jacentes,  i.e.,  l’unité de Gavarnie, des EauxͲChaudes et de Pierrefitte. L’érosion des  reliefs 

créés  alimente  le  nouveaux  dépôtͲcentre  situé  plus  au  sud  dans  le  bassin  de  l’Ebre  et 

correspondant à  la formation continentale d’Uncastillo [Teixell, 1996]. La rampe de mur du 

chevauchement  frontal, déjà active durant  le  stade Gavarnie,  reste active durant  le  stade 

Guarga 
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Figure VͲ2 : graphique représentant l’évolution de l’angle de la pente topographique ɲ, du décollement basal ɴ 

et du biseau ɲ + ɴ. A, B, C et D correspondent respectivement aux quatre stades d’évolution  du bassin de Jaca 

représentés sur la figure VͲ1. 

En réponse à l’épaississement interne, le front de déformation avance par augmentation 

du  rejet  d’environ  20  km  dès  le  début  de  l’Oligocène  supérieur  (Figure VͲ3).  Le matériel 

accrété  à  ce  stade  correspond  au  volume  de  l’unité  crustale  accrétée  et  au  volume  de 

sédiments  oligocènes  supérieursͲmiocène  inférieurs  déposés  sur  le  prisme.  Le 

chevauchement  frontal  est  scellé  par  ces  dépôts  du Miocène  inférieur  autour  de  20 Ma. 

Comme il a été discuté plus haut, la géométrie de la flexure dépend de la rigidité flexurale de 

la  plaque, mais  également  de  la  charge  verticale  ou  de  la  forme  de  l’édifice  orogénique. 

Entre 28 Ma et 20 Ma l’augmentation de l’angle du décollement basal résulte probablement 

de  l’augmentation de  la charge tectonique en  lien avec  la mise en place de  l’unité de socle 

de Guarga. Durant la période 28Ͳ20 Ma, l’épaisseur érodée sur le bord sud de la Zone Axiale 

est d’environ 3.5 km pour un taux d’érosion de 0.4 mm.anͲ1.   

Entre 20 Ma et 15 Ma  (stade BielsaͲOturia),  l’angle du décollement basal ne présente 

pas de changement et la pente topographique, ɲ у 2.5°, décroit malgré la mise en place de 
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l’unité de socle de Bielsa. La combinaison de l’érosion de la Zone Axiale et de l’accumulation 

de  sédiments  au  front,  fixe  (Figure VͲ3)  car  scellé par  les  sédiments oligoͲmiocènes de  la 

formation d’Uncastillo,  favorise probablement  la réactivation  tectonique horsͲséquence du 

bord sud de  la Zone Axiale par  le chevauchement de BielsaͲOturia  (Figure VͲ1D). Entre 20 

Ma et 15 Ma, l’érosion importante du toit de cette unité chevauchante (bord sud de la Zone 

Axiale : 2.7 km pour un taux de environ 0.5 mm.anͲ1 ; bord nord du bassin : 1.2 km pour un 

taux  de  0.2  mm.anͲ1)  est  responsable  du  refroidissement  enregistrée  par  les  données 

thermochronologiques,  et  participe  probablement  à  la  diminution  de  la  pente 

topographique malgré la mise en place de l’unité de BielsaͲOturia.      

 

V.2.a. Conclusions 
Il  est  important  de  noter  que  la  valeur  de  l’angle  du  biseau  du  prisme,  ɲ+ɴ,  se 

caractérise  par  une  évolution  périodique  (Figure  VͲ2)  qui  semble  illustrer  l’instabilité 

(« criticalité ») du comportement du prisme comme prédit par le modèle du prisme critique 

[e.g., Davis, 1983]. Il n’y a cependant pas de relation simple entre l’évolution de la pente de 

surface  ɲ  et  l’évolution  de  la  pente  du  décollement  basal  ɴ  qui  semblent  découplées. 

L’augmentation  de  la  pente  de  surface  semble  néanmoins  assez  « normale »  traduisant 

l’épaississement interne de l’orogène en lien avec l’accrétion des deux principales unités de 

socle,  i.e., Gavarnie et Guarga. La diminution  lors du dernier stade,  i.e., BielsaͲOturia entre 

20 et 16 Ma  traduit  l’arrêt progressif de  la  tectonique et  témoigne de  l’effet dominant de 

l’érosion.  L’évolution  périodique  de  l’angle  du  biseau  semble  donc  être  contrôlée  par  les 

variations  de  l’angle  du  décollement  basal  (ɴ)  qui  présente  d’importantes  variations. 

Géologiquement, ces variations de ɴ se traduisent durant  le stade Gavarnie, par  le passage 

du  stade  sousͲalimenté  (marin)  au  stade  surͲalimenté  (continental).  La  diminution 

importante de la valeur du décollement basal marque également la transition entre la fin de 

l’inversion  des  structures  extensives  et  le  début  de  la  collision  avec  l’accrétion  d’unités 

tectoniques  de  taille  réduite,  i.e.,  EauxͲChaudes  et  la  phase  majeure  de  la  collision  avec 

l’accrétion  d’unités  de  taille  importante,  i.e.,  Gavarnie  puis  Guarga.  Certains  paramètres 

comme  la  rigidité  flexurale de  la plaque  inférieure peuvent également avoir une  influence 

prépondérante  sur  l’évolution du prisme et  soit  responsable de  l’évolution périodique du 
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biseau du prisme. Cette étude, préliminaire, nécessite néanmoins d’être complétée par des 

modélisations  analogiques pouvant  apporter d’importantes précisions  sur  les mécanismes 

de déformation, difficiles à contraindre, à la base du prisme. 

 

 

Figure VͲ3 : Graphique illustrant la propagation du front chevauchant (en pointillés) en lien avec la propagation 

du  système  chevauchant  ainsi  que  le  raccourcissement  cumulé  associé.  Le  début  de  l’activité  du 

chevauchement des EauxͲChaudes – Mte Perdido est en pointillé en  raison de  l’absence de contraintes. Les 

barres d’erreurs associées à  la localisation du front sont qualitatives et traduisent l’incertitude sur sa position 

dans le temps et dans l’espace.    

 

V.3.   Croissance du prisme pyrénéen  
Il  s’agit  dans  cette  section  de  s’intéresser  à  la  transversale  complète  de  l’orogène 

Pyrénéen dans sa partie centreͲouest. L’étude thermoͲtectonique conduite dans le bassin de 

Jaca  (cf.  chapitre  III)  a,  dans  un  deuxième  temps,  été  prolongée  jusqu’au  front  nord 

pyrénéen (cf. chapitre IV).  
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La  combinaison  de  ces  nouveaux  résultats  et  des  données  existantes  [Morris  et  al., 

1998 ; Jolivet et al., 2007] permet de proposer un modèle  thermoͲtectonique schématique 

d’évolution des Pyrénées centreͲouest (Figure VͲ4 et VͲ5).       

 

Stade initial у 85 Ma : dispositif postͲextension/anteͲcompression (Figure VͲ4A) 

A  ce  stade,  la  structure  crustal  résulte de  la phase d’amincissement  liée au  coulissage de 

l’Ibérie. Sous  les bassins de  la Zone NordͲPyrénéenne et du bord nord de  la Zone Axiale  la 

croute  atteint  une  épaisseur  de  13  km  environ  [Teixell,  1998].  Au  sud,  la  présence  de 

calcaires de plateforme atteste d’une épaisseur de croute normale. 

Ce stade correspond à la fin du pic de métamorphisme Cénomanien terminalͲConiacien (de 

type Haute Température – Basse Pression daté entre 95 Ma et 85 Ma ; Albarède & MichardͲ

Vitrac, 1978 ; Montigny et al., 1986 ; Goldberg & Malusky, 1988) et associé à des circulations 

de  fluides chauds  résultant de  la phase d’amincissement. Cet événement  thermique, dont 

les températures maximales sont estimées entre 500°CͲ600°C [Goldberg & Leyreloup, 1990], 

combiné à  l’enfouissement sédimentaire  lié aux dépôts de  l’Albien et du Crétacé supérieur 

entraine la remise à zéro des apatites de l’échantillon BB1 (Figures VͲ5A) situé dans un bloc 

crustal de  la Zone NordͲPyrénéenne  (Figure VͲ4A).   L’échantillon LP3 provenant du granite 

de  Lesponne  (Figure VͲ4A),  situé au mur de  la Faille NordͲPyrénéenne et au  toit du  futur 

chevauchement de Pierrefitte connaît une histoire thermique plus complexe (Figure VͲ5B), 

 influencée par  les effets antagonistes du métamorphisme pyrénéen d’intensité plus  faible 

que pour BB1 et de la dénudation tectonique et de l’érosion liée à la formation des bassins 

extensifs crétacés. L’échantillon PM3    (Figure VͲ5C) est situé dans  le même compartiment 

que  l’échantillon LP3 mais à une profondeur supérieure. A ce stade,  le domaine de  la Zone 

NordͲPyrénéenne correspond à un sillon de turbidites  [Debroas, 1990 ; Biteau et al., 2006] 

qui  passe  au  sud  (sur  la  futur  Zone  Axiale)  à  des  calcschistes  puis  à  des  calcaires  de 

plateforme.   

 

Stade 2  у 85 Ma  Ͳ 55 Ma,  inversion des structures extensives, protoprisme sousͲmarin 

(Figure VͲ4B) 

La  compression  pyrénéenne  est  active  depuis  le  milieu  du  Campanien  [Villien,  1988 ; 

Debroas,  1990]  et  induit  l’inversion  des  structures  extensives  crétacées.  A  ce  stade,  la 
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subduction de  la croute  Ibérique amincie,  i.e., у 13km a débuté et  le raccourcissement est 

estimé à environ 12 km. Une partie des structures extensives alboͲcénomaniennes situées 

au toit du chevauchement de Pierrefitte (probablement encore inactif à ce stade) et au mur 

de  la Faille Nord Pyrénéenne sont  inversées sous  la  forme de chevauchements à vergence 

sud.  Les  unités  accrétées  à  ce  stade  sont  donc  de  taille  réduite  et  au  Paléocène  la 

sédimentation est encore marine attestant de  l’absence de  topographie.  La  croissance du 

protoprisme induit la formation de bassins flexuraux alimentés par des turbidites. Durant le 

Crétacé supérieur,  la croûte précédemment amincie est réépaissie. Ce régime d’inversion a 

probablement  joué un  rôle majeur dans  l’absence de  reliefs et  à  ce  stade,  le  sommet du 

protoprisme,  encore  sousͲmarin,  se  caractérise  par  une  sédimentation  marneuse  à 

intercalations  brêchiques marquant  l’activité  des  failles.Au  sud,  les  dépôts  de  plateforme 

passent aux dépôts continentaux du Garumnien traduisant la formation du « forebulge » en 

réponse à la charge tectonique du prisme en construction. Dans le protoprisme, l’échantillon 

BB1  subit  un  refroidissement  complexe  (Figure  VͲ5A)  qui  traduit  l’effet  de  la  relaxation 

thermique (postérieure au métamorphisme alboͲcénomanien) dont  l’intensité est modérée 

par l’enfouissement sédimentaire sous les dépôts synͲorogéniques du Crétacé supérieur. Les 

échantillons  LP3  et  PM3  situés  au  mur  de  la  Faille  NordͲPyrénéenne  à  vergence  sud 

subissent une combinaison d’enfouissement tectonique et sédimentaire. Ce stade préfigure 

le développement vers le sud du proͲprisme (proͲwedge) qui débutera en réactivation de la 

structure extensive de Pierrefitte (Figure VͲ4B). 

 

Stade 3 у 65 Ma Ͳ 40 Ma, début de l’accrétion crustale, émergence des reliefs (Figure VͲ

4C) 

Le  raccourcissement  accommodé  depuis  la  fin  du  Crétacé  est  estimé  à  environ  22  km 

correspondant  à  un  taux  de  1.1  mm.anͲ1.  La  modélisation  de  l’histoire  thermique  de 

l’échantillon  BB2  (chapitre  IV  et  Figure  VͲ5A)  témoigne  d’un  refroidissement  rapide  à 

l’Eocène  moyen  synchrone  de  l’arrivée  des  premières  molasses  dans  le  bassin  nordͲ

pyrénéen (e.g., Biteau et al., 2006). Ce résultat atteste de  l’émergence de reliefs au niveau 

de l’actuelle Zone NordͲPyrénéenne en lien avec l’activité du rétrochevauchement (CFNP) et 

le  développement  du  proͲprisme  par  l’ultime  phase  d’inversion  des  structures  extensives 

(chevauchement de Pierrefitte) et  le début de  l’accrétion crustale avec  la mise en place de 
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l’unité des EauxͲChaudes à  l’Eocène  inférieurͲmoyen. A ce  stade,  le niveau de découplage 

intraͲcrustal étant  localisé dans  la partie supérieure de  la croûte,  les unités accrétées sont 

d’épaisseur réduite, i.e., EauxͲChaudes et le proͲprisme est à ce stade encore principalement 

sousͲmarin. Au  sud,  le  chevauchement des EauxͲChaudes  se propage en décollement à  la 

base des calcaires du Crétacé supérieur puis dans le Trias, pour donner le chevauchement du 

Mte Perdido et  les plis  transverses dans  les Sierras Exteriores    (Figure VͲ4C  ; cf. VͲ1A). Le 

bassin sudͲpyrénéen fonctionne donc sur décollement (piggyback basin) à partir du Lutétien 

supérieur.  Ce  stade  correspond  au  pic  d’enfouissement,  principalement  d’origine 

sédimentaire, atteint par  l’échantillon NV1 (sommet du massif du Néouvielle ; Figure VͲ5D) 

situé  entre  des  zones  de  cisaillement  correspondant  à  l’amortissement  à  l’est  du 

chevauchement  des  EauxͲChaudes  (rejet  et  donc  enfouissement  tectonique  faible).  Des 

données 40Ar/39Ar sur KͲfeldspath en remise à zéro partielle obtenues sur  l’échantillon NV1 

[Jolivet et al., 2007] permettent de  fixer une  limite supérieure à  la  température maximale 

atteinte  de  300°C  environ.  Le  pic  d’enfouissement  de  l’échantillon  LP3  (Figure  VͲ5B)  est 

légèrement antérieur à celui de NV1 (Figure VͲ5D) mais se différencie probablement par une 

température maximale atteinte plus  faible.Cela s’explique par  le  fait que  la géométrie des 

structures  plaide  pour  un  enfouissement  tectonique  assez  faible  et  stratigraphiquement, 

l’échantillon  LP3  se  situe  approximativement  au  niveau  de  la  marge  nord  du  bassin  sud 

pyrénéen,  impliquant  une  épaisseur  de  sédiment  synͲorogénique  faible.  Le  pic 

d’enfouissement de PM3 (Figure VͲ5C) est contemporain de celui de LP3 mais se caractérise 

néanmoins par une température supérieure, probablement en raison du fait qu’il est localisé 

plus profondément dans  la croûte. A ce stade,  la sédimentation turbiditique dans  le bassin 

sudͲpyrénéen s’achève, la base de la série turbiditique étant dans la PAZ (cf. OR19 ; Figures 

VͲ4C et VͲ5F) alors que son sommet est enfoui à une température inférieure à 60°C (cf. OT7 ; 

Figures VͲ4C et VͲ5G). Le comblement du bassin commence avec  le dépôt des marnes de 

Larrès.  Cette  étape  constitue  donc  la  transition  entre  le  stade  sousͲalimenté  (marin ; 

underfilled  stage)  et  le  stade  surͲalimenté  (continental ;  overfilled  stage).  En  raison  du 

développement des Pyrénées occidentales prolongées par la chaine Cantabrique conduisant 

à  la  fermeture  de  la  connexion  avec  l’océan  Atlantique,  le  bassin  de  l’Ebre  devient 

endoréique [Vergès et al., 2002]. 
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Stade 4 у 40 Ma Ͳ 28 Ma, exhumation du proͲprisme (Figure VͲ4D) 

Durant  le  stade  Gavarnie,  le  raccourcissement  est  estimé  à  environ  21  km.  Le  taux  de 

raccourcissement  correspondant  est  de  у  1.75  mm.anͲ1  et  présente  une  accélération 

comparativement  au  stade  précédent.  Les  échantillons  LP3  et  NV1  entrent  dans  la  PAZ 

respectivement autour de 35 Ma et 31 Ma (Figures VͲ5B et VͲ5D), en lien avec l’accrétion de 

l’unité  de Gavarnie.  Le  découplage  intraͲcrustal  est  localisé  dans  la  partie médiane  de  la 

croûte entrainant  l’accrétion d’unités plus volumineuses. Ce processus entraine  la création 

de  reliefs  dont  l’érosion  localise  le  refroidissement  enregistré  par  les  données  traces  de 

fission  sur  apatites  de  NV1  et  LP3.  L’exhumation  de  l’échantillon  LP3,  situé  au  nord  de 

l’actuelle  Zone  Axiale  sur  le  flanc  arrière  de  l’anticlinal  de  toit  du  chevauchement  de 

Gavarnie, est probablement réalisée à  la  faveur de  la combinaison de  la surrection  induite 

par l’accrétion de l’unité de Gavarnie et le plissement des unités susͲjacentes, et également 

de l’activité du rétrochevauchement (CFNP). Dans le bassin sudͲpyrénéen, à travers le niveau 

de  décollement  localisé  dans  le  Trias,  le  chevauchement  de  Gavarnie  forme  les  plis  de 

propagation  synͲsédimentaires  de  Sta  Orosia  et  Yebra  de  Basa,  (datés  du  BartonienͲ

Priabonien : Puigdefabregas, 1975; Teixell, 1994; Teixell & Garcia Sansegundo, 1995) et  

 

 

 

 

 

Figure VͲ4 : Modèle schématique de l’évolution du prisme Pyrénéen pour un raccourcissement total d’environ 

95 km. La croute inférieure est représentée en gris foncé. Les bassins albiens sont en vert. Au nord de la Zone 

Axiale,  le  gris  claire  correspond  aux  dépôts  du  Crétacé  supérieurͲMiocène  et  au  sud,  à  partir  de  la  partie 

médiane de la Zone Axiale, le gris clair correspond au Trias (niveau de décollement sous bassin) et aux dépôts 

du Crétacé  supérieurͲMiocène. On assume un découplage  intra  croûte moyenne.  Les échantillons  traces de 

fission sur apatite (TFA) sont représentés par des étoiles. Les structures en rouge correspondent aux structures 

actives et les traits en pointillé indiquent la trace des futurs chevauchements. Le trajet temps/température des 

échantillons  TFA  sont  représentés  sur  la  Figure  VͲ5.  Ce  modèle  étant  schématique,  pour  des  raisons  de 

projection l’échantillon PM3 ne figure que sur le stade final à 15 Ma. 1. NPFT : NorthͲPyrenean Frontal thrust ; 

NFP : NorthͲPyrenean Fault ; AͲR : AigueͲRouye thrust ; Pi : Pierrefitte thrust ; EͲC : EauxͲChaudes thrust ; Gv : 

Gavarnie thrust ; Bs : Bielsa thrust ; Ot : Oturia thrust ; MteͲP : Mte Perdido thrust ; Gu : Guarga thrust ; SPFT : 

SouthͲPyrenean Frontal thrust.        
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émerge  au  niveau  des  actuelles  Sierras  Exteriores  au  Priabonien  supérieurͲOligocène 

inférieur  (mise en place de  l’unité de San Felices ; Puigdefabregas & Soler, 1973; Pocovi et 

al., 1990; Teixell & Garcia Sansegundo, 1995; Hogan & Burbank, 1996; Millan Garrido et al., 

2000). La sédimentation dans  les bassins d’avantͲchaines est continentale et alimentée par 

l’érosion des reliefs en formation. Au nord,  la création d’importants reliefs se traduit par  le 

dépôt  du  poudingue  de  Palassou  [e.g.,  Biteau,  2006].  Dans  le  bassin  de  Jaca,  cette 

sédimentation  continentale  (cf. OT5 ;  Figures VͲ4D  et VͲ5H)  s’exprime  également  sous  la 

forme de cônes alluviaux transverses et drainant  les produits d’érosion de  la couverture de 

l’actuelle  Zone  Axiale,  correspondant  principalement  aux  turbidites  du  Groupe  de  Hecho 

ainsi que  les calcaires de plateforme  sousͲjacents  (chapitre  III ; Figure VͲ4D). L’échantillon 

BS1 [Jolivet et al., 2007] situé au mur du chevauchement de Gavarnie (Figure VͲ4D) a subit 

un enfouissement progressif dont le pic est atteint à la fin de la mise en place de l’unité de 

Gavarnie (Figure VͲ5E). Des datations 40Ar/39Ar sur KͲfeldspath [Jolivet et al., 2007] indiquent 

un niveau de remise à zéro partielle faible, ce qui suggère une température d’enfouissement 

n’excédant pas  les 200°C. L’enfouissement du mur du chevauchement de Gavarnie  résulte 

de  la  mise  en  place  de  l’unité  chevauchante,  mais  également  de  la  sédimentation 

continentale  qui  se  poursuit  à  son  toit  à  l’Oligocène  inférieur.  La  température maximale 

atteinte  peut  cependant  avoir  été  inférieure  (Figure  VͲ5E)  si  on  admet,  hypothèse  très 

probable,  l’effet d’une érosion continue lors de la mise en place de la nappe, diminuant ainsi 

l’épaisseur  de  cette  dernière.  L’endoréisme  du  bassin  de  l’Ebre  empêche  le  drainage  des 

produits d’érosion vers  l’extérieur du système orogénique. Ces sédiments s’accumulent au 

pied des  reliefs progressivement,  et  remontent  en discordance  (onlap)  sur  la  Zone Axiale 

(Figure VͲ4D). Cette accumulation, combinée à  l’épaississement tectonique  lié à  la mise en 

place de  l’unité de Gavarnie,  i.e., plissement en cascade dans  la partie nord du bassin sudͲ

pyrénéen,  entraine  l’enfouissement  des  échantillons  de  turbidites  OR19  et  OT7 

respectivement autour de 120°C et 60°C (Figure VͲ4D, VͲ5F et VͲ5G).   

 

Stade 5 у 28 Ma Ͳ 20 Ma (Figure VͲ4E)  

Durant  la phase Guarga,  la profondeur du niveau de découplage  reste  identique au  stade 

Gavarnie et  l’épaisseur de  l’unité accrétée,  i.e., Guarga, est également  identique à celle du 

stade  précédent.  Durant  l’Oligocène  supérieur  (stade  Guarga),  le  raccourcissement  est 
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estimé à environ 34 km, correspondant à un taux de 4,25 mm.anͲ1 environ. Au sud,  la mise 

en place de l’unité de Guarga induit la surrection du bord sud de la Zone Axiale d’environ 6 

km, probablement responsable du début du refroidissement du granite de Bielsa  (cf. BS1 ; 

Jolivet et al., 2007 ; Figure VͲ5E) et des turbidites du bassin (cf. OR19 et OT7 ; Figures VͲ5F et 

VͲ5G). Pour les échantillons des parties centrale et nord de la Zone Axiale  (NV1 et LP3) et de 

la  Zone  NordͲPyrénéenne  (BB2),  l’Oligocène  supérieur  est  caractérisé  un  taux  de 

refroidissement  faible. La mise en place de  l’unité de Guarga entraine  la migration vers  le 

sud, dans le bassin de l’Ebre, du nouveau dépôt centre, i.e, la formation d’Uncastillo [Teixell, 

1996]  qui  scelle  le  front  sudͲPyrénéen  à  environ  20  Ma.  Au  nord,  la  sédimentation 

continentale se poursuit.  

 

Stade 6 у 20 Ma Ͳ ?15 Ma, réactivation tectonique horsͲséquence (Figure VͲ4F) 

Dans  la  partie  nord  de  la  Zone  Axiale,  l’échantillon  PM3  enregistre  une  accélération  du 

refroidissement à l’Oligocène supérieur (entrée dans la PAZ autour de 20 Ma ; Figure VͲ5C), 

résultant de  la réactivation tectonique du bord nord de  la Zone Axiale. La  localisation de  la 

déformation ainsi que  la nature de  la déformation  restent assez mal définie, cependant  le 

chevauchement d’AigueͲRouye à vergence nord  constitue une  structure  candidate à  cette 

réactivation tectonique. En profondeur, nous proposons que cette structure se connecte au 

chevauchement à vergence sud de Bielsa.  

Au  sud,  la  mise  en  place  du  chevauchement  de  socle  de  Bielsa  (Figure  VͲ4F)  induit 

l’exhumation finale puis le basculement vers le sud du granite de Bielsa [Jolivet et al., 2007]. 

Les données traces de fission suggèrent ainsi que  le refroidissement du granite à travers  la 

PAZ s’est fait avant son basculement vers le sud associé au passage rampe/palier du mur du 

chevauchement. Dans le bassin de Jaca, le chevauchement de couverture d’Oturia connecté 

au chevauchement de Bielsa  induit  l’exhumation finale des turbidites du groupe de Hecho. 

La combinaison de  l’activité des chevauchements à vergence opposée d’AigueͲRouye et de 

Bielsa  induit  l’exhumation en « popͲup » du bloc crustal que constituent  les zones médiane 

et  sud de  la  Zone Axiale. Ce  stade  correspond  à  la  fin de  la  tectonique pyrénéenne et  le 

raccourcissement  enregistré  n’est  que  de  6  km  environ  correspondant  à  un  taux  de  1.5 

mm.anͲ1. 
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V.3.a. Conclusions 
Les  résultats  thermochronologiques  traduisent  clairement  la migration  vers  le  sud de 

l’exhumation  dans  le  prisme  en  lien  avec,  dans  un  premier  temps  (Crétacé  supérieurͲ

Paleocène),  le  développement  du  protoprisme  (actuelle  Zone  NordͲPyrénéenne), 

essentiellement  caractérisé  par  l’inversion  des  structures  extensives  crétacées  puis  le 

développement,  dans  un  deuxième  temps  (EocèneͲMiocène  inférieur),  du  proͲprisme 

caractérisé par  l’accrétion d’écailles  crustales.  Les principaux mécanismes de déformation 

mis  en  œuvres  dans  la  croissance  du  prisme  comme  l’accrétion  et  le  sousͲplaquage 

(underplatting)  induisent  la formation de  l’empilement anticlinal (anticlinal stack) d’écailles 

crustales, à l’origine de la création de reliefs, correspondant à la structure actuelle de la Zone 

Axiale.  La  zone  la  plus  exhumée  dans  les  Pyrénées  centreͲouest  est  située  dans  la  partie 

médiane  de  la  Zone  Axiale  et  résulte  donc  de  l’érosion  des  reliefs  en  réponse  à  la 

construction de cet empilement d’unités de socle. Un autre caractère majeur de cette coupe 

des Pyrénées centreͲouest est l’évolution du niveau de remise à zéro des TFA des sédiments 

synͲorogéniques  du  bassin  de  Jaca  (Figure VͲ6).  La  diminution  de  l’âge  TFA  vers  le Nord 

conjointement avec  l’augmentation de  l’âge de dépôt traduisent  l’effet de  l’enfouissement 

sédimentaire, qui est le processus majeur de remise à zéro des apatite dans le bassin.  

Le modèle proposé sur  la  figure VͲ4  rend bien compte de  la géologie de surface mais 

soulève néanmoins certains problèmes. L’épaisseur relativement faible des unités de socle, 

i.e.,  Gavarnie  et  Guarga,  inférieure  à  7Ͳ8  km,  nous  contraint  à  localisé  un  niveau  de 

découplage  intraͲcrustal  dans  la  partie  supérieure  de  la  croûte.  Ceci  implique  donc  de 

subduire une épaisseur non négligeable de croûte supérieure de densité plus  faible que  la 

croûte  inférieure. La résistance à  la subduction opposée par  la croute supérieure résultant 

de  la  force  de  flottabilité  qui  lui  est  appliquée  pose  la  question  de  la  viabilité  d’un  tel 

modèle. Ce modèle présente certains caractères géométriques communs avec celui proposé 

par  Beaumont  et  al,  [2000]  dans  les  Pyrénées  centrales  qui  néanmoins,  en  raison  de 

l’épaisseur plus  importante des unités  tectoniques,  localise  le découplage  intraͲcrustal à  la 

discontinuité croute moyenne – croûte inférieure.  

Nous proposons donc en parallèle au modèle d’évolution présenté plus haut  le  stade 

final d’un autre modèle possible (Figure VͲ7) inspiré de celui proposé par Teixell, [1998] pour 

les  Pyrénées  occidentales  (à  l’ouest  de  notre  zone  d’étude).  Cet  auteur,  en  raison  de  la 
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géométrie  des  structures  (à  pendage  modéré  vers  le  nord)  et  de  la  profondeur  et  de  la 

position de l’extrémité vers le sud du Moho européen (d’après le profil de sismique réflexion 

ArzacqͲPyrénées), suggère  l’existence d’une structure majeure à pendage sud s’initiant à  la 

discontinuité croûte moyenne – croûte inférieure et correspondant au rétrochevauchement 

principal  (CFNP) et à partir de  laquelle  s’initient  les  chevauchements à  vergence  sud,  i.e., 

Lakoura, Gavarnie et Guarga.  Ce modèle présente aussi l’avantage de localisé le découplage 

à  la  discontinuité  croûte  moyenneͲcroûte  inférieur.  Malgré  une  cinématique  et  une 

géométrie  un  peu  complexe,  ce  modèle  permet  de  combiner  une  épaisseur  réduite  des 

unités accrétées avec une subduction n’affectant que la croûte inférieure.  
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Figure  VͲ5 :  Schémas  TempsͲtempératures  d’une  sélection  d’échantillons  caractéristiques  au  cours  de 

l’évolution  de  la  transversale  étudiée  de  l’orogène  Pyrénéen.  Pour  tous  les  échantillons  de  granites 

paléozoïques  (LP3,  PM3,  NV1,  BS1)  le  premier  épisode  de  refroidissement  caractérise  le  refroidissement 

magmatique et l’exhumation post hercynienne. Pour les échantillons BB2, LP3, NV1 et BS1, La proximité de la 

couverture mésozoïque témoigne de  leur présence près de  la surface avant  l’orogénèse pyrénéenne. Le PM3 

était probablement  localisé plus profondément dans  la  croûte A : échantillon BB2  situé dans  la  Zone NordͲ

Pyrénéenne. 1 :  la pénéplanation postͲhercynienne  indique que  l’échantillon était près de  la surface au Trias. 

Cette  configuration  est  la  même  pour  tous  les  échantillons  de  roches  hercyniennes  excepté.  2 :  le 

refroidissement du BB2 est complexe et dépend des effets antagonistes de la vitesse de la relaxation thermique 

postérieure  au métamorphisme  alboͲcénomanien  et  de  l’enfouissement  lié  aux  dépôts  synͲorogéniques  du 

Crétacé supérieur. A l’Eocène inférieur le trajet TͲt de BB2 indique l’accélération du refroidissement et l’entrée 

dans  la PAZ probablement en  lien avec  le début de  l’accrétion  crustale. Géologiquement cela  se  traduit par 

l’arrivée de dépôts molassiques dans le bassin nordͲpyrénéen [poudingue de Palassou ; Biteau et al., 2006]. Au 

Miocène  supérieur,  l’inflexion  vers  le  haut  de  la  courbe  correspond  à  l’enfouissement  sous  le  cône  de 

Lannemezan ;  B :  échantillon  LP3  situé  au  nord  de  la  Zone  Axiale :  l’histoire  thermique  au  Crétacé  peut 

présenter  plusieurs  scénarii  dépendant  de  l’influence  du  fort  gradient  géothermique  lié  à  l’amincissement 

crustal, et de la dénudation tectonique entrainant le refroidissement. L’initiation du refroidissement à l’Eocène 

moyen  résulte  de  l’accélération  de  l’érosion  en  réponse  au  l’accrétion  des  unités  des  EauxͲChaudes  et  de 

Gavarnie. Le ralentissement du refroidissement à la base de la PAZ traduit la migration de la déformation vers 

sud. C : Le PM3 n’est pas affecté par le métamorphisme pyrénéen. Son pic d’enfouissement est contemporain 

du LP3 qui se situe dans  la même unité  tectonique. Le PM3 connait un début du refroidissement à  l’Eocène 

inférieur  en  lien  avec  la  mise  en  place  des  EauxͲChaudes  et  de  Gavarnie  mais  présente  également  une 

accélération  du  refroidissement  à  L’Oligocène  supérieur  –  Miocène  inférieur  en  raison  de  l’activation  du 

chevauchement à vergence nord d’AigueͲRouye ; D : l’échantillon NV1 connait son pic d’enfouissement (Tmax < 

300°C) à la fin de L’Eocène moyen. Son refroidissement débute au Priabonien avec la mise en place de la nappe 

de Gavarnie ; E : L’échantillon BS1 subit la combinaison de l’enfouissement tectonique, lié à la mise en place de 

la nappe de Gavarnie, et sédimentaire au toit de celleͲci. 4 : Cependant, l’effet de l’enfouissement tectonique 

et sédimentaire est contrebalancé par l’effet de l’érosion des reliefs en construction.  La température maximale 

atteinte  lors de  l’enfouissement est  inférieure à environ 200°C d’après des données 40Ar/39Ar sur KͲfeldspath 

[Jolivet et al., 2007] qui ont été partiellement remises à zéro. Son exhumation au Miocène inférieur est liée à 

l’activation du chevauchement de Bielsa ; F : L’échantillon OR19 appartient à la base de la série turbiditique du 

groupe  de Hecho.  Le  Trait  en  pointillé  correspond  à  l’histoire  thermique  de  la  source  de  ce  sédiment  qui, 

d’après Caja et al, [2009], correspondrait à du matériel paléozoïque ayant connu un enfouissement assez faible 

durant le Mésosoïque. L’échantillon OR19 étant partiellement remis à zéro, la température maximale atteinte a 

été  inférieure à 120°C. On peut néanmoins supposer que  le OR19 ait franchit  le sommet de  la PAZ mais pour 

une durée insuffisante permettant sa remise à zéro complète. L’exhumation des turbidites débute à l’Oligocène 

inférieur el lien avec la fin d’activité du chevauchement de Guarga et se termine au Miocène inférieur en raison 

de  l’activation  du  chevauchement  de  BielsaͲOturia ;  G :  OT7  appartient  à  la  partie  supérieur  de  la  série 
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turbiditique. L’histoire thermique de  la source a nécessairement connu, durant  le Mésozoïque puis durant  le 

début  de  l’orogénèse  pyrénéenne,  une  température  d’enfouissement  supérieure  à  celle  de  l’OR19. 

L’enfouissement de  l’échantillon OT7 n’a pas été très  important, ne permettant qu’un reset partiel faible des 

apatites. Son histoire d’exhumation est identique à celle de l’échantillon OR19 ; H : L’échantillon OT5 provient 

d’un cône alluvial dont la source correspond à la partie supérieure de la série turbiditique du groupe de Hecho 

formant la couverture de la Zone Axiale. On distingue donc dans l’histoire thermique antéͲdépôt des apatites, 

l’histoire thermique de la source des turbitites et celle des turbidites. La température d’enfouissement de l’OT5 

a été inférieure à 60°C, les apatites n’ayant pas été remis à zéro.       

 

 

Figure VͲ6 : Représentation de l’âge trace de fission (âge central)  en fonction de l’âge stratigraphique. La zone 

en grisée correspond aux échantillons dont  l’âge central est  inférieur à  l’âge  stratigraphique, caractéristique 

des échantillons dont les apatites ont été totalement ou partiellement remises à zéro. 
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Figure VͲ7 : Coupe  schématique  illustrant  le  stade  final d’un autre modèle d’évolution des Pyrénées  centreͲ

ouest [inspirée du modèle proposé par Teixell, [1998] pour les Pyrénées occidentales]. Le niveau de découplage 

se  localise  à  la  discontinuité  croûte  moyenneͲcroûte  inférieure.  Toutes  les  structures  s’enracinent  sur  le 

rétrochevauchement. (cf. Figure VͲ4 pour légende).   
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V.4. Comparaison avec les Pyrénées centrales et orientales 
L’évolution géodynamique des Pyrénées centreͲouest présente des points communs et 

des différences avec l’évolution géodynamique des Pyrénées centrales et orientales.  

Similarités 

L’ensemble des données de thermochronologie obtenues sur ces différentes sections de 

l’orogène  pyrénéen  attestent  de  la  migration  vers  le  sud  de  l’exhumation  [Morris  et  al., 

1998 ; Fitzgerald et al., 1999 ; Maurel et al., 2002 ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 2007 ; 

Jolivet  et  al.,  2007 ;  Metcalf  et  al.,  2009].  Les  âges  d’exhumation  TFA  les  plus  anciens 

rapportés à l’orogénèse pyrénéenne sont datés de l’Eocène inférieur et sont localisé dans la 

Zone  NordͲPyrénéenne  des  Pyrénées  centrales,  sur  les  massifs  de  L’Arize  [Morris  et  al., 

1998 ; Fitzgerald et al., 1999]. Sur le massif de l’Agly [Morris et al., 1998], à l’est, et dans la 

région de BagnèresͲdeͲBigorre  (cf.  chapitre  IV), à  l’ouest,  les âges d’exhumation TFA  sont 

plus  jeunes  (Lutétien) mais restent cohérents avec  les résultats obtenus dans  les Pyrénées 

centrales. Ces données traduisent  la construction du protoprisme, correspondant à  l’actuel 

Zone  NordͲPyrénéenne,  en  lien  avec  l’inversion  des  structures  extensives  mésozoïques. 

Cette  phase  d’exhumation  se  traduit  tout  le  long  de  la  chaine  par  une  sédimentation 

molassique dans le bassin NordͲPyrénéen [Biteau et al., 2006].   

 Dans  la  Zone  Axiale  des  Pyrénées  centrales,  le  long  du  profil  ECORS,  Les  profils 

thermochronologiques  subͲverticaux  réalisés  sur  les  massifs  de  Ribérot    (unité  des 

Nogueras ; Fitzgerald et al., 1999), de Marimaña (unité des Nogueras ; Sinclair et al., 2005), 

de  la Maladeta  (unité  d’Orri ;  Fitzgerald  et  al.,  1999 ;  Sinclair  et  al.,  2005 ; Gibson  et  al., 

2007 ; Metcalf et al., 2009) et de Barruera (unité d’Orri ; Sinclair et al., 2005 ; Gibson et al., 

2007) témoignent d’une exhumation de la partie Nord de la Zone Axiale (massif de Ribérot) à 

l’Eocène  inférieurͲmoyen, de  la partie médiane  à  l’Eocène  supérieurͲOligocène  (massif de 

Marimaña et de la Maladeta) et de la bordure sud au Miocène inférieur (massif de Barruera). 

La  phase  d’exhumation  Oligocène  est  générale  à  l’ensemble  de  l’axe  de  l’orogène  et  les 

profils de refroidissement des massifs de la Maladeta/Marimaña, du Néouvielle, de BordèreͲ

Louron  et  du  Balaïtous  montrent  des  trajets  similaires :  exhumation  rapide  à  l’Eocène 

supérieurͲOligocène  inférieur  puis  ralentissement  important  à  l’Oligocène  supérieurͲ

Miocène.  A  l’instar  des  Pyrénées  centrales,  le  bord  Sud  de  la  Zone  Axiale  des  Pyrénées 
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centreͲouest  présente  des  âges miocènes  inférieurs  sur  le massif  de  Bielsa  [Jolivet  et  al., 

2007].  

Différences 

Contrairement aux autres transects, le nord de la Zone Axiale des Pyrénées centrales est 

caractérisé par des âges TFA éocènes  inférieurs. Dans  la partie nord de  la Zone Axiale des 

Pyrénées centreͲouest et orientales, on retrouve aussi des âges 40Ar/39Ar éocènes inférieurs 

dans des zones de  faille,  i.e., zones de cisaillement associées au chevauchement des EauxͲ

Chaudes  à  l’ouest  [Jolivet  et  al.,  2007],  à  la  faille  de  Mérens  à  l’est  [Maurel,  2003]  et 

interprétés  comme  résultant  de  l’activité  de  ces  failles.  Ces  résultats  traduisent  une 

exhumation différentielle du nord de la Zone Axiale, active à l’Eocène inférieur uniquement 

dans les Pyrénées centrales. A l’ouest et à l’est, la croissance du prisme mis en évidence par 

la datation des zones de faille, n’induit pas d’exhumation. 

 De  plus  dans  la  partie médiane  de  la  Zone  Axiale  des  Pyrénées  centrales,  des  datations 
40Ar/39Ar sur feldsptahͲK [massif de la Maladeta ; Metcalf et al., 2009] et traces de fission sur 

zircon [massifs de Marimaña et de la Maladeta ; Sinclair et al., 2005] permettent d’estimer la 

la température d’enfouissement de la base de ces massifs à environ 280°C, soit 9Ͳ10 km avec 

un géotherme de 30°C.kmͲ1 [Metcalf et al., 2009]. Plus à  l’ouest des datations 40Ar/39Ar sur 

feldsptahͲK et biotite [Jolivet et al., 2007], dans  les massifs du Néouvielle et de Bielsa sont 

caractérisées  par  des  âges  mixtes  permettant  ainsi  de  fixer  une  température 

d’enfouissement d’au maximum 300°C [Jolivet et al., 2007] correspondant à une profondeur 

n’ayant  pas  excédé  10  km.  Ces  auteurs  proposent  la  valeur  plus  probable  de  6Ͳ8  km 

d’enfouissement durant l’orogénèse pyrénéenne. 

La modélisations de données 40Ar/39Ar sur feldsptahͲK du massif de la Maladeta [Metcalf et 

al., 2009] suggèrent un enfouissement de ce massif à 70 Ma interprété comme résultant de 

l’activité  du  chevauchement  de  Gavarnie.  CeluiͲci  induit  l’enfouissement  tectonique  du 

massif de  la Maladeta par  le charriage de  l’unité des Nogueras. Cependant, plus à  l’ouest, 

des données TFA obtenues sur les granites du Néouvielle et de Bielsa semblent montrer que 

cette  structure  est  active  à  l’Eocène  supérieur  Ͳ  Oligocène  inférieur  et  est  responsable 

simultanément de l’exhumation du massif du Néouvielle et de l’enfouissement du massif de 

Bielsa  [Jolivet  et  al.,  2007].  A  cette  incohérence  s’ajoute  également  le  fait  que  le 

chevauchement  de  Gavarnie,  séparant  à  l’est  les  massifs  de  Marimaña  au  toit  et  de  la 
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Maladeta  au  mur,  se  caractérise  dans  ce  secteur  par  un  rejet  faible  [Soler  et  al.,  1998] 

attestant  de  son  amortissement  à  l’est.  L’incompatibilité  des  résultats  pose  donc  le 

problème  de  la  continuité  latérale  des  structures  dans  la  chaine  suggérant  ainsi  que  le 

chevauchement de Gavarnie soit relayé à  l’est par  le chevauchement d’Orri responsable de 

l’exhumation  conjointe des massifs de Marimaña et de  la Maladeta  à  l’Eocène  supérieurͲ

Oligocène inférieur.   

Les parties médiane et sud de la Zone Axiale des Pyrénées centreͲouest sont affectées par un 

épisode  tectonique  horsͲséquence  d’âge  Oligocène  supérieurͲMiocène  inférieur  induisant 

leur exhumation en « popͲup ». Dans  les Pyrénées centrales, cette  réactivation  tectonique 

enregistrée dans  le massif de Barruera [Sinclair et al., 2005] n’affecte que  le bord sud de  la 

Zone Axiale.  

Au même âge, les Pyrénées orientales sont affectées par une phase d’extension en lien avec 

l’ouverture du bassin AlgéroͲProvençal [Séranne, 1999]. Cette extension induit l’exhumation 

des massifs du Canigou,  au mur de  la  faille de  la  Têt,  et des Albères,  au mur de  la  faille 

normale de  la Tech, enregistrée par  les données traces de fission respectivement entre 27Ͳ

21 Ma et 19Ͳ20 Ma [Maurel et al., 2007]. 

Raccourcissement 

  A  l’instar  de  l’exhumation,  l’évolution  du  raccourcissement  et  la  durée  de  la  phase 

compressive sur ces différentes sections montrent d’importantes différences. 

Le raccourcissement total est estimé à 125 km  pour une durée de la convergence de 50 Ma 

dans  les Pyrénées orientales  [Vergès et al., 1995] et, suivant  les auteurs, compris entre 80 

km  et  165  km  dans  les  Pyrénées  centrales  [Roure  et  al.,  1989 ; Mattauer,  1990 ; Muñoz, 

1992 ; Beaumont et al., 2000] pour une durée de  la convergence de 60 Ma. Le taux moyen 

de raccourcissement correspondant est de 2.5 mm.anͲ1 dans les Pyrénées orientales [Vergés 

et al., 1995] et pour le modèle le plus couramment admis aujourd’hui, de 2.7 mm.anͲ1 dans 

les  Pyrénées  centrales  [Beaumont  et  al.,  2000].  Dans  les  Pyrénées  centreͲouest,  Teixell, 

[1998] propose un raccourcissement de 75Ͳ80 km pour un taux estimé à environ 1.2 mm.anͲ

1. Dans cette étude, le taux moyen de raccourcissement est de 1.5 mm.anͲ1 correspondant à 

un  raccourcissement  de  95  km  environ.  La  différence  de  raccourcissement  total  existant 

entre notre  section et  celle, plus à  l’ouest, décrite par Teixell,  [1998] et  constituée par  le 

même  système  chevauchant,  se  situe  au niveau du  raccourcissement  accommodé par  les 
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chevauchements de Gavarnie et de Guarga. En effet, ces derniers présentent, dans la section 

étudiée dans ce travail, un raccourcissement supérieur de у 5 km pour Gavarnie et de у 16 

km pour Guarga. Cette différence importante se traduit par une exhumation plus faible dans 

la Zone Axiale, à  l’ouest, comme en atteste  la préservation d’une partie de sa couverture. 

Cette différence est également très nette au niveau du chevauchement frontal sudͲpyrénéen 

dont  le  raccourcissement varie  latéralement de 20 km environ. Cette différence s’exprime 

clairement dans  les Sierras Exteriores dont  la  largeur augmente considérablement d’ouest 

en est.    

Les  taux  de  raccourcissement  obtenus  dans  cette  étude  attestent  d’une  accélération  du 

raccourcissement  à  l’Eocène  supérieur  –  Oligocène,  qui  passe  de  1.75  mm.anͲ1  (stade 

Gavarnie) à 4.25 mm.anͲ1 (stade Guarga). A  l’instar de notre section,  les Pyrénées centrales 

sont  également  caractérisées  par  une  accélération  de  la  convergence  mais  celleͲci,  plus 

précoce, se déroule à l’Eocène moyen [Beaumont et al., 2000].  On constate néanmoins des 

valeurs similaires du taux de raccourcissement, comprises entre 4.25 et 4.5 mm.anͲ1 durant 

l’Oligocène supérieur.     

En  résumé,  les caractéristiques de  l’évolution des Pyrénées centreͲouest,  i.e., exhumation, 

raccourcissement,  montrent  de  nombreuses  similarités  avec  les  deux  configurations 

structurales différentes que constituent  les Pyrénées centrales et occidentales  témoignant 

du  fait  que  nous  nous  trouvons  probablement  à  la  jonction  entre  deux  domaines  bien 

distincts. On peut néanmoins noter que la réactivation hors séquence, au Miocène inférieur, 

de  structures  internes  (les  chevauchements  de  Bielsa  et  d’AigueͲRouye),  dont  les  causes 

précises sont encore à identifier, reste une particularité à notre zone d’étude. 

      

V.5. Comparaison avec le prisme des Apennins du NordǤ 
L’évolution  thermoͲtectonoͲstratigraphique  du  bassin  d’avantͲchaine  fournit  de 

précieux renseignements sur l’évolution géodynamique de système orogénique. En effet, la 

partie frontale d’un prisme d’accrétion est faite d’écailles chevauchantes qui se développent 

au dépend du remplissage du bassin d’avantͲchaine. Dans le cas de la chaine des Pyrénées, 

l’étude réalisée dans le bassin de Jaca (chapitre III) a permis de montrer que l’enfouissement 
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des  sédiments  synͲorogéniques a été essentiellement  sédimentaire. La  thermochronologie 

trace de  fission sur apatite a de plus montré que  l’enfouissement des sédiments du bassin 

d’avantͲchaine a été limité, n’excédant pas (ou pour une durée insuffisante) la température 

de 120°C. 

Dans  certaines  chaines,  à  ce  prisme  d’accrétion  crustal  est  superposé  un  ancien  prisme 

d’accrétion  océanique  charrié  depuis  les  parties  internes  de  l’orogène.  La  chaine  des 

Apennins  du  Nord  constitue  un  exemple  de  ce  type  de  configuration.  Une  distinction 

majeure  entre  les  Apennins  du  Nord  et  les  Pyrénées  concerne  donc  leur  évolution 

géodynamique.  Contrairement  aux  Pyrénées,  dans  le  cas  des  Apennins,  la  collision 

continentale fut précédée par une subduction océanique. Il s’agit donc dans cette section de 

comparer  l’évolution  thermoͲtectonique  du  bassin  d’avantͲchaine  des  Pyrénées  centreͲ

ouest à celle des Apennins du Nord en tentant de déterminer quelle  influence  la formation 

d’un prisme d’accrétion océanique, a eu sur l’évolution du prisme des Apennins du Nord et 

de  son bassin d’avantͲchaine. A  coté du  contexte géodynamique,  la  seconde  raison ayant 

motivé  notre  choix  pour  cet  objet  concerne  la  bonne  connaissance  de  sa  structure  [e.g., 

Guppo Appennino Settentrionale, 1980, 1982 ; Cassano et al., 1986 ; Coli, 1990 ; Coli et al., 

1991 ; Labaume, 1992] ainsi que les nombreuses études thermochronologiques réalisées sur 

l’ensemble du prisme  [Boettcher & McBride, 1993 ; Balestrieri et al., 1996 ; Abbate et al., 

1999 ;  Zattin  et  al.,  2000,  2002].  Dans  le  cadre  de  cette  étude  comparative,  nous  nous 

concentrerons plus particulièrement sur le bassin d’avantͲchaine. 

 

V.5.a. Structures générale et évolution des Apennins du Nord 
Pour une description détaillée de l’évolution des Apennins du Nord le lecteur pourra se 

référer à la thèse d’état de Labaume, [1992]. 

Les Apennins du Nord (Figures VͲ8 et VͲ9) constituent l’un des deux tronçons principaux de 

l’arc,  d’orientation NWͲSE,  que  forme  la  chaine  des Apennins.  Sa  formation  résulte  de  la 

fermeture  progressive,  au  Crétacé  supérieur  –  Eocène,  de  l’océan  Ligure  (formation  du 

prisme  d’accrétion  océanique)  suivi  de  la  collision  à  l’Oligocène  entre  les  marges 

continentales  corsoͲarde  et  apuloͲafricaine.  Les  Apennins  du  Nord  se  développant  en 

relation  avec  la  propagation  progressive  vers  l’ENE  d’un  système  de  chevauchements 
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imbriqués résultant du sousͲplaquage de la plaque Adria, en subduction vers l’ouest, sous la 

plaque  Europe  [e.g.,  Boccaletti  et  al.,1980 ;  Principi  &  Treves,  1984 ;  Castellarin,  2001 ; 

Faccenna et al., 2001].  

Dans les Apennins du Nord deux grands ensembles peuvent être identifiés : 

♦ L’ensemble  inférieur  correspond  au  prisme  d’accrétion  continental  ombroͲ

toscan,  le  bassin  d’avantͲchaine  actuel  correspondant  à  la  plaine  du  Pô  et  au  bassin 

Adiratique.  Stratigraphiquement,  quatre  domaines  peuvent  être  identifiés  [Labaume, 

1992] qui  sont  de  bas  en  haut :  le  substratum  continental,  la  succession  terrigène  du 

Carbonifère supérieur – Trias supérieur,  les carbonates du Trias supérieur – Eocène et  la 

succession  oligoͲmiocène  composée  principalement  des  turbidites  du  bassin  d’avantͲ

chaine dont l’évolution thermoͲtectonique sera l’objet de cette comparaison. Le dépôt de 

ces turbidites se fait conjointement avec l’avancée du front de prisme entrainant ainsi la 

migration  successive  des  différents  dépôtsͲcentres.  Quatre  dépôtͲcentre  sont  définis: 

Macigno  (Oligocène supérieurͲMiocène  inférieur), Cervarola  (Miocène  inférieurͲmoyen), 

MarnosoͲArenacea  (Miocène  moyenͲsupérieur)  et  la  Flysch  de  la  Laga  (Miocène 

terminal). 

♦ L’ensemble  supérieur  caractérisé  par  les  unités  ligure  et  subligure. CellesͲci 

sont donc superposées au prisme ombroͲtoscan. Stratigraphiquement, cet ensemble est 

subdivisé en deux : (i) un ensemble stratigraphique inférieur principalement composé de 

formations  déposées  dans  le  domaine  océanique  ligure et  correspondant  à  l’ancien 

prisme de  la subduction océanique charrié sur  la marge continentale  toscane  lors de  la 

collision;  (ii)  un  ensemble  stratigraphique  supérieur  reposant  essentiellement  en 

discordance sur le précédant et composé de sédiments déposés dans des bassins au toit 

de  l’unité  ligure  et  formés  durant  le  charriage  de  celleͲci  sur  le  prisme  ombroͲtoscan 

(bassin piggyͲback).  
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Figure  VͲ8 :  Carte  géologique  simplifiée  de  la  chaine  des  Apennins  du  Nord  [Zattin  et  al.,  2002].  Le  cadre 

correspond à la carte géologique de la Figure VͲ11. 

 

 

 

 

 

Figure VͲ9 :  coupe  générale  d’échelle  crustale  des Appennins  du Nord  [Labaume,  1992].  Localisation  sur  la 

Figure  VͲ8.  T1 :  socle métamorphique  des  unités  internes ;  T1’ :  socle  des  unités  externes ;  T2 :  succession 

carbonatée  (Trias  supérieur  –  Eocène) ;  T3 :  flyschs  ombroͲtoscans    (Mg :  Macigno,  Oligocène  supérieur  – 

Miocène  inférieur ; Ce :  Cervarola, Miocène  inférieur  – moyen ; Ma : MarnosoͲarenacea, Miocène moyen  – 

supérieur) ; T4 : PlioͲQuaternaire de la plaine du Pô (Pi : Pliocène inférieur ; Pms : Pliocène moyen et supérieur ; 

IV : Quaternaire). 
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V.5.b. Thermochronologie des Apennins du Nord 
Abbate et al, [1999] ont réalisé une étude TFA sur une coupe complète de la chaine des 

Apennins du nord qui montre,  à  l’échelle  régionale, un  rajeunissement des  âges  trace de 

fission d’ouest en est  (des domaines  internes  aux domaines externes).  Selon  ces  auteurs, 

l’évolution de l’exhumation dans les Apennins du Nord se déroule comme suit : les unités les 

plus internes et structuralement les plus hautes, i.e., la nappe ligure, indiquent une remise à 

zéro complète du thermochronomètre durant la subduction océanique au Crétacé supérieur 

– Eocène. L’initiation de la collision continentale à l’Oligocène induit leur exhumation suivie 

d’un  réͲenfouissement partiel probablement en  lien avec  la sédimentation synͲorogénique 

au sommet du prisme. L’exhumation finale de ces échantillons est datée autour de 8 Ma et 

est  contemporaine  du  dépôt  des  turbidites  les  plus  récentes  de  la  série  de  la  MarnosoͲ

Arenacea et des  flyschs de  la Laga dans  le bassin d’avantͲchaine. Plus à  l’est,  les turbidites 

des  formations  du  Macigno  (Oligocène  supérieurͲMiocène  inférieur)  et  du  Cervarola 

(Miocène  inférieurͲmoyen),  également  caractérisées  par  une  remise  à  zéro  totale  des 

apatites,  sont exhumées  respectivement à partir de 10 Ma et 7 Ma  [Abbate et al., 1999].  

Plus à l’est, dans la partie externe, les résultats AFT dans les turbidites de la formation de la 

MarnosoͲArenacea  (Miocène  moyenͲsupérieur)  présentent  une  évolution  du  niveau  de 

remise à zéro caractérisée par une diminution du degré d’effacement en direction du front 

de chaine. Les turbidites les plus internes présentent un niveau d’effacement total et ont un 

âge d’exhumation autour de 4Ͳ6 Ma, alors que  les plus externes sont caractérisées par un 

âge TFA plus ancien que l’âge de dépôt, caractéristique d’un effacement partiel des traces de 

fission. Selon Abbate et al, [1999], cette évolution traduirait la diminution de l’épaisseur de 

l’unité Ligure susͲjacente (aujourd’hui érodée) en direction de la mer Adriatique.    

Dans le même secteur (Figure VͲ10 et VͲ11), Zattin et al, [2000, 2002] ont également mis en 

évidence  la variation du niveau de remise à zéro des apatites dans  les turbidites du bassin 

d’avantͲchaine.  Les  résultats  TFA  montrent  clairement  une  diminution  du  degré 

d’enfouissement des domaines  internes vers  les domaines externes (Figures VͲ10 et VͲ11). 

Combinées  à  la  réflectance  sur  vitrinite  (Figure  VͲ11),  ces  données  TFA  permettent  de 

déterminer  la  température  maximale  d’enfouissement  qui,  convertit  en  profondeur  en 

formulant  une  hypothèse  sur  le  gradient  géothermique,  ici  estimé  à  environ  20°C.kmͲ1 

[Zattin et al., 2002], donne des épaisseurs allant de 5 km à 2,5 km. Les reconstructions de 
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l’épaisseur  totale de  la  formation échantillonnée,  i.e.,  la  formation de MarnosoͲArenacea, 

attestent de  l’insuffisance de  l’épaisseur des sédiments synͲorogéniques pour expliquer un 

tel enfouissement. A  l’instar d’Abatte  et al,  [1999], une part de  l’enfouissement est donc 

attribuée par Zattin et al,  [2002] à  la nappe  chevauchante  Ligure dont  la géométrie postͲ

mise en place et anteͲérosion peut être reconstituée. 

Ces  études  thermochronologiques mettent  clairement  en  évidence  la migration  conjointe 

vers  les  domaines  externes  à  l’Oligocène  supérieur  –  Miocène  terminal,  du  front  de 

déformation du prisme d’accrétion crustal (ombroͲtoscan) et des dépôtsͲcentres (turbidites). 

Une  partie  de  l’enfouissement  de  ces  derniers  est  cependant  liée  au  charriage  de  l’unité 

Ligure,  correspondant  à  l’ancien  prisme  d’accrétion  océanique.  Le  cycle  de 

dépôt/enfouissement/exhumation des sédiments synͲorogéniques du bassin d’avantͲchaine 

des Apennins du Nord se traduit donc dans un premier temps par  leur dépôt dans  l’avantͲ

fosse. L’arrêt de la sédimentation coïncide avec l’arrivée des unités ligures qui permettent la 

remise  à  zéro  totale  des  apatites.  La  surrection  des  sédiments  synͲorogéniques  et  de 

l’allochtone  susͲjacent  en  relation  avec  la  propagation  du  système  chevauchant  dans  le 

prisme crustal entraine leur érosion et donc leur refroidissement enregistré par les données 

TFA.  Dans  le  cas  des  Apennins  du  Nord,  on  peut  constater  que  la  durée  du  cycle 

d’enfouissement/exhumation est assez brève,  l’enfouissement et  l’exhumation  intervenant 

peu de temps après le dépôt. Un dispositif similaire, mis en évidence sur le front alpin dans 

les grès d’Annot par Labaume et al,  [2008], montre clairement  l’influence de  l’avancée de 

l’allochtone sur l’enfouissement des sédiments du bassin d’avantͲchaine.      
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Figure  VͲ10 :  carte  schématique  de  la  zone  détaillée  sur  la  Figure  VͲ11  avec  les  diagrammes  radiaux  des 

différents échantillons TFA [Zattin et al., 2002]. Le trait en pointillé représente l’âge central et la zone en grisée 

l’âge  du  dépôt.  Les  lettres A,  B,  C  et D  se  réfèrent  à  des  unités  tectoniques  (Figure VͲ11).  R :  distribution 

unimodale  dont  l’âge  du  pic  est  plus  jeune  que  l’âge  de  dépôt :  remise  à  zéro  totale ;  PR :  distribution 

polymodale les pics d’âges sont  distribués de part et d’autre de l’âge de dépôt : remise à zéro partielle ; D tous 

les pic d’âges sont plus vieux que l’âge du dépôt : absence de remise à zéro.  
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Figure VͲ11 : carte détaillée correspondant au cadre de la Figure VͲ8 [Zattin et al., 2002].  

V.5.c. Conclusions 
L’évolution de l’enfouissement/exhumation des sédiments du bassin d’avantͲchaine est 

directement contrôlée par l’évolution géodynamique du prisme (Figure VͲ12). Dans le cas du 

prisme  pyrénéen,  la  surrection  liée  à  la  mise  en  place  d’une  écaille  chevauchante 

induit l’arrêt progressif de  la sédimentation au toit du chevauchement, puis de son érosion 

dont  les produits alimentent  le nouveau dépôtͲcentre situé en position plus externe que  le 

précédent. L’enfouissement est donc essentiellement sédimentaire, son importance dépend 

de  la  subsidence de  l’apport  sédimentaire et donc de  la  longueur de  l’intervalle de  temps 

avant  la  mise  en  place  de  la  prochaine  structure.  Dans  le  cas  des  Apennins,  le  cycle 

d’enfouissement et d’exhumation doit en plus  intégrer  le  charriage du prisme d’accrétion 

océanique qui  interrompt  la  sédimentation et permet  l’enfouissement des  sédiments  synͲ

orogéniques  les plus  internes du bassin à des  températures supérieures à 120°C  (remise à 

zéro  du  thermochronomètre  apatite).  L’exhumation  se  fait  ensuite  à  la  faveur  du 

développement du prisme crustal sousͲjacent. 
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Figure VͲ12 : Figure schématique [modifiée d’après Labaume, 1992] traduisant  l’évolution de  l’enfouissement 

des sédiments du bassin d’avantͲchaine au front d’un prisme dans deux contextes géodynamiques différents. 

La variation de l’enfouissement, et donc de la température, est illustrée par les diagrammes radiaux théoriques 

qui traduisent le niveau de remise à zéro des apatites (le trait gris indique l’âge de dépôt). Les étoiles indiquent 

la  position  des  échantillons  considérés  et  les  couleurs  rouge,  jaune  et  bleu  indiquent  respectivement  une 

remise  à  zéro  totale,  partielle  et  nulle.  A :  Modèle  d’accrétion  s’apparentant  aux  Pyrénées.  Les  sédiments 

intégrés au prisme sont partiellement remis à zéro. En effet,  la propagation du sytème chevauchant a  induit 

l’arrêt de la sédimentation et la migration du dépôtͲcentre. Ceci a eu comme effet de limiter l’enfouissement 

(sédimentaire) des échantillons. Dans  le bassin,  l’enfouissement à ce stade n’est pas suffisant et  le  reset est 

nul ; B : Modèle type Apennins du Nord. L’allochtone permet le reset total des sédiments dans la partie interne, 
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là  où  son  épaisseur  est  maximale.  Au  front  du  prisme  l’épaisseur  de  l’allochtone  est  insuffisante  et  les 

sédiments ne sont que partiellement resetés. Dans le bassin d’avant chaine, l’histoire est la même que pour le 

modèle A.    
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CONCLUSION  

L’objectif  essentiel  de  ce  travail  de  thèse  était  d’établir  une  description  précise  de 

l’évolution  d’un  prisme  orogénique  intraͲcontinental,  et  plus  particulièrement  des 

interactions entre les mécanismes de déformation mis en œuvre dans l’édification du prisme 

et  les processus d’érosion et de  sédimentation/enfouissement/exhumation des  sédiments 

synͲorogéniques.  Pour  cela,  nous  nous  sommes  focalisés  sur  une  coupe  complète  des 

Pyrénées centreͲouest.  

Dans une première partie, nous nous sommes concentrés sur le prisme orogénique  sudͲ

pyrénéen  en  nous  intéressant  plus  particulièrement  à  l’évolution  thermoͲtectonoͲ

stratigraphique du bassin d’avantͲchaine accrété que constitue le bassin de Jaca. Nous avons 

combiné  une  approche  thermochronologique  basse  température  (traces  de  fission  sur 

apatite) réalisée sur les roches du socle paléozoïque du bord sud de la Zone Axiale ainsi que 

sur les sédiments synͲorogéniques paléogènes du bassin (constituant les premières données 

TFA  acquises  dans  le  bassin  sudͲpyrénéen)  avec  une  analyse  structurale  détaillée.  Les 

principaux résultats sont les suivants : 

♦ Cinq  coupes  équilibrées,  dont  une  restaurée  pas  à  pas,  ont  été  réalisées, 

présentant une nouvelle interprétation d’une partie de la structure du bassin. L’analyse des 

cartes géologiques et des données de subͲsurface (forages et profils de sismique réflexion) 

met en évidence le fait que le chevauchement de couverture d’Oturia, qui fait chevaucher 

la  série  turbiditique  de  l’Eocène  inférieurͲmoyen  sur  les  dépôts  côtiers/continentaux  de 

l’Eocène  moyenͲsupérieur,  se  connecte  en  profondeur  au  chevauchement  de  socle  de 

Bielsa  responsable de  l’exhumation et du basculement du bord sud de  la Zone Axiale au 

Miocène inférieur [Jolivet et al., 2007].       

♦ Les données TFA se caractérisent par une diminution du niveau de  remise à 

zéro  vers  le  sud.  Trois  domaines  de  niveau  de  remise  à  zéro,  i.e.,  total,  partiel  et  nul, 

peuvent être identifiés, correspondant respectivement au bord sud de la Zone Axiale (socle 

paléozoïque),  au  bassin  turbiditique  de  l’Eocène  inférieurͲmoyen  et  au  bassin 

côtier/continental de l’ Eocène moyenͲOligocène inférieur).  

247



 

♦ Ces  données  attestent  donc  que  l’enfouissement  maximum  des  sédiments 

synͲorogéniques n’a pas excédé  la  température du haut de  la PAZ  (110°C+/Ͳ10). On peut 

néanmoins  envisager  que  la  température  maximale  atteinte  ait  été  supérieure  mais 

pendant une durée  insuffisante pour permettre  la  remise à  zéro  totale des apatites.  Les 

turbidites ont été partiellement remise à zéro,  impliquant qu’elles ont été enfouies entre 

60°C et 120°C, correspondant à des profondeurs comprises entre 3 km et 5 km en utilisant 

un géotherme de 25 °C.kmͲ1. Dans le bassin côtier/continental, l’absence de remise à zéro 

des échantillons suggère que l’enfouissement a été  inférieur à 3 km.    

♦ Les  relations  entre  le  degré  de  remise  à  zéro,  l’âge  stratigraphique  et  la 

position  structurale des échantillons  indiquent que  l’augmentation de  température a été 

essentiellement due à l’enfouissement sédimentaire. La diminution du niveau de remise à 

zéro  vers  le  sud  traduit  également  la  diminution  de  l’exhumation  dans  le  prisme 

orogénique vers les zones externes.      

♦ Malgré  les  conditions de  remise  à  zéro partielle des  turbidites,  les données 

thermochronologiques  montrent  un  refroidissement  à  l’Oligocène  terminalͲMiocène 

inférieur.  Nous  proposons  que  l’exhumation  des  turbidites  commence  à  l’Oligocène 

terminal en  lien avec  la surrection et  l’érosion consécutive du  toit du chevauchement de 

socle de Guarga, puis se termine au Miocène  inférieur en  lien avec  le chevauchement de 

BielsaͲOturia.  

L’utilisation combinée de l’analyse structurale et de la thermochronologie TFA a donc permis 

de  mettre  en  évidence  dans  le  bassin  de  Jaca  une  phase  de  déformation  horsͲséquence 

d’âge  Burdigalien  (ͲLanghien)  et  donc  postérieure  au  scellement  du  front  sudͲpyrénéen 

Aquitanien (ͲBurdigalien) classiquement considéré comme marquant la fin de la compression 

pyrénéenne.  

Dans  un  deuxième  temps,  nous  avons  prolongé  vers  le  nord  notre  étude 

thermochronologique,  dans  la  Zone  Axiale  et  la  Zone  NordͲPyrénéenne.  Les  principaux 

résultats sont : 

♦ Les données de thermochronologie TFA confirment la migration générale vers 

sud de l’exhumation dans le prisme. 
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♦ Le  premier  épisode  de  refroidissement,  daté  de  l’Eocène moyen  tardif,  est 

enregistré  dans  la  Zone  NordͲPyrénéenne  et  est  synchrone  de  l’arrivée  des  premiers 

conglomérats dans le bassin nordͲPyrénéen.   

♦  La zone médiane de  la Zone Axiale est caractérisée par des âges de  l’Eocène 

supérieurͲOligocène  inférieur  qui  traduisent  la  formation  de  la  culmination  anticlinale 

(anticlinal stack) résultant de la mise en place des unités de Gavarnie et de Guarga. 

♦ Le  bord  nord  de  la  Zone  Axiale  est  tectoniquement  réactivé  à  l’Oligocène 

terminalͲMiocène  inférieur  simultanément à  l’activation du  chevauchement de Bielsa au 

sud,  entrainant l’exhumation en « popͲup » de la partie interne du prisme orogénique.  

Tous  ces  résultats  ont  été  intégrés  dans  un  modèle  schématique  d’échelle  crustale  de 

l’évolution  du  prisme  des  Pyrénées  centreͲouest  qui  permet  de  faire  ressortir  plusieurs 

caractéristiques majeures :  

♦ Le dispositif tectonique hérité de l’extension alboͲcénomanienne joue un rôle 

majeur dans  la dynamique de  croissance du prisme pyrénéen.  L’inversion des  structures 

extensives  (Zone NordͲPyrénéenne, et unité de Pierrefitte dans  la partie nord de  la Zone 

Axiale)  et  l’accrétion  d’unités  crustales  de  taille  réduite  (EauxͲChaudes)  en  lien  avec  un 

niveau  de  découplage  localisé  dans  la  croûte  supérieure  maintient  le  prisme  dans  des 

conditions sousͲmarines jusqu’à l’Eocène moyen.  

♦ Le  pic  de  la  collision  à  l’Eocène  supérieurͲOligocène  inférieur  coïncide  avec 

l’accrétion de l’unité de Gavarnie, plus épaisse que les unités accrétées précédemment. Ce 

stade majeur dans  l’évolution de  la chaine correspond à  l’émergence d’importants reliefs 

et  au  passage  des  bassins  d’avantͲchaine  sud  et  nord  d’un  régime  sousͲalimenté  à  un 

régime surͲalimenté avec le début de la sédimentation conglomératique. Ce stade perdure 

durant l’Oligocène supérieur avec l’accrétion de l’unité de Guarga.  

♦ A  l’Oligocène  terminalͲMiocène  inférieur,  la  partie  interne  de  la  chaine  est 

réactivée  à  la  faveur  des  chevauchements  de  socle  de  Bielsa  au  sud  et  d’AigueͲRouye 

(candidat potentiel) au nord, induisant la surrection en « popͲup » d’une partie de la Zone 

Axiale. 

Le  modèle  proposé  rend  bien  compte  de  la  géologie  de  surface  et  de  l’évolution  de 

l’exhumation  enregistrée  par  les  données  de  thermochronologie.  Néanmoins,  plusieurs 
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options  sont présentées quant aux modalités de  la  subduction  continentale.  Le modèle  le 

plus simple du point de vue géométrique implique la subduction de la croûte moyenne. Une 

alternative géométriquement plus complexe permet d’associer les contraintes de la géologie 

de  surface,  qui  montrent  l’épaisseur  réduite  des  unités  accrétées,  avec  une  subduction 

limitée  à  la  croûte  inférieure,  ce  qui  est mécaniquement  plus  satisfaisant  que  le modèle 

précédent.  Un  travail  plus  poussé  reste  nécessaire  pour  évaluer  plus  complètement  les 

implications de ces différentes options.      

Ce  travail  montre  donc  que  l’utilisation  combinée  de  la  thermochronologie  TFA  et  de 

l’analyse  structurale  apporte  de  nombreuses  informations  sur  l’évolution  géodynamique 

d’un prisme orogénique, en particulier  lorsque  les mouvements verticaux, mis en évidence 

par la thermochronologie, ne sont pas directement enregistrés par les relations tectoniqueͲ

sédimentation  dans  le  bassin  d’avantͲchaine.  Dans  le  cas  des  Pyrénées,  les  mouvements 

verticaux  résultent  principalement  de  l’empilement  d’unités  crustales  par  accrétion, 

principal  mécanisme  de  déformation  mis  en  œuvre  dans  la  construction  de  l’édifice 

orogénique pyrénéen.  La  comparaison  avec  les Apennins du nord permet de montrer  les 

différences  des  mécanismes  d’enfouissement  et  exhumation  des  sédiments  du  bassin 

d’avantͲchaîne,  suivant que  la  chaîne  se développe essentiellement par accrétion  crustale 

(Pyrénées), ou bien comporte  la mise en place d’un allochtone  (ancien prisme d’accrétion 

océanique)  superposé  au  prisme  crustal.  Dans  le  premier  cas,  l’enfouissement  est 

essentiellement sédimentaire et reste limité (remise à zéro partielle des TFA dans le cas sudͲ

pyrénéen),  alors  qu’il  est  beaucoup  plus  important  dans  le  cas  de  la mise  en  place  d’un 

allochtone (Apennins du nord). La présence de cet allochtone a aussi pour effet de différer 

l’exhumation,  qui  est  dans  tous  les  cas  liée  à  l’activation  des  chevauchements  du  prisme 

crustal. 
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Dynamic of an intracontinental orogenic prism: thermochronologic (apatite 
fission tracks) and tectonic evolution of the Axial Zone and the piedmonts of 

the westͲcentral Pyrenees 

In  this  work  on  a  complete  transect  of  the  westͲcentral  Pyrenees,  we  combine  low 
temperature  thermochronology  (apatite  fission  tracks,  AFT)  with  a  detailed  structural 
analysis  to describe vertical movements  related  to  the  thrusting  system evolution, and  to 
determine the  influence of the  latter on the sedimentation/burial/exhumation cycle of the 
synorogenic deposits of the southern foreland basin (Jaca and Ainsa basins).  
AFT analysis  from a transect of the southͲPyrenean basin show the southward decrease of 
the fission track reset level from the southern edge of the Axial Zone to the SouthͲPyrenean 
frontal thrust, implying the southwards decrease of the burial amount from more than 5km 
in  the  north  to  less  than  3km  in  the  south  assuming  an  average  geothermal  gradient  of 
25°C.kmͲ1. The structural setting of the Jaca basin attests that the burial of the synorogenic 
sediments was mainly due  to  the  sedimentary accumulation. AFT data  from  the northern 
part  of  the  basin  display  a  late  OligoceneͲearly  (middle)  Miocene  cooling  event.  New 
interpretation of industrial seismic reflection profiles across the Jaca basin suggests that the 
Oturia  thrust  is  rooted  in  the  Bielsa  basement  thrust,  responsible  for  the  early  (Ͳmiddle) 
Miocene  outͲofͲsequence  tectonic  reactivation  of  the  southern  flank  of  the  Axial  Zone 
(Jolivet et al., 2007). These results reveal a  lower Miocene (Burdigalian  Ͳ?Langhian) outͲofͲ
sequence episode of tectonic activity of the interior of the southͲPyrenean foreland basin. 
AFT data from the Axial Zone and the NorthͲPyrenean Zone confirm the general southward 
migration  of  the  thrusting  system,  and  also  bring  evidence  of  the  late  OligoceneͲlower 
Miocene outͲofͲsequence  tectonic  reactivation of  the northern  flank of  the Axial Zone. All 
these  results  attest  of  a  late  OligoceneͲlower  Miocene  (BurdigalianͲ?Langhian)  “popͲup” 
reactivation of the  inner part of the westͲcentral Pyrenees, younger than the sealing of the 
southͲPyrenean  front  (AquitanianͲ?Burdigalian) which  is classically considered  to mark  the 
end  of  the  Pyrenean  compression.  These  results  lead  us  to  propose  a  new  crustal  scale 
evolution model of the westͲcentral Pyrenees in 3 stages: (i) From the Late Cretaceous to the 
middle Eocene, the orogenic prism  is characterised by the absence of relief, related to the 
inversion of Cretaceous extensional structures leading to the accretion of thin crustal units; 
(ii) The late EoceneͲOligocene stage corresponds to the continental collision, marked by the 
creation of  important  relief associated with  the accretion of  thick crustal units;  (iii) During 
the early Miocene, the inner part of the Pyrenean wedge is tectonically reactivated. 
 
Keywords:  westͲcentral  Pyrenees,  low  temperature  thermochronology  (apatite  fission 
tracks), foreland basin, Axial Zone, Jaca basin, outͲofͲsequence thrust. 

 

 

 

 



 

Dynamique d’un prisme orogénique intracontinental : évolution 
thermochronologique  (traces de fission sur apatite) et tectonique de la Zone 

Axiale et des piémonts des Pyrénées centroͲoccidentales  
 

Ce  travail  de  thèse  concerne  une  transversale  complète  des  Pyrénées  centroͲ
occidentales, où on a  combiné  la  thermochronologie basse  température  (traces de  fission 
sur  apatites,  TFA)  avec  une  analyse  structurale  détaillée  pour  décrire  les  mouvements 
verticaux associés à  l’évolution du système chevauchant, et pour déterminer  l’influence de 
ce  dernier  sur  le  cycle  sédimentation/enfouissement/exhumation  des  dépôts 
synorogéniques  du  bassin  d’avantͲchaine  sud  (bassins  de  Jaca  et  Ainsa).  L’analyse  TFA 
complète  les  données  déjà  publiées  dans  la  Zone  Axiale  et  la  Zone NordͲPyrénéenne,  et 
constitue la première étude de ce genre dans un bassin d’avantͲchaîne pyrénéen. 
Les données TFA sur la transversale du bassin sudͲpyrénéen montrent une diminution vers le 
sud du degré d’effacement des traces de  fission, traduisant  la diminution vers  le sud de  la 
quantité  d’enfouissement,  supérieure  à  5  km  au  nord  et  inférieure  à  3  km  au  sud  dans 
l’hypothèse un géotherme de 25°.kmͲ1. Le contexte géologique montre que l’enfouissement 
est principalement  lié à  l’accumulation des dépôts synorogéniques. Les données TFA de  la 
partie  nord  du  bassin  montrent  un  refroidissement  d’âge  Oligocène  supérieurͲMiocène 
inferieur (moyen). Par ailleurs, une nouvelle interprétation de profils de sismiques réflexion 
dans  le  bassin  de  Jaca  montre  que  le  chevauchement  d’Oturia  s’enracine  dans  le 
chevauchement de socle de Bielsa, responsable de  l’exhumation tectonique horsͲséquence 
du  bord  sud  de  la  Zone  Axiale  au  Miocène  inférieur  (Ͳmoyen)  (Jolivet  et  al.,  2007).  Ces 
résultats  attestent  donc  de  l’exhumation  tectonique  horsͲséquence  au  Miocène  inférieur 
(BurdigalienͲ ?Langhien) de la partie nord du bassin d’avantͲchaine sudͲpyrénéen. 
Des données TFA obtenues dans  la Zone Axiale et  la Zone NordͲPyrénéenne confirment  la 
migration générale vers le sud du système chevauchant, et mettent également en évidence 
la  réactivation  tectonique  horsͲséquence  du  bord  nord  de  la  Zone  Axiale  à  l’Oligocène 
terminalͲMiocène  inférieur. L’ensemble de ces  résultats atteste donc de  la  réactivation en 
« popͲup » de la parties interne des Pyrénées centreͲouest à l’Oligocène supérieurͲMiocène 
inférieur  (BurdigalienͲ ?Langhien),  postérieurement  au  scellement  du  front  sudͲpyrénéen 
(AquitanienͲ ?Burdigalien)  classiquement  considéré  comme  marquant  la  fin  de  la 
compression pyrénéenne. Ces données nous ont permis de proposer un nouveau modèle 
d’évolution crustale des Pyrénées centroͲoccidentales en 3 grandes étapes  :  (i) du Crétacé 
supérieur à l’Eocène moyen, le prisme est caractérisé par une absence de relief, en lien avec 
l’inversion  de  structures  extensives  crétacées  conduisant  à  l’accrétion  de  petites  écailles 
crustales ;  (ii)  la période Eocène supérieurͲOligocène correspond à  la collision continentale 
proprement dite, et est marquée par  la création d’importants  reliefs associés à  l’accrétion 
d’épaisses unités crustales ; (iii) au Miocène  inférieur,  la partie  interne du prisme pyrénéen 
est réactivée. 
 

Mots clés : Pyrénées centroͲoccidentales, thermochronologie basse température (traces de 
fission sur apatite), bassin d’avantͲchaîne, Zone Axiale, bassin de Jaca, chevauchement horsͲ
séquence. 

(English abstract on inside cover) 


