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INTRODUCTION

SITUATION GEOGRAPHIQUE — GEOMORPHOLOGIE

La coupure & 1/50 000 Saint-Paul-de-Fenouillet est a cheval sur les départements
des Pyrénées-Orientales (66) a I’Est, de I’ Aude (11) & I’Ouest, et comprend une
petite zone située en Ariege (09) dans le coin Sud-Ouest. Formant les
contreforts du versant nord de la chaine pyrénéenne, la coupure montre un relief
montagneux assez marqué qui s’éléve globalement du Nord vers le Sud et de
I’Est vers I’Ouest. A proximité de la limite septentrionale de la carte, au Nord d’un
axe Axat — Saint-Paul-de-Fenouillet, les sommets dépassent rarement 1 000 m
d’altitude. Plus au Sud, ils atteignent 1 000 & 1 500 m (par exemple Pic d’Estable a
1495 m ou Sarra Naout & 1 310 m), sauf dans la zone orientale de la carte
(sommets & 500-700 m), puis s’élévent au-dela vers le SW (Pic Dourmidou a
1 843 m) pour culminer & plus de 2 200 m (2 258 m) dans I’extréme SW. Le relief
s’organise selon une orientation dominante E-W trés marquée, en accord
avec les structures et les grandes entités géologiques : formations sédimentaires
mésozoiques et formations métamorphiques et magmatiques du Paléozoique.
Du Nord au Sud se succédent ainsi :

1- Le synclinal des Fenouillédes constitués en son cceur de marnes et sur ses
bordures de barres calcaires a versants abrupts ;

2- Les massifs nord-pyrénéens de I’Agly et de Salvezines formant le substrat
paléozoique aux reliefs pénéplanés avec en alternance, collines, plateaux et
ravins ;

3- Le synclinal mésozoique de Boucheville et enfin ;

4- Les granites fini-paléozoiques et leur couverture sédimentaire présentant une
succession de replats s’étageant de maniére saccadée de 1 900 m a 650 m
d’altitude d’Ouest en Est.

L’Aude, dans le NW du territoire de la carte, et I’Agly, en limite orientale
constituent les principaux cours d’eau de la feuille. L’ Aude s’écoule vers le
Nord, I’Agly vers le Sud-Est; tous deux rejoignent ensuite la Méditerranée
suivant une direction W-E. Ces deux « fleuves c6tiers » collectent directement
ou indirectement I’ensemble des petit cours d’eau de la carte, sauf dans sa partie
sud et & I’Est du col de Jau ou les ruisseaux et riviéres vont plus au Sud,
alimenter le Tét qui s’écoule également vers I’Est et la Méditerranée.

Le territoire de la carte est peu peuplé. Saint-Paul-de-Fenouillet, chef-lieu
de canton en constitue logiquement la principale ville avec un peu moins de
2 000 habitants. Précisément, 1 812 habitants y étaient recensés en 2017
(données INSEE). Caudies-de-Fenouillédes avec 618 habitants représente la
2¢me commune la plus peuplée de la carte. Plusieurs villages de moins de 100 &
300 habitants sont répartis dans les différentes vallées.
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CADRE GEOLOGIQUE REGIONAL — PRESENTATION DE
LA CARTE

La carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, localisée au Sud du chevauchement
frontal nord-pyrénéen (voir schéma structural), s’étend entre la Zone nord-
pyrénéenne et la Zone axiale de la chaine. Elle est traversée par la Faille nord-
pyrénéenne qui sépare ces deux zones selon une direction WNW a ESE et
constitue une structure majeure de la chaine et de son histoire « alpine » au
cours du Mésozoique (ére secondaire) et du Cénozoique (Tertiaire et
Quaternaire).

Les terrains rapportés a la Zone nord-pyrénéenne occupent plus de la moitié
du territoire de la carte. s sont constitués de roches sédimentaires mésozoiques
plissées formant la couverture de deux massifs de socle paléozoique, les massifs
nord-pyrénéens de I’Agly et de Salvezines, structurés au cours du cycle
varisque (hercynien) et affleurant au centre de la zone. La partie sud de la Zone
nord-pyrénéenne est occupée par une bande de marbres mésozoiques
dénommée « Zone interne métamorphique ». De grands plis et de grandes failles
alpines de direction E-W et déversés vers le Nord affectent 1’ensemble de la
Zone nord-pyrénéenne.

Dans la Zone axiale, autrefois appelée « Haute chaine primaire », les
massifs granitiques hercyniens de Quérigut et de Millas, contemporains et de
composition similaire, occupent la majeure partie de la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet. 1ls sont intrusifs dans des terrains sédimentaires paléozoiques
déformés.

Les formations superficielles (ou régolithe) sont représentées par des
formations allochtones dominantes (alluvions fluviatiles, dépdts glaciaires,
breches de pentes, éboulis) et des formations autochtones subordonnées
(altérites).

CONDITIONS D’ETABLISSEMENT DE LA CARTE

Au Nord de la Faille nord-pyrénéenne, soit sur plus de la moitié
septentrionale de la feuille, la cartographie a été réalisée par D. Leblanc, a partir
de ses propres levés (1982-1989) pour les terrains mésozoiques et le socle du
massif de Salvezines, et des levés de M. Fonteilles pour le socle du Massif de
I’ Agly. Les contours proposés par cet auteur ont été complétés :

1- Par B. Monod a partir de ses observations (2020) et des levés de J.-P. Wallez
(1974), J.-P. Bousquet (1975) et M. Meurisse (1973) pour le quart NW de
la feuille, incluant la couverture mésozoique du massif de Salvezines ;

2- Par D. Marquer a partir de levés réalisés au cours de camps de terrain de
I’Université de Besangon, pour le Massif de I’ Agly.
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A D’Est, les contours sont cohérents avec ceux de la feuille Rivesaltes
(coupure n° 1090, Fonteilles et al., 1993), mais les « contenus » de contour
(noms des formations) peuvent varier localement entre les cartes. Au Sud, la
cartographie est cohérente avec celle de la feuille Prades (feuille n° 1095,
Guitard et al., 1992) sauf trés localement. Au Nord, les dysharmonies sont un
peu plus nettes avec la feuille de Quillan (n° 1077, Crochet et al., 1989) mais
ne sont pas trés nombreuses ni trés marquées. A I’Ouest, les contours sont
cohérents avec ceux de la feuille Ax-les-Thermes (coupure n° 1088, maquette
en préparation).

Les données structurales reportées sur la partie nord-pyrénéenne de la carte
ont été fournies par D. Marquer pour le Massif de 1’ Agly et par A. Genna pour
la couverture mésozoique (essentiellement bassin de Boucheville).

Au Sud de la Faille nord-pyrénéenne, les levés des terrains granitiques et
de leur encaissant paléozoique ont été réalisés sur une période comprise entre
1997 a 2010 par E. Egal et D. Lahondére, et en 2006 par C. Durand dans le
cadre d’une these de Doctorat. Les contours proposés sont cohérents avec ceux
de la feuille Prades (coupure n° 1095, Guitard et al., 1992).

Les formations superficielles néogenes et quaternaires ont été levées par les
auteurs précités dans leurs secteurs respectifs et en complément par M. Calvet
(notamment formations glaciaires) et E. Le Goff (altérites) sur I’ensemble de la
feuille.

Le couvert forestier important d’une grande partie du territoire de la feuille
Saint-Paul-de-Fenouillet rend les affleurements souvent peu visibles et d’acceés
relativement difficile sauf le long des routes et des nombreuses pistes
forestiéres. Dans les parties les plus hautes du territoire de la carte (extréme SE,
pic Dourmidou, Pic del Roussillou...), les crétes bien dégagées et relativement
faciles d’accés permettent 1’observation de nombreux affleurements.

Par ailleurs, au moins dans la partie sud de la carte, les versants des vallées
encaissées sont généralement recouverts de blocs éboulés ou glissés de grande
taille (plurimétriques) qui masquent le substratum en place. Du fait de leur
généralisation, ces zones de blocs déplacés n’ont pas été représentées sur la
carte.
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Précision de D. Leblanc (cartographie de la zone nord-pyrénéenne de la
carte) : « la représentation des contacts pose un délicat probleme lorsqu'il s'agit
de contacts tectonisés mais ne correspondant pas apparemment a des contacts
anormaux importants. C'est le cas des contacts socle-couverture qui sont
indiscutablement des décollements dans les massifs de I'Agly et de Salvezines ;
c'est aussi le cas des contacts entre calcaires et marnes de part et d'autre du
ceeur marneux du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet. Lorsqu'ils sont
visibles, ces contacts sont toujours tectonisés et donc anormaux. lls ne
paraissent cependant pas perturber de facon sensible les superpositions
stratigraphiques méme s'il est possible que des mouvements décrochants
importants se soient produits le long de ces discontinuités lithologiques. Tous
ces contacts "peu anormaux” ont été conventionnellement représentés comme
normaux ».

Dans cette notice, les descriptions des terrains mésozoiques nord-pyrénéens
ont été fournies pour 1’essentiel par D. Leblanc et complétées par B. Monod.
Concernant les terrains hercyniens du massif de 1’ Agly, les descriptions ont été
largement reprises de la notice de la feuille Rivesaltes (Berger et al., 1993) et
complétées (notamment pour leur interprétation génétique ou tectonique) des
résultats issus des publications nombreuses sur ce massif. Les descriptions des
formations du massif de Salvezines s appuient sur celles proposées par M. Demange
et M.-L. Pascal (1979). Pour la zone axiale, les descriptions ont été rédigées par
les auteurs des levés des terrains concernés et complétées par B. Monod et
E. Le Goff. M. Calvet a rédigé ’essentiel de ce qui concerne les formations
superficielles.

Mise en chantier il y a 40 ans, la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet est I'une
des derniéres feuilles publiées sur le territoire métropolitain. De nombreux
géologues ont participé a son élaboration, interrompue a de multiples reprises.
La finalisation de la carte et de la notice, réalisée par B. Monod et E. Le Goff,
anécessité un important travail d’harmonisation des données préexistantes ainsi
que d’intégration de connaissances issues de 1’abondante littérature scientifique
publiée depuis quarante ans, et particulierement celles du récent « Chantier
Pyrénées » du Programme Référentiel géologique de la France (RGF,
https://rgf.brgm.fr/). La bibliographie scientifique nouvelle laisse évidemment
apparaitre plusieurs hypothéses et interprétations divergentes que les auteurs
n’ont pas voulu trancher.
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DESCRIPTION DES TERRAINS AFFLEURANTS

NEOPROTEROZOIQUE TERMINAL ET PALEOZOTQUE
(CYCLE VARISQUE)

Zone Nord-Pyrénéenne : massifs hercyniens de I’Agly et de
Salvezines

Les massifs hercyniens de I’Agly et de Salvezines, les plus orientaux des
massifs nord-pyrénéens, sont constitués de terrains néoprotérozoiques (?) a
paléozoiques d’origine magmatique ou plutonique (orthogneiss, paragneiss,
micaschistes, schistes) affectés a différents degrés par le métamorphisme. Ces
deux massifs, & ’instar de tous les massifs nord-pyrénéens, apparaissent en
dbmes au cceur d’antiformes chevauchants de couverture mésozoique (synclinal
du Fenouillet au Nord, synclinal du Bas-Agly a I’Est et synclinoriuml de
Boucheville au Sud). 1ls sont limités, au Nord et au Sud, par des failles inverses
a vergence nord, dont la faille majeure de Trilla-Bélesta (Fonteilles, 1970) qui
marque la limite sud du massif de 1’Agly en contact avec la Zone Interne
Métamorphique. M. Fonteilles (1976), P. Olivier (2008) ou J. Vanardois (2020),
décrivent dans ce massif, un métamorphisme prograde continu depuis le faciés
des schistes verts, dans les formations sédimentaires les plus superficielles &
I’Est, jusqu’au faciés des granulites pour les formations les plus profondes, le
passage entre les deux coincidant avec 1’apparition de 1’anatexie.

Les formations néoprotérozoiques a paléozoiques du massif de I’ Agly sont
affectées au Carbonifere par un important plutonisme se mettant en place tant
dans des niveaux superficiels (granodiorite de Saint-Arnac), que dans des
parties plus profondes (granites de Cassagnes), et jusqu’au faciés des granulites
pour la charnockite d’Ansignan (Fonteilles, 1970). Ces granitoides sont
associés a des roches basiques en lentilles ou en filons.

A T’échelle régionale, le massif de I’Agly est subdivisé en trois unités
superposees qui sont du haut vers le bas (Fig. 1) :

— la série de Caladroy-Forga Real, également connue sous le nom de série du
Col de la Bataille et de Forga Real (Berger et al., 1993). Plus étendue sur la
feuille voisine de Rivesaltes, elle est représentée, sur la carte de Saint-Paul-
de-Fenouillet, par la formation cambrienne des micaschistes de Saint-
Martin, intrudée par un granite orthogneissifié sensiblement plus jeune
(’orthogneiss de Riverole d’age supposé ordovicien, Berger et al., 1993).
Tous deux forment une bande étroite Est-Ouest au Sud de Saint-Paul-de-
Fenouillet. Les sédiments métamorphiques évoluent du facies des schistes
verts aux faciés des amphibolites (Fonteilles, 1976) et sont représentés par
des métapélites et des métagraywackes. Un pluton granitique tardi-
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carbonifeére, le granite de Saint-Arnac (Olivier et al., 2008), et des sills
pegmatitiques recoupent I’ensemble ;

— la série de Bélesta comprend des paragneiss néoprotérozoiques partiellement
migmatisés et des orthogneiss datés entre 541,8 + 3,7 Ma et 539,8 + 3,7 Ma
(fin Ediacarien a début Cambrien) intrudés par des granitoides tardifs datés
entre 298,1 + 3,0 Ma et 306,9 + 2,7 Ma (fin du Carbonifére a début du
Permien) accompagnés de filons de pegmatites (Tournaire Guille et al.,
2019);

— la série de Caramany est composée de paragneiss, marbres, orthogneiss et
de granitoides tardifs de composition variée, dont la charnockite
d’Ansignan associée a des sills de norites. Les roches plutoniques ont été
datés & 314 + +6/-7 Ma par J.-P. Respaut et J.-B. Lancelot (1983) pour la
charnockite d’Ansignan, 308 + 1 Ma pour la diorite a la base du pluton de
Saint-Arnac et 307 Ma pour la granodiorite constituant 1’essentiel du pluton
(Olivier et al., 2004, 2008). Plus récemment, de nouvelles datations ont
précisé ces ages (Tournaire Guille et al., 2019) : les orthogneiss ont été datés
a 5285 + 4,7 Ma (Cambrien inférieur), la charnockite a 306,9 + 25 Ma
(Carbonifere supérieur), le granite de Cassagnes a 308,1 + 3,4 Ma.

Ces trois séries sont affectées, a la fin de ’orogenése hercynienne, par une
déformation intense associée a un métamorphisme de type haute température —
basse pression succédant a I’emplacement des veines pegmatitiques (voir
paragraphe « Structures et mEtamorphisme (Evolution tectono-mEtamorphique) »).

La carte de Saint-Paul-de-Fenouillet ne couvre que 1’extrémité occidentale
du massif de ’Agly qui montre du Sud au Nord : les séries de Bélesta, de
Caramany, de Caladroy-Forga Real et différents granitoides (Fig. 1).

D’extension plus réduite, et dans le prolongement occidental du massif de
I’ Agly, le massif de Salvezines est constitué de formations similaires, mais aux
facieés plus tranchés. Les orthogneiss et granites sont directement surmontés par
les terrains épimétamorphiques constituant la couverture dévono-carbonifére.
Il faut noter que la bordure occidentale de la carte effleure le massif de Besséde-
de-Sault, autre massif nord-pyrénéen bien développé sur la feuille voisine
d’ Ax-les-Thermes.
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En dehors de ces deux massifs principaux, une toute petite entité de socle
probable est représentée (¢) au Nord du village du Clat, au niveau du Pas del
Corps.

Les descriptions de formations présentées ci-dessous sont largement
reprises de la notice de la feuille Rivesaltes (Berger et al., 1993) a I’exception
du mini massif du Pas del Corps.

Socle du Pas del Corps

C. Quartzites, schistes et gneiss. Ce petit massif de 500 m de long affleure
pres de la limite ouest de la feuille et au Nord du Clat, au niveau du Pas del
Corps (lieu-dit indiqué sur le fond 1/25 000 de I’IGN). Considéré comme d’age
carbonifére sur la carte géologique au 1/80 000 de Quillan (Casteras et al.,
1967), il a ensuite été rapporté a I'Albo-Cénomanien (Bilotte et al., 1970).
Reprenant les travaux de M. Meurisse (1973) qui observe des débris de schistes
et de gneiss dispersés dans les champs, ainsi qu’un rocher de quartzite d'une
dizaine de metres de long, D. Leblanc interpréte ces roches comme une écaille
du socle hercynien associée a une faille. Néanmoins, leur attribution
stratigraphique est extrémement incertaine.

Séries gneissiques migmatitiques de Caramany et de
Bélesta (Néoprotérozoique a Paléozoique basal)

Les séries gneissiques du massif de I’ Agly représentent les parties les plus
profondes (et les plus anciennes) de 1’édifice, ou elles sont affectées par un
métamorphisme hercynien de haut degré (granulite a amphibolite) et
anatectique (migmatitique).

Deux séries gneissiques, autrefois rapportées a un socle cadomien (Guitard
et Raguin, 1958, Fonteilles et Guitard, 1986), sont classiquement distinguées
en termes d’unités lithotectoniques (Paquet et Mansy, 1991): la série de
Caramany, la plus profonde, et la série de Bélesta. Globalement ces séries sont
essentiellement composées de roches quartzo-feldspathiques a biotite, de plus
en plus riches en grenat vers la base. Elles affichent chacune un faciés
(para)gneissique + migmatitique dominant, chargé en intercalations lenticulaires en
partie commune aux deux séries: des marbres et des facies gneissiques
particuliers (gneiss trés clairs ou « gneiss blancs » de Cassagnes [a différencier
du granite du méme nom rattaché a la charnockite d’Ansignan], gneiss a
silicates calciques, gneiss a silicates d’alumine). Selon M. Fonteilles (1976), le
protolithe des paragneiss était un matériau argileux ou grauwackeux, avec
intercalations de calcaires et de roches calciques. On trouve également de fins
niveaux amphibolitiques dont le protolithe volcanique serait d'affinité
tholéiitique (Fonteilles, 1981). Ces gneiss sont intrudés, au Carbonifére, par des
granitoides (granite charnockitique d’ Ansignan et granite de Cassagnes, décrits
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plus loin). Les nombreuses intrusions plutoniques au sein des paragneiss
permettent de définir une colonne lithostratigraphique pour chacune des deux
séries (Fig. 2). Leur description détaillée est présentée dans la notice de la
feuille Rivesaltes (Berger et al., 1993) et par B. Tournaire Guille et al. (2019).
Néanmoins, si les deux séries présentent des lithologies similaires, elles se
distinguent 1’une de I’autre par I’intensit¢ du métamorphisme, de plus haut
degré dans la série de Caramany. Sur la carte Rivesaltes, la limite entre les deux
séries gneissiques, lorsqu’elle n’est pas tectonique, correspond a I’isograde
métamorphique entre les zones a cummingtonite d’une part et a hypersthéne et
hornblende d’autre part.

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, les séries gneissiques de Caramany
et de Bélesta sont séparées par la faille de Fosse-Ansignan (Fonteilles, 1970).

CC. Gneiss de Caramany : gneiss migmatitiques et gneiss gris
quartzo-feldspathiques a grenat et cordiérite. Sur la carte de Saint-
Paul-de-Fenouillet, ces paragneiss affleurent sur une zone a peu prés circulaire
autour du village de Felluns. lls contiennent de nombreux niveaux lenticulaires
de gneiss a silicates calciques ((cal) et quelques niveaux de marbres (M). La
formation des gneiss de Caramany, épaisse de 1 200-1 500 m, comprend
essentiellement des paragneiss quartzo-feldspathique d’age fini-protérozoique
intrudés par la charnockite d’ Ansignan et le granite de Cassagnes (Berger et al.,
1993).

Les gneiss de Caramany constituent 1’unité lithotectonique structuralement
la plus profonde au sein de I’édifice hercynien du massif de I’Agly. Cette
position se traduit par un métamorphisme granulitique parfois migmatitique
(Fonteilles, 1970), allant jusqu’a I’anatexie dans la partie inférieure. Les
néosomes granitiques se disposent le plus souvent en lentilles et poches, et non
en lits continus. Riches en grenat, ils sont plus sombres que ceux des Gneiss de
Bélesta. La partie supérieure des Gneiss de Caramany, souvent trés peu
anatectique, est représentée par des gneiss gris quartzo-feldspathiques assez
sombres, proches des paléosomes a grain fin des Gneiss de Bélesta, mais le plus
souvent riches en grenat, et recoupés par des veines irréguliéres de caractére
granitique. Selon B. Tournaire Guille et al. (2019), la paragenese la plus
commune comprend quartz, feldspath, grenat + biotite. Dans les facies
pélitiques, 1’assemblage comprend biotite + feldspath + quartz + grenat +
cordiérite + sillimanite + ilménite + spinelle. B. Tournaire Guille et al. (2019)
présentent une colonne lithologique synthétique comprenant a la base plusieurs
dizaines de metres de paragneiss calco-silicatés, une dizaine de métres d’un
orthogneiss leucocrate a yeux de feldspath potassique et des gneiss quartzo-
feldspathiques fortement déformés, voire mylonitiques, & Grt + Bt + Opx. Des
niveaux riches en cordiérite sont fréquents sur la feuille Rivesaltes, mais ne sont
pas cartographiés sur la carte Saint-Paul-de-Fenouillet.



.17 -

Ediasarah Earliest Ordovician Latest
l Cambrian 2 Carbonif.
Caladroy
For¢a Real
Unit
Bélesta
Unit
Caramany
Unit
g ]

£ Calcaires / Marbres [ Gres calcareux / Paragneiss a Ca-silicate

" ; ; Essaims de
Pélites / P
[E=] Pélites / Paragneiss alumineux V dykes

[ Granites  [E3] Granites porphyr.  [ZJE=] Orthogneiss

Fig. 2 - Evolution schématique des intrusions plutoniques dans les
séries gneissiques du massif de I’Agly, d’aprés B. Tournaire Guille
et al. (2019).
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Les intercalations de gneiss a silicates calciques (Ccal) sont abondantes
dans la série de Caramany, notamment a proximité du village de Felluns. Les
niveaux de marbres (M) cartographiables sont moins fréquents.

Les niveaux de roches basiques cartographiés sur la feuille Rivesaltes au
sein des gneiss de Caramany n’ont pas été individualisés sur la carte Saint-Paul-
de-Fenouillet.

{B. Gneiss quartzo-feldspathiques de Bélesta. Sur la feuille Saint-Paul-
de-Fenouillet, les gneiss de Bélesta forment une bande cartographique E-W
étroite (~ 1 km de largeur) et allongée (sur environ 12 km), limitée pour
I’essentiel par les failles de Trilla-Bélesta, au Sud, et de Rentadou, au Nord.
Plus a I’Est, sur la feuille Rivesaltes, la prolongation cartographique de ces
gneiss est rapportée a la formation de Caramany. La formation gneissique de
Bélesta renferme de nombreuses intercalations cartographiées de marbres,
gneiss et granites (cf. infra).

Les gneiss de Bélesta sont composés pour 1’essentiel de paragneiss quartzo-
feldspathiques d’age fini-protérozoique, d’environ 1 000 m d’épaisseur (Berger
etal., 1993). lls se présentent en bancs réguliers tant6t plus sombres, tantot plus
clairs. lls sont, dans leur ensemble, trés laminés montrant localement de
véritables zones mylonitiques. A I’échelle de la carte, les gneiss de Bélesta
apparaissent massifs et homogenes alors que dans le détail, G.-M. Berger et al.
(1993) décrivent des facies quartzo-feldspathiques variés en bancs métriques a
décimétriques. Cette hétérogénéité métrique a plurimétrique est confortée par
des observations récentes (Tournaire Guille et al., 2019) faites a proximité du
barrage de Caramany (feuille Rivesaltes). Sur cette coupe sont reconnus trois
grands types de facies :

1- Des orthogneiss (70 % de la coupe) contenant des porphyroclastes
centimétriques de feldspath potassique a macle de Carlsbad et constitués de
feldspath potassique + plagioclase + quartz + biotite + muscovite et de rares
grenat et sillimanite ;

2- De probables paragneiss (15 % de la coupe) comprenant outre le quartz, le
feldspath potassique, le plagioclase et la biotite, des minéraux alumineux
(sillimanite, grenat, cordiérite) et enfin ;

3- Des granites a biotite + muscovite (15 % de la coupe) avec une foliation
magmatique marquée par l’alignement des biotites parallélement a la
foliation gneissique. Si les gneiss présentent une foliation pénétrative
synmétamorphe, aucune déformation mylonitique tardive n’y est observée.

Selon ces auteurs, granites et orthogneiss ont une composition chimique
proche de la limite entre les granites des types | et S granites (A/CNK =1,1) et
appartiennent a la lignée des granites calco-alcalins a subalcalins. Des datations
U-Th-Pb sur zircons ont été réalisées sur plusieurs orthogneiss et granites de la
coupe. Deux datations d’orthogneiss donnent des ages a 541,8 £ 3,7 Ma et
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539,8 + 3,7 Ma (fin Ediacarien a début Cambrien). Quelques zircons présentent
une surcroissance donnant un age vers 300 Ma (Carbonifere terminal). Les granites,
quant a eux, présentent des ages Concordia a 298,1 + 3,0 Ma et 306,9 + 2,7 Ma
(fin Carbonifére a début Permien). Par ailleurs, le cceur des zircons donne des
ages concordia a 535,5 + 6,6 Ma et 533,8 + 7,2 Ma, similaires a ceux des
orthogneiss voisins. On peut donc conclure qu’une part des gneiss de Bélesta
sont en fait des intrusions granitiques d’age carbonifére, se rapportant a
I’intrusion d’Ansignan, qui n’ont pas été identifiées en tant que telles sur la
carte.

Sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, de nombreuses intercalations
d’orientation E-W de gneiss a sillimanite, cordiérite et grenats tres abondants
(kinzigites), et de quelques niveaux de marbres, déja observés au sein des gneiss
de Caramany, sont reportées au sein des Gneiss de Bélesta Ces niveaux
présentent des extensions plurihectométriques a suprakilométriques. En
revanche les intercalations de gneiss calco-silicatés connus sur la feuille de
Rivesaltes n’ont pas été identifiées. De méme, les intercalations de roches
basiques (amphibolites) n’ont pas été observées au sein des gneiss de Bélesta
sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet (cf. notice, Berger et al., 1993) : elles
seraient présentes uniquement a la base de la série (100-200 premiers métres).
Les intrusions du granite de Cassagnes (yC) sont nombreuses ; elles sont a
rapporter a ’intrusion charnockitique d’Ansignan (cf. infra). S’ajoutent des
intercalations d’albitites (Ab) crétacées qui semblent constituer un niveau quasi
continu sur plusieurs kilometres.

M. Marbres. Des niveaux lenticulaires peu épais de marbres sont intercalés
dans les séries de Caramany, de Bélesta ou au sein des gneiss de Cassagnes eux-
mémes. Leur longueur cartographiée varie entre 200 m et 2,5 km (intercalations
dans les gneiss de Cassagnes). Sur la feuille Rivesaltes, dans la partie
structuralement la plus profonde (métamorphique) observable a I'affleurement,
plusieurs bancs de marbre riches en olivine et spinelle, d'épaisseur
plurimétrique, sont signalés et considérés comme dérivant de dolomies (Berger
et al., 1993). La minéralogie observée dans les gneiss de Caramany est la
suivante : diopside + quartz + sphéne + amphibole + feldspath plagioclase +
wollastonite + calcite + grenat + scapolite (Tournaire Guille et al., 2019). Dans
les gneiss de Bélesta, il s’agit de diopside + sphéne + scapolite + anorthite +
quartz + calcite = phlogopite * grossulaire secondaire * clinozoisite secondaire.

{BS. Gneiss blancs de Cassagnes. Les gneiss tres clairs de Cassagnes
sont représentés sur la carte Saint-Paul-de-Fenouillet par un petit panneau en
bordure de faille au cceur des Gneiss de Caramany (lieu-dit : col d’Arque) et
surtout par un corps allongé plurikilométrique a I’interface entre les séries de
Caramany et de Bélesta. Sur la feuille Rivesaltes (Berger et al., 1993), ils
forment des niveaux de 50 a 100 m d’épaisseur. Ils n’ont pas été observés au
sein de la Série de Bélesta. Il s’agit de gneiss trés clairs presque entiérement
constitués de quartz et de feldspath alcalin avec quelques petits grenats. lls
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peuvent présenter une trés forte déformation accommodée par un étirement
remarquable des cristaux de quartz. Ces gneiss contiennent eux-mémes des
niveaux de marbre dont un est cartographié sur une distance continue de plus
de 2 km au NW de Felluns.

Ccal. Gneiss a silicates calciques. Ces gneiss n’ont pas été cartographiés
dans la série des Gneiss de Bélesta, mais uniquement au sein des Gneiss de
Caramany ou ils sont particulierement développés, notamment a I’Est et au SE
de Felluns. lls affleurent généralement sous forme de bancs réguliers peu
boudinés et assez peu déformés. Ils sont parfois associés a de minces niveaux
de para-amphibolites litées et de composition minéralogique trés variable d’un
lit & I’autre (Berger et al., 1993). Ces gneiss contiennent respectivement dans
les séries de Caramany et de Bélesta les assemblages suivants : diopside +
quartz + sphéne + amphibole + feldspath plagioclase + wollastonite + calcite +
grenat + scapolite et diopside + sphéne + scapolite + anorthite + quartz + calcite
+ phlogopite = grossulaire secondaire + clinozoisite secondaire (Tournaire
Guille, 2019).

Cal. Gneiss a sillimanite, cordiérite et grenats trés abondants
(= kinzigites). Ce faciés pétrographique apparait au sein des gneiss de Bélesta
sous forme de fines intercalations ou «bancs» qui n’ont été suivis et
cartographiés que sur des distances limitées (hectométriques) au SW des
Cabanes. Ces bancs forment des niveaux métriques a décamétriques tres
continus qui constituent des reperes lithostratigraphiques typiques de la série
(Berger et al., 1993). IIs renferment la paragenese suivante : biotite + sillimanite
+ cordiérite + grenat + plagioclase + feldspath potassique + quartz + spinelle +
corindon (Tournaire Guille et al., 2019).

{SM. Formation des paragneiss de Saint-Martin : paragneiss et
micaschistes (série schisto-gréseuse du col de la Bataille et de
Forca-Real) avec intercalations d'orthogneiss (Cambrien ?). Cette
formation de micaschistes constitue, au Nord de 1’orthogneiss de Riverole, une
bande étroite qui sépare ce dernier du granite de St-Arnac intrusif dans les
micaschistes. Plus a I’Est, sur la feuille Rivesaltes, elle s’étend sur une
superficie assez vaste au Nord et a I’Est des séries gneissiques ante-
paléozoiques : elle y constitue la série schisto-gréseuse du col de la Bataille et
de Forga-Real, formée d’alternances turbiditiques de grés grauwackeux et de
schistes pélitiques métamorphisés. Un &ge ordovicien inférieur-moyen a été
attribué par comparaison avec d’autres séries pyrénéennes de la Zone Axiale
rapportées a cette période ou systeme (Berger et al., 1993). Cependant, I’age de
ces derniéres est aujourd’hui mieux contraint si bien que par analogie la série
du col de la Bataille et de Forca-Real pourrait étre rapportée au Cambrien (Padel
et al., 2018)

Dans le contact localement faillé de ces métasédiments avec les gneiss de
Riverole, s’intercale localement un peu de calcaire dont il parait bien incertain
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de faire I'équivalent du marbre de base en raison de son aspect trés différent et
de I’absence de minéraux de métamorphisme.

D’apreés les observations faites sur le territoire de la feuille Rivesaltes, ces
terrains se situent dans la zone de I'andalousite ou de la sillimanite du
métamorphisme régional. Au voisinage du granite de Saint-Arnac, on observe
un métamorphisme de contact qui se surimpose au métamorphisme régional
avec le développement d'une seconde génération de petits porphyroblastes de
cordiérite, de dimension d’~ 6 a 7 mm (Berger et al., 1993).

Les paragneiss de Saint-Martin sont également observés sous forme
d’enclaves ou septas, pour partie cartographiés, au sein du granite de St-Arnac.
Ces septas, le plus souvent gréseux, renferment le plus souvent de la sillimanite,
mais 1’andalousite peut également y étre trés abondante (Berger et al., 1993).

Des lentilles pegmatitiques (P) sont également présentes en abondance au
sein des micaschistes.

Roches magmatiques du Paléozoique inférieur

YCR. Orthogneiss de Riverole (Ordovicien ?). Cette formation affleure
essentiellement sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet, au sein du massif de
I’ Agly, selon une bande principale E-W localisée entre la série gneissique de
Bélesta, au Sud, et les terrains métasédimentaires ordoviciens ((SM) au Nord.
Le contact sud correspond a la faille de Rentadou (Fonteilles, 1970), le contact
nord n’étant qu’en partie faillé. Cette bande orthogneissique s’interrompt
rapidement sur la feuille Rivesaltes, prés de sa limite ouest. A I’Ouest, elle se
prolonge par une petite bande secondaire au Sud du petit village de la Vilasse
et réapparait dans la partie orientale du massif de Salvezines, au contact du
granite du méme nom. La formation est recoupée par la route reliant les villages
de St-Martin et Le Vivier.

Ces orthogneiss clairs saccharoides a petits yeux constituent un matériel
tres homogeéne typiquement orthodérivé, a quartz, microcline abondant,
plagioclase (An 10-15), biotite ferrifére, muscovite, exceptionnellement grenat
et tres peu de sillimanite. Ce sont des roches foliées, finement oeillées, le
diameétre des yeux de microcline, généralement inférieur au centimetre, pouvant
atteindre exceptionnellement 2 cm. Dans le massif de Salvezines, des facies
rubanés sont décrits en alternance avec les faciés oeillés, des bancs de faciés
variés sont également distingués (Demange et Pascal, 1979).

Les orthogneiss de Riverole sont anatectiques et s’approchent souvent d’un
faciés granitique a structure un peu irréguliére. Leur protolithe n’est pas
précisément déterminé mais leur composition, caractérisée par sa pauvreté en
alumine (< 12 %) et son rapport Fe/Mg élevé (Fe20Ost > 1,5 % ; MgO < 0,20),
est celle d'un granite trés évolué ou d'une rhyolite.
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Ces orthogneiss ne sont pas datés. L'une des principales raisons pour les
rapporter au Paléozoique, est la présence, sur le territoire de la feuille Saint-
Paul-de-Fenouillet, de masses basiques présentant la méme affinité chimique
que les amphibolites en boules localement associées aux marbres de base
(tholéiites riches en titane d’apres G.-M. Berger et al., 1993). Un age ordovicien
est proposé du fait d’une probable continuité avec la série ordovicienne décrite
ci-dessous. Cette interprétation est cohérente avec les ages ordoviciens attribués
aux massifs orthogneissiques analogues de la Zone axiale (voir Deloule et al.,
2002 ; Cocherie et al., 2005 ; Castineiras et al., 2008).

Formations sédimentaires du Paléozoique fossilifere

Sur la feuille de Saint Paul-de-Fenouillet, la pile stratigraphique des
formations sédimentaires du Paléozoique présente une lacune majeure entre les
formations azoiques métamorphisées et les formations dévoniennes faiblement
métamorphiques. Cette lacune est aussi trés fréquente dans la zone axiale, ou
les séries métamorphiques inférieures, qualifiées d’« infrastructure », et
intrudées par des granites de I’Ordovicien moyen, sont aujourd’hui attribuées a
une période fini-édiacarien a ordovicien inférieur/moyen. Dans la zone axiale,
B. Cochelin et al. (2017) attribue cette lacune de 1I’Ordovicien supérieur-
Silurien & une tectonique en détachement impliquant la remontée de la crolte
inférieure (infrastructure) sous forme de démes métamorphiques et, de fagon
concomitante, de I’abaissement des sédiments de surface (suprastructure) sur
les flancs des domes. Le saut stratigraphique observé sur la feuille de Saint-
Paul-de-Fenouillet pourrait s’expliquer par ce type de structure, a I’instar de
tous les massifs nord-pyrénéens.

d3. Formation des Calcaires dévoniens de Salvezines : calcaires et
calcschistes (Dévonien). Cette formation sédimentaire épimétamorphique
du massif de Salvezines comprend, de haut en bas (Demange et Pascal, 1979) :
des calcschistes, des calcaires massifs localement dolomitisés, des calcaires
rubanés et des calcaires & concrétions siliceuses caractéristique du Dévonien
moyen.

dSA. Formation des Calcaires en septas de Salvezines : calcaires,
marbres, cipolins (Dévonien). De nombreuses enclaves ou septas de
roches carbonatées dévoniennes sont cartographiées au sein du granite de
Salvezines, au Sud et au SE de cette petite intrusion. Elles ont subi un
métamorphisme thermique au contact de celle-ci. Ces septas n’apparaissent pas
fortement déplacées et permettent de reconstituer une lithostratigraphie fantéme
(Demange et Pascal, 1979).

h2. Formation du Culm de Salvezines: schistes, gres et
poudingues (Carbonifére inférieur : Viséen). Cette formation détritique
épimétamorphique surmonte les calcaires et calcschistes dévoniens dans le
massif de Salvezines. Elle est constituée de schistes avec des niveaux de grés et
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surtout de poudingues polygéniques (dont des galets de lydiennes datant du
passage Dévonien - Carbonifére) organisés en séquences et montrant les
caractéres d'un flysch, attribué au Viséen (Demange et Pascal, 1979).

Formations plutoniques intrusives et filoniennes du
Carbonifere supérieur

Dans la Zone nord-pyrénéenne, les formations intrusives du Carbonifére
supérieur sont les plus profondes de tout 1’édifice hercynien des Pyrénées. On
distingue ainsi pour I’essentiel la charnockite d’Ansignan et ses enclaves, la
diorite de Tournefort, le granite de Saint-Arnac, le granite de Cassagnes, le
granite de Salvezines.

y*A. Charnockite d'Ansignan : granite porphyroide sombre a biotite
et hypersthéne (~ 307 Ma). Le massif principal du granite charnockitique
d'Ansignan se situe & cheval sur les feuilles Rivesaltes et Saint-Paul-de-
Fenouillet. 1l constitue une lame lenticulaire intrusive de type laccolithe
d’épaisseur plurihectométrique (~ 800 m d’aprés G.-M. Berger et al., 1993).
Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, le massif est limité au Sud et au Nord
par deux failles qui le séparent respectivement des sédiments mésozoiques de
la zone de Boucheville (Faille de Trilla-Bélesta) et des gneiss de Bélesta (faille
de Fosse-Ansignan). A 1’Ouest, le massif charnockitique est séparé des gneiss
de Caramany par le facies mixte y2-y4. Outre le massif principal d’ Ansignan,
le granite charnockitique est également représenté sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet par trois corps dont deux de dimensions tres réduites et un plus
développé, a 1’Ouest de Felluns. Des niveaux basiques minces a peu épais (6n1)
sont largement présents au sein du massif principal de la charnockite et décrits
séparément. Par ailleurs, au sein de la charnockite, des intercalations de
« granite blanc » a grenat sont présentes et sont rapportées a la formation des
gneiss blancs de Cassagnes ({Cas) par G.-M. Berger et al. (1993). D’apres
certains auteurs (Althoff et al., 1994), ces intercalations semblent régulierement
alterner avec la charnockite sous forme d’un rubanement décimétrique a
métrique.

La charnockite, d’origine magmatique, est un granitoide & orthopyroxene
(hypersthéne). La description pétrographique détaillée qui suit est entiérement
extraite de la notice de Rivesaltes (Berger et al., 1993)

La charnockite type d’Ansignan est de couleur sombre présentant, sur
les affleurements rafraichis récemment, des feldspaths vert sombre ou jaune
« cassonade », beaucoup de biotite et plus ou moins d'hypersthéne et/ou de
grenat. Au microscope, les caractéristiques sont les suivantes. Les phénocristaux
d'orthose, dont la dimension peut atteindre 10 cm, sont le plus souvent
remarquablement idiomorphes, avec des inclusions de biotites et de
plagioclases souvent trés bien orientés avec leur plan (010) paralléle a ceux du
feldspath hote. Le plagioclase, a tendance idiomorphe marquée, est une
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andésine An35-40, tres communément maclée Carlsbad et présentant
généralement des taches abondantes d'antiperthite du type rectangulaire. Le
quartz est abondant, ainsi que la biotite. L'hypersthéne tend le plus souvent a se
présenter uniquement dans des nodules polycristallins de 2 a 3 cm de diametre
disséminés dans la roche ; ces nodules comportent généralement un seul cristal
d'hypersthéne complétement xénomorphe, squelettique, englobant quartz et
plagioclases, mais sans biotite. Il existe également des cristaux d'hypersthene
plus petits. L'hypersthéne est souvent en contact direct avec I'orthose ; il peut
méme exceptionnellement englober des cristaux idiomorphes d'orthose. Le grenat
peut se présenter également sous deux formes : éponges de grenat d’1-2 cm de
diametre ou grains dispersés. La biotite se développe assez souvent aux dépens
de grenat ou d'hypersthéne, en associations symplectiques avec le quartz.

La plus grande partie de la charnockite est cependant constituée d'une
variété a hypersthéne dépourvue de grenat. Le grenat caractérise des variétés de
bordure développées sur une centaine de metres ou plus, au toit et a la base de
I’intrusion charnockitique. L'hypersthéne peut étre completement absent en
certains points, sur quelques dizaines de métres au voisinage immeédiat du
contact.

Généralement, la charnockite est riche en quartz. Cependant, au voisinage
de certains niveaux basiques, se développent des variétés dépourvues de quartz
(syénodiorites charnockitiques). Dans ces variétés, le feldspath potassique ne
se présente pas en phénocristaux. On rencontre également, en liaison avec les
mémes niveaux basiques, des variétés dépourvues de feldspath potassique mais
présentant tous les autres caractéres minéralogiques et texturaux des
charnockites ordinaires (quartz-diorites charnockitiques). Plus rares, des
quartz-diorites a biotite, englobés dans la charnockite, forment des masses ou
niveaux toujours liés aux niveaux basiques. Dans ces mémes roches basiques
se développe parfois un réseau de filonnets constitués d'une zone claire quartzo-
feldspathique ponctuée de grenats centimétriques.

Quelques poches pegmatitiques riches en trés grosses biotites mais sans
feldspath potassique sont décrites ainsi que des veines plus rares de pegmatites
a tourmaline associées en texture graphique avec le quartz (route de Trilla sur
la feuille Rivesaltes).

La charnockite d’Ansignan présente une fabrique et un rubanement
magmatique soulignés par 1’orientation et la répartition des phénocristaux de
feldspaths mais n’est pas ou peu déformée ultérieurement a 1’état solide
(Paquet, 1985 ; Althoff et al., 1994), sauf le long de cisaillements ductiles
normaux.

La mise en place de la charnockite, rapportée de longue date a la période
hercynienne & partir d’observations de terrain et d’une datation imprécise a
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314 +5/-7 Ma (Respaut et Lancelot, 1983), a été redatée récemment a 307 + 3 Ma
(Tournaire Guille et al., 2019).

On1.Roches basiques associées a la charnockite d'Ansignan. De
nombreuses masses de roches basiques, pour partie cartographiées, sont
observables au sein de la charnockite d’Ansignan. Le principal corps, trés
continu, est constitué de norites massives trés homogenes et se localise prés de
la bordure sud de I’intrusion, dans la partie inférieure de celle-ci. 1l se prolonge
sur la feuille de Rivesaltes pour former 1’essentiel du plateau de Trilla sur une
épaisseur d’environ 300 m. Ce niveau est interprété comme une masse basique
intrusive liée au granite charnockitique (Berger et al., 1993).

Dans la moitié supérieure de la Charnockite d’Ansignan, les niveaux
basiques (des gabbrodiorites jusqu'aux quartzdiorites, Touil et al., 1996) sont
minces et discontinus. Leur épaisseur varie de quelques décimétres a quelques
metres (au plus décamétrique), le grain est fin a plus grossier, leurs bords sont
assez souvent biotitisés sur quelques centimetres. 1ls passent parfois latéralement a
des chapelets de petites enclaves allongées.

Les roches basiques (a intermédiaires) forment des essaims d’enclaves
s’orientant conformément a la disposition du laccolithe. Les petites enclaves
arrondies de la grosseur du poing, sombres et a grain fin, si courantes dans les
granitoides des massifs supérieurs, sont exceptionnelles dans la charnockite
d'Ansignan (Berger et al., 1993). Il existe aussi quelques dykes subverticaux a
grain trés fin, recoupant la masse de roches basiques de Trilla (Touil et al.,
1996). D’aprés M. Touil et al. (1996), les enclaves contiennent toujours du
plagioclase, de I'hypersthéne et un peu de biotite, associés ou non au
clinopyroxéne (salite), en quantité variable mais le plus souvent faible dans les
masses basiques, au clinopyroxene et a la hornblende dans les dykes, avec
parfois du quartz voire du feldspath potassique. Les pyroxenes n'ont pas de
zonation appréciable et leur composition indique un rééquilibrage subsolidus
dans les conditions du facies granulite de basse pression.

Ces roches montrent rarement des textures magmatiques préservées. Une
petite enclave étudiée en lame mince s’est avérée trés alumineuse et contenant
de lasillimanite, du grenat et du spinelle (Berger et al., 1993). La mise en place
de ces masses basiques est antérieure a celle de la charnockite qui présente avec
elles des contacts nettement intrusifs, bien visibles par exemple sur la route de
Trilla (feuille Rivesaltes).

D’une maniére générale, le matériel basique présent dans la charnockite
d’Ansignan est a la fois trés abondant et trés diversifié (Touil et al., 1996). Cette
diversité, en grande partie primaire, préexiste a toute forme d'interaction
chimique avec le granite encaissant et est liée a la nature originelle du matériel
basique, a la complexité des sources ou des processus mantelliques. Ce matériel
basique a une composition pratiquement identique a celle des enclaves et
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lentilles basiques observées dans le granite de Saint-Arnac (Berger et al., 1993).
Néanmoins, une partie des enclaves, a caractére nettement tholéiitique,
s'apparente fortement a certains niveaux basiques connus dans les gneiss du
socle (Touil et al., 1996).

y?-y4. Alternances de granodiorite porphyroide sombre a biotite et
grenat et de granites trés clairs a grenat. Cette formation magmatique
mixte est constituée d’alternances de granodiorites porphyroides sombres a
biotite et grenat et de granites tres clairs a grenat. Elle marque la transition entre
la charnockite d’Ansignan et les gneiss anatectiques (de Caramany) qui
I’encaissent.

yC. Granite porphyroide sombre de Cassagnes. Sur feuille Saint-Paul-
de-Fenouillet, le granite de Cassagnes se présente au sein des gneiss de Bélesta
en sills trés concordants et souvent continus sur plusieurs hectometres ou plus
d’un kilométre. Leur épaisseur est plurimétrique a hectométrique.

Le granite de Cassagnes est également connu sur la feuille de Rivesaltes ou
G.M. Berger et al. (1993) le décrivent ainsi.

Ce granite trés homogene est grenu porphyroide, & macrocristaux idiomorphes
couramment de 5 cm de diamétre ou plus. Localement, des gradients de déformation
transforment ce granite en gneiss oeillés ou amygdalaires. En dehors de ces
zones, la roche ne présente qu’une faible orientation, apparemment fluidale. Le
granite, sombre et porphyroide, ressemble beaucoup a la charnockite
d'Ansignan, mais il est dépourvu d’hypersthéne. Par ailleurs, les feldspaths sont
toujours blancs ou gris, comme dans les granites ordinaires. Les autres
caracteres sont trés analogues a ceux de la charnockite, avec toutefois quelques
différences de détail. On y observe les mémes grands cristaux d'orthose avec
inclusions orientées de plagioclases et de biotite, mais plus systématiquement
automorphes que dans la charnockite et présentant trés souvent, une disposition
des inclusions en une ou deux zones concentriques idiomorphes. Le plagioclase,
a tendance souvent automorphe, est identique a celui de la charnockite, avec
méme composition et taches rectangulaires d'antiperthite tres communes, mais
moins abondantes que dans la charnockite. La biotite et le quartz sont
abondants. Le grenat est tres fréquent dans les niveaux relativement profonds
(base du faisceau des Moulins de Bélesta). L'andalousite rose se rencontre
également, mais de maniere beaucoup plus exceptionnelle.

La composition du granite de Cassagnes, comme celle de certaines lentilles
de charnockite (dans le secteur au SE de Caramany), est plus variable que celle
de la charnockite d’Ansignan. Il s'agit souvent d'une variété de granite plus
leucocrate.



-27-

Des datations récentes d’un faciés granodioritique mylonitique
« interstratifié » dans les gneiss de Caramany donne un age a 308 + 3,4 Ma
(Tournaire Guille et al., 2019).

6n? et Bn2T. Diorites ou gabbros associés au granite de St-Arnac et
diorites ou gabbros orientés type Tournefort. Au sein du compartiment
méridional du granite de St-Arnac, des diorites et gabbros (0n?) forment une
bande cartographique étroite de quelques décameétres (localement plus de 100 m)
d’épaisseur apparente se suivant sur 4-5 km sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet et se prolongeant sur environ 1 km plus a I’Est sur la coupure
Rivesaltes (Fonteilles et al., 1993). Une petite entité de taille réduite affleure
également un peu plus au Nord, a cheval entre les deux cartes. On les observe
également dans les orthogneiss de Riverole, au Sud de Taichac, ou ils sont
associés a de nombreux filons pegmatitiques orientés SW-NE. Cette association
est également observée dans le secteur de Tournefort (carte de Rivesaltes) ou
les gabbros-diorites sont dénommés « Diorite de Tournefort ».

D’aprés M. Fonteilles (1970), il s’agit de gabbros ou de diorites qui
présentent une texture doléritique + grossiere parfois porphyrique. Dans la
notice de la feuille Rivesaltes, G.M. Berger et al. (1993) les décrivent comme
des gabbros souvent cumulatifs et des diorites basiques pauvres en fer de la
série calco-alcaline banal.

Ces faciés ont été datés a 308,3 + 1,2 Ma (U-Pb sur zircons, Olivier et al.,
2008) sur la feuille de Rivesaltes.

py?. Granite porphyroide a biotite de St-Arnac. Bien représenté sur la
feuille voisine de Rivesaltes, le pluton granitique de St-Arnac affleure a
I’extrémité orientale de la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. Ce granite, d’une
surface d’environ 25 km?, est intrusif dans les formations sédimentaires
paléozoiques dans lesquelles il développe un métamorphisme de contact se
surimposant au métamorphisme régional.

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, il apparait sous forme de deux
entités cartographiques allongées selon une direction globalement E-W, se
rejoignant plus a I’Est sur la feuille Rivesaltes. Ces deux bandes sont séparées
et bordés a I’Ouest et au Nord par des terrains sédimentaires mésozoiques du
Trias supérieur (Keuper et Rhétien) et du Lias (Hettangien-Sinémurien) qui
reposent sur le granite. Le long de ce contact, un niveau de décollement a été
localement observé. Au Sud, le granite est en contact intrusif avec une fine
bande des paragneiss de Saint-Martin, d’age ordovicien. Le pluton apparait en
position basculée puisque la bordure méridionale du granite est rapportée a la
base du pluton alors que la limite nord est interprétée comme proche du toit
(Olivier et al., 2008).
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Il s’agit majoritairement d’un granite a biotite « banal » (monzogranite),
régulierement porphyroide sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet : il contient
des mégacristaux de feldspath potassique atteignant couramment 5 cm et
présentant assez exceptionnellement une couronne de plagioclase (texture dite
Rapakivi). Des faciés de granodiorite et de tonalite sont décrits prés de la base
du pluton (Olivier et al., 2008).

Le compartiment méridional du granite contient un grand nombre de septas
de micaschistes ((SM) pour partie cartographiées, ainsi que de nombreuses
veines pegmatitiques (P) de puissance plurimétrique. Les septas comme les
pegmatites ont une orientation a peu prés E-W. Des roches basiques gabbro-
dioritiques sont également cartographiées dans ce compartiment meridional du
granite ; elles forment principalement une bande étroite continue au sein du
granite. Elles sont également observées sous forme d’enclaves mésoscopiques,
mais aucun essaim d’enclaves de dimension cartographique n’a été reporté.

Des datations U-Pb sur zircon effectuées sur un faciés granodioritique de la
base du pluton datent sa mise en place a 303,6 +/- 4,7 Ma (Olivier et al., 2008).

0. Amphibolites. Ces amphibolites sont observées sous forme de deux
enclaves d’extension cartographique prés du Col del Mas, a I’ESE de la Vilasse,
au sein d’une bande du granite de Salvezines et au niveau de la limite entre ce
dernier et les Gneiss de Bélesta.

y. Granite de Salvezines. La masse principale de ce granite est centrée
autour du village de Salvezines. On distingue au sein de ce petit pluton
(Demange et Pascal, 1979) : une granodiorite précoce riche en biotite (andésine,
biotite, quartz, microcline) et un granite clair a deux micas et/ou a muscovite
seule (microcline, quartz, oligoclase, muscovite * biotite). Le granite clair est
remarquablement homogene dans le tiers nord de I’intrusion. Vers le Sud, ces
granitoides évoluent vers des faciés migmatitiques trés hétérogenes ; ils
renferment de nombreux enclaves et septas calcaires apparemment non
déplacées qui permettent de reconstituer une lithostratigraphie fantdme. De
petits corps granitiques sont également injectés dans les sédiments paléozoiques
environnants (formations des Calcaires dévoniens de Salvezines et formation
du Culm de Salvezines) et provoquent une auréole étroite de schistes tachetés
au sein de ces derniers. De nombreux filons d’albitites (Ab), dont certains ont
été exploités en carriére, traversent le granite a I’Ouest de Salvezines.

A 1’Est de la Boulzane et le long de la faille bordiére méridionale (cf. §
«structures et métamorphisme (évolution tectono-métamorphique) »),
plusieurs petites entités granitiques plus ou moins allongées sont rapportées au
granite de Salvezines.
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Le granite de Salvezines n’a pas été daté mais son age est trés
vraisemblablement similaire a celui des granites voisins (~ 305 Ma, cf. granites
de St-Arnac ou de Quérigut).

P. Pegmatites. De nombreuses veines de pegmatites sont présentes au sein
de plusieurs formations du massif de 1’Agly (Granite de St-Arnac, paragneiss
de Saint-Martin, orthogneiss de Riverole, gabbro-diorite type Tournefort). Ces
veines ou filons sont particulierement abondants dans certains secteurs (tous ne
sont pas cartographiés). Leur épaisseur est d’ordre pluridécimétrique a
plurimétrique. La plupart de ces veines sont subverticales et présentent une
orientation proche d’E-W cohérente avec la direction cartographique générale
des unités. Localement, les pegmatites associées a la gabbro-diorite de type
Tournefort prennent une orientation différente, SW-NE.

Du point de vue minéralogique (cf. notice Rivesaltes, Berger et al., 1993),
il s'agit de pegmatites banales, presque toujours hyperalumineuses, a quartz,
plagioclase (An0-20), microcline, sillimanite, muscovite, tourmaline, grenat
(plus ou moins abondant), biotite (rare) et exceptionnellement cordiérite. Ces
pegmatites présentent assez souvent un cceur essentiellement constitué de
quartz accompagné de sillimanite et rare grenat.

Ces pegmatites n’ont pas été datées. Au méme titre que les granites dont
elles dérivent, un age carbonifere leur est attribué.

zone axiale pyrénéenne

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, le Paléozoique de la Zone axiale est
majoritairement représenté par les granitoides variés constituant les massifs
intrusifs (plutons) de Millas et de Quérigut, mis en place a la fin du Carbonifere.
Les terrains sedimentaires encaissants, détritiques a carbonatés et
métamorphisés peu avant et pendant les intrusions, couvrent une superficie plus
réduite.

Formations sédimentaire paléozoiques

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, les formations sédimentaires
paléozoiques de la Zone axiale sont rapportées principalement a I’Ordovicien
inférieur et au Dévonien (incluant la base du Carbonifére). On distingue
également des métasédiments d’age probablement silurien et d’autres du
Carbonifére inférieur de facies Culm («de Campagna»). Les terrains
dévoniens sont rapportés a la série allochtone du Pic d’Ourtiset par D. Raymond
(ex. Raymond et Weyant, 1982). L’ensemble de la couverture paléozoique est
structuré par des plis d’échelle mésoscopique a cartographique et des écaillages
tectoniques indiquant un déversement général vers le Nord. A proximité des
plutons de Quérigut et de Millas, ces formations sont affectées par un
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métamorphisme de contact surimposé au métamorphisme régional de faciés
schiste vert.

0l-2. Formation de Font Fréde (supposée): schistes rubanés,
formation schisto-gréseuse a faciés flyschoide. Groupe de Jujols
(Ordovicien inférieur). Cette formation occupe une surface importante
centrée sur le Pic Dourmidou et bordée au Nord et au Sud par les plutons de
Millas et Quérigut. Elle se prolonge notablement au Sud, sur la feuille Prades
(Guitard et al., 1992). 1l s’agit d’une série monotone, puissante de 2 000 m au
moins, caractérisée par des quartzophyllades rubanées (schistes de Jujols) :
alternances de lits silteux clairs gris-jaune, albitiques, et de lits pélitiques plus
sombres, gris verdatre (Guitard et al., 1998). A proximité des plutons de
Quérigut-Millas, le métamorphisme de contact dans les faciés pélitiques se
traduit par ’apparition de porphyroblastes d’andalousite, puis de cordiérite &
proximité du contact (Laffont, 1979). Quelques petits pointements de ces
schistes apparaissent en enclaves dans le monzogranite de la Serre d’Escale
(Massif de Millas), a proximité d’Arboussols.

Le métamorphisme de contact dans ces terrains épizonaux, peu
recristallisés au départ, engendre des auréoles de contact avec une zone interne
formée de cornéennes et une zone externe ou dominent les schistes tachetés.
D. Laffont (1971) décrit au sud du Pic Dourmidou 1’apparition de biotite,
cordiérite, andalousite dans les facies pélitiques et la cristallisation
d’assemblage a quartz, plagioclase, microcline, biotite, muscovite ou
hornblende dans les niveaux gréseux. De méme, au Sud de Mosset,
H. Messaoudi (1990) décrit I’apparition de tiches a biotite, cordiérite,
andalousite. Les cornéennes de contact, dans les métapélites, montrent des
paragenéses minérales de plus hautes températures, généralement limitées a
quelques métres du contact : association a sillimanite-feldspath potassique, a
cordiérite-feldspath potassique. Pour plus de précisions sur ces terrains, le
lecteur pourra se référer a la notice de la feuille Prades (Guitard et al., 1998).

s. Formation des schistes noirs ampéliteux : schistes argileux
noirs localement cornéifiés (Silurien ?). Ces terrains affleurent
principalement le long d’une bande cartographique localisée entre les plutons
de Quérigut et Millas. Ils sont attribués au Silurien en raison de leur faciés de
schistes noirs et de leur position entre le sommet de la formation de Font Fréde
et la base des carbonates dévoniens. Les schistes présentent une schistosité
souvent bien marquée, allant parfois jusqu’a un débit ardoisier et/ou une
foliation leur conférant un rubanement. Une patine de couleur rouille traduit la
présence d’oxydes de fer ou de pyrite. Des intercalations de petits bancs de grés
sont parfois observées.

L’épaisseur trés réduite de la formation, sa discontinuité et 1’absence
d’Ordovicien supérieur (pourtant présent sur la feuille voisine de Prades)



-31-

suggerent qu’elle jalonne un plan de détachement reconnu par ailleurs dans la
zone axiale (Cochelin et al., 2017).

d1-5. Formation du Pic de Pujeguére : série calcaréo-pélitique
(Dévonien inférieur indifférencié). Cette formation se présente sous forme
de schistes argileux noirs a patine grise dans lesquels s’intercalent des niveaux
carbonatés. Elle affleure seulement dans deux petits secteurs & I’Est de
Roquefort-de-Sault et de Counozouls, en partie dans ’auréole de contact du
granite de Quérigut. Elle fait la transition avec les schistes du Silurien. Bien
connue sur la feuille voisine d’Ax-les-Thermes, elle est attribuée au
Lochkovien (Dévonien inférieur).

d2-3. Formation du Pic d'Ourtiset : calcaires blancs recristallisés
(Praguien a Emsien). Cette formation affleure sur une petite surface dans la
partie occidentale du territoire de la feuille, ou elle termine la klippe
cartographiée sur la feuille d’ Ax-les-Thermes. Les terrains de la formation du
Pic d’Ourtiset chevauchent les dépots de flysch du Culm. 11 s’agit de calcaires
blancs recristallisés atteignant 80 a 100 m de puissance, tres reconnaissables
dans le paysage. Sur la feuille Ax-les-Thermes, ils forment 1’échine du Pic
d’Ourtiset (Raymond et Weyant, 1982).

d2-6. Formation du Pic d'Aguzou: calcaires et marbres +/-
dolomitiques indifférenciés (Praguien a Frasnien). Cette formation
regroupe différents faciés carbonatés distincts a I’affleurement, dont ceux de la
Formation du Pic d’Ourtiset, mais qui n’ont pu étre cartographiés séparément
de maniére cohérente. Seules 2 formations, d2-3 et d6-7 ont été identifiées
localement (cf. infra). D’aprés D. Raymond et M. Weyant (1982), la série du
Pic d’Ourtiset dépasserait 400 m de puissance. Une faune de crinoides,
conodontes, brachiopodes, etc. y a été décrite en détail et a permis d’en dater
précisément certains niveaux (Raymond et Weyant, 1982) : la série compléte
couvre a peu prés I’ensemble du Dévonien, depuis le Dévonien inférieur
probable jusqu’au Tournaisien supérieur-Viséen inférieur daté.

Dans le cadre des levés de la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet, nous
n’avons pas précisément retrouvé la succession lithostratigraphique synthétique
proposée par D. Raymond et M. Weyant, (1982) pour la série dévonienne du
Pic d’Ourtiset (Fig. 3). Les pistes forestieres permettent de lever des coupes qui
mettent en évidence une succession de faciés le plus souvent calcaires, parfois
dolomitiques, massifs ou lités. Des marbres francs (clairs et a texture saccharoide a la
cassure) sont régulierement observés. Des nodules ou rognons siliceux
(« chailles ») allongés, décimétriques, sont présents dans certains niveaux,
évoquant les facies de I’Eifelien. Par contre, le faciés caractéristique des
lydiennes noires proches du sommet de la série n’a jamais été observé.
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A proximité du contact avec le pluton de Quérigut, les différents faciés sont
affectés par un métamorphisme de contact marqué par les parageneses
suivantes :

1- Forstérite + phlogopite + dolomie + calcite + spinelle * clinohumite dans
les marbres a proximité de Builac ;

2- Calcite + dolomite + forstérite + quartz dans les marbres a proximité de
Builac et au Sud de Counozouls (Laffont, 1971 ; Durand, 2006).

d6-7. Formation des Calcaires griottes : calcaires noduleux de
facies "Griotte" et calcaires massifs (Dévonien supérieur :
Frasnien & Famennien). Des facies calcaires particuliers ont pu étre
distingués au sein de I’ensemble carbonaté dévonien. lIs affleurent selon une
bande cartographique étroite et plusieurs entités lenticulaires au contact, vers le
Nord, avec les formations gréso-pélitiques du Culm qu’ils chevauchent. Le long
de leur contact sud, ces terrains du Dévonien supérieur sont généralement en
contact avec des terrains carbonatés dévoniens indifférenciés plus anciens ou,
plus localement, en contact tectonique avec les formations carboniféres du
Culm.

Un faciés amygdaloide a été observé irréguliérement au sein de cette
formation et rapporté au facies classique dit « Griottes a Goniatites » et daté du
Famennien (Dévonien supérieur) dans plusieurs secteurs de la zone axiale
(Raymond et Weyant, 1982). Il est ici constitué « d’éléments » calcaires
centimétriques trapus et pour partie anguleux a lenticulaires (« amygdales »),
voire franchement allongés jusqu’a former un pseudo rubanement.
Les éléments ou fragments (pas de Goniatites observés sur la feuille Saint-Paul-
de-Fenouillet) sont gris assez clair a blanchatre (a la patine) dans une matrice
plus sombre ou plus beige. Une passée décimétrique rougeéatre — lie-de-vin a été
observée sur un affleurement isolé, mais nous n’avons jamais observé
d’affleurements principalement rougeatres ou verdatres, comme souvent
exprimé dans le facies Griottes classique (Raymond et Weyant, 1982).

Des calcaires massifs formant de gros affleurements mais d’aspect non
structuré (absence de stratification évidente) et + rognoneux sont inclus dans la
méme formation. lls sont également rapportés au Dévonien supérieur du fait de
leur proximité avec le faciés Griottes reconnu et en référence avec la succession
stratigraphique proposée par D. Raymond et M. Weyant (1982) pour le
Dévonien de la Série du Pic d’Ourtiset.

L’épaisseur du faciés Griottes est tout au plus de quelques dizaines de
meétres, mais 1’ensemble de la formation rapportée au Dévonien supérieur est
d’ordre plurihectométrique.

d7c-h2. Formation des Calcaires amygdalaires (Famennien
supérieur a Viséen). Cette formation affleure dans une zone trés restreinte
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au Sud de I’Aude et a I’Ouest du Tuc des Escalibats, ou elle termine une bande
cartographiée sur le territoire de la feuille Ax-les-Thermes voisine (maquette
eb préparation). Elle est constituée de calcaires micritiques beiges et calcaires
noduleux gris de 50 m de puissance. Les microfaciés, trés homogeénes,
correspondent & des micrites a débris de mollusques pélagiques, entomozoidés,
calcispheres, et rares Crinoides (Raymond et Weyant, 1982).

d. Formation des calcaires en panneaux du Quérigut : marbres en
enclaves et panneaux (septas) dans ou au toit du Massif granitique
de Quérigut (Dévonien indifférencié ?). Ces marbres affleurent dans le
SW de la carte, sous forme d’entités/panneaux de dimensions hectométriques a
plurikilométriques enclavés dans le pluton de Quérigut. Ils n’ont pas été
observeés au sein du massif de Millas. Ces panneaux carbonatés sont notamment
bien visibles en rive droite de la riviére Casteillane, au sud de la carte, ou ils
forment des falaises. Il s’agit d’enclaves ou septas, interprétées comme des
fragments de 1’encaissant sus-jacent (« roof pendants »), tombés au sein du
pluton alors a 1’état magmatique. Certains de ces panneaux sont constitués de
marbres ou cipolins massifs, blancs et a texture recristallisée saccharoide a la
cassure. Dans d’autres panneaux, on retrouve des alternances
pluridécimétriques de calcaires (marbres) et de schistes marneux. En lame
mince, on y reconnait les parageneses suivantes calcite + diopside + quartz +
wollastonite et calcite + diopside + forstérite + quartz (Laffont, 1971) associées
au métamorphisme de contact.

Du fait de similitudes de faciés avec les formations régionales reconnues
dans la Série du Pic d’Ourtiset (Raymond et Weyant, 1982), ces panneaux sont
rapportés au Dévonien, mais un &ge paléozoique inférieur ne peut étre exclu.
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Pyrénées volume 1 (Barnolas et Chiron, 1996).
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h2-3. Formation du Culm : Flysch gréso-pélitique de faciés Culm a
passées de conglomérats polygéniques (Viséen moyen a
Namurien). Cette formation principalement gréso-pélitique affleure dans la
partie occidentale de la carte selon une bande principale d’une quinzaine de
kilométres de long, de quelques hectométres de large et d’orientation globale
E-W. D’age carbonifére, elle est en continuité stratigraphique avec les
carbonates du Dévonien supérieur, mais également chevauchée par ces
derniers. Au Nord de la zone axiale, elle est tronquée par la Faille Nord-
pyrénéenne et se retrouve au contact direct des marbres mésozoiques nord-
pyrénéens.

De nombreux affleurements sont facilement accessibles, notamment le long
de la D17 au Sud de Ste-Colombe-sur-Guette, des pistes forestiéres de la forét
de Navarre ou de celles menant au col de I’Hommenadel.

A Taffleurement, la formation se présente sous forme de schistes gris
sombres, souvent ardoisiers, au sein desquels s’intercalent des niveaux gréseux
décimétriques en bancs plus ou moins bien individualisés. Des facies
microconglomératiques a franchement conglomératiques s’observent en
localement. TIs sont constitués d’éléments arrondis plurimillimétriques a
pluricentimétriques, parfois (sub)décimétriques, essentiellement de roches trés
siliceuses (lydiennes noires, silex-jaspes gris-vert, quartz blanc), et plus
rarement de granitoides ou gneiss. Aucun élément carbonaté n’a été observé
dans I’emprise de la carte Saint-Paul-de-Fenouillet, mais ceux-ci sont décrits
ailleurs (Engel et Raymond, 1983). Localement, des pélites massives violacées
(« lie-de-vin ») ont été observées sous une passée conglomératique.

A I’échelle régionale, la formation du Culm, interprétée comme un flysch,
est essentiellement constituée d’alternances de shales et de siltstones (indiquant
un transport par courants de turbidité), avec intercalations de dépots de type
« debris-flow » (pro-parte coulées boueuses) et de conglomérats polygéniques,
indiquant des remplissages de chenaux (Engel et Raymond, 1983). En certains
points, les paléo-coulées boueuses (jusqu’a 150 m d’épaisseur) contiennent des
blocs de taille plurimétrique, mais ceux-ci ont pas été observés sur le territoire
de la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet.

Bien que la formation du Culm affleure sur une largeur plurihectométrique,
voire kilométrique, sa puissance réelle ne semble pas excéder quelques dizaines
de meétres. L’importance a ’affleurement traduit le faible pendage des couches
et/ou un épaississement par plissement. D. Raymond et J. Marre (1988)
considérent néanmoins que la puissance originelle de ce flysch carbonifere
devait étre considérable, de I’ordre de 3 000 a 4 000 m.
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Complexe intrusif granitique de Millas-Quérigut
(Carbonifere inférieur-Permien inférieur

Les massifs granitiques de Millas et de Quérigut constituent deux entités
cartographiques distinctes mais cependant encontact I'une de 1’autre sur 7 a8 km par
I’intermédiaire de la faille « du col de Jau ». Les deux massifs présentent de trés
fortes similitudes qui permettent de les intégrer dans un méme complexe
intrusif. Une datation précise a 307 £ 2 Ma a été obtenue sur les granodiorites
et tonalites précoces du massif de Quérigut (U-Pb sur zircons, Roberts et al.,
2000), qui situe sa mise en place au Carbonifere supérieur (limite Westphalien-
Namurien).

Les principaux faciés de granitoides sont représentés sur la carte et décrits
ci-aprés spécifiquement pour chacun des deux massifs, alors que les roches
basiques et les filons de microgranites sont traités de maniére commune aux
deux plutons.

Les massifs de Quérigut et de Millas sont intrusifs au sein de sédiments
paléozoiques préalablement déformés et métamorphisés. Ils développent un
métamorphisme de contact en auréole sur une épaisseur réelle de 100 & 200 m
(Leterrier, 1972), mais dont I’emprise cartographique peut atteindre plusieurs
kilometres, comme c’est le cas sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet.

Le massif de Quérigut affleure dans le coin SW de la feuille et s’étend sur
les feuilles voisines de Prades (1095) au Sud, Mont-Louis (1094) au SW et
surtout Ax-les-Thermes (1088) a 1I’Ouest, a cheval entre les départements de
I’ Ariége, de I’ Aude et des Pyrénées orientales. De forme légérement allongée
suivant une direction E-W (cf. schéma structural), sa superficie atteint 250 km?,
Ce massif a fait ’objet de nombreuses études pétrographiques, géochimiques
ou structurales (Laffont, 1971 ; Pons, 1971 ; Leterrier 1972 ; Marre, 1973 ;
Fourcade et Allégre, 1981 ; Roberts et al., 2000 ; Auréjac et al. 2004 ; Durand,
2006).

1- 11 s’agit d’un pluton composite comprenant plusieurs facies répartis de
maniere partiellement concentrique. Une cartographie du pluton établie par
J. Leterrier (1972) a partir de données pétrographiques et géochimiques, et
reprise par F. Debon et al. (1995), met en évidence 1’association de trois
unités majeures : au cceur du pluton, un monzogranite tardif légérement
peralumineux a biotite + muscovite ;

2- Une couronne de monzogranite & biotite métalumineux, porphyroide vers
le cceur du pluton ;

3- Une bordure sud, ouest et NE de granodiorites et tonalites foliées, a biotite
+ hornblende. J. Marre (1973) contredit partiellement cette interprétation de
facies puisque, a partir des seules observations pétrographiques (terrain et
microscope), il ne reconnait pas le granite a biotite + muscovite du cceur du
pluton. Plus récemment, M.P. Roberts et al. (2000) proposent une
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cartographie simplifiée du pluton (reprenant en partie celle de J. Leterrier)
dans laquelle le faciés granitique du coeur ne présente qu’une superficie
réduite autour de Quérigut. Pour notre part, nous avons distingué des
tonalites et granodiorites périphériques méridionales, des (monzo)granites
porphyroides (dans le SW) ou non, et des leucogranites + aplitiques, en
petits corps et filons.

Le massif de Quérigut se caractérise également par la présence de
nombreuses enclaves ou corps gabbro-dioritiques de taille tres variable et
parfois organisés en amas ou essaims.

Des enclaves ou septas de roches métasédimentaires (marbres, métapélites,
skarns) issues de 1’encaissant sont présentes au sein des formations tonalito-
granodioritiques (Leterrier, 1972 ; Marre, 1973), plus particuliérement au SW
du pluton. Généralement d’échelle cartographique, elles sont assez nombreuses
sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. Elles correspondent a des fragments
de I’encaissant situé au mur ou au toit (« roof pendant ») de I’intrusion et inclus
ou tombés dans le magma granitique lors de sa mise en place (Raymond et
Marre, 1988).

Le complexe plutonique de Quérigut est principalement constitué de
granitoides calco-alcalins, a légere affinité subalcaline, typiques du
magmatisme hercynien prédominant dans la Zone Axiale (Debon et al., 1995).
L’étude géochimique du massif a été reprise et détaillée par M.P. Roberts et al.
(2000) ; les principaux résultats et interprétations pétrogénétiques sont
présentés dans le chapitre « Conditions de formation des entités géologiques ».

Les granitoides

¥4, v%, v*®. Granodiorite et tonalite du massif de Quérigut. Ces roches
forment notamment la bordure méridionale du massif (cf. schéma structural et
cartes voisines) ; elles affleurent sur une superficie réduite dans le SW de la
feuille ou elles arment la zone topographiquement la plus haute de la carte. Les
granodiorites (y%) et les tonalites (y°), conformément a la classification des
roches granitoides, se distinguent par la proportion de feldspath potassique,
présent en quantité modérée dans les granodiorites, a tres rare ou absent dans
les tonalites. Cette distinction étant parfois difficile a faire a I’ceil nu lors du
lever cartographique, les deux facies cartographiques ont été regroupés sous
’appellation granodiorite et tonalite indifférenciés (y*®).

La roche est grenue (grain moyen a parfois grossier), équante, de teinte
claire a assez sombre suivant la proportion des minéraux ferromagnésiens
(biotite et amphibole). Les minéraux blancs sont principalement le plagioclase,
le feldspath potassique (uniquement dans les faciés de granodiorite, mais jamais
abondants) et le quartz. Les minéraux magmatiques ne montrent pas
d’orientation préférentielle (fabrique magmatique ou foliation) tres nette dans
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I’emprise de la carte, contrairement a ce qui est observé dans la partie SW du
complexe plutonique (Debon et al., 1995). Les enclaves sombres, de
composition principalement dioritique, sont parfois assez abondantes et de taille
centimétrique a plurihectométrique.

L’observation en lame mince met en évidence une texture équigranulaire
avec des cristaux majoritairement subautomorphes (texture « hypidiomorphe »).
Un début de cataclase ou de mylonitisation (fracturation de certains cristaux et
fine recristallisation en bordure des cristaux de quartz) est parfois observé. Le
plagioclase est dominant, en cristaux subautomorphes finement maclés, plus ou
moins zonés. Le cceur est un labrador (Ansoss) et la bordure une andésine (Anso4s)
(Guitard et al., 1992 ; Roberts et al., 2000). Le plagioclase n’est que localement
altéré. Le feldspath potassique (microcline), théoriquement absent ou tout au
moins trés rare dans les tonalites, est relativement abondant dans les
granodiorites (jusqu’a 20 % du volume de la roche d’aprés J. Guitard et al.,
1992) : il se présente en cristaux de taille variable, interstitiels a poeciltiques,
en accord avec une cristallisation tardive. Le quartz, parfois (trés) abondant, se
présente en cristaux xénomorphes interstitiels a extinction onduleuse, voire a
restauration plus ou moins marquée. La biotite est généralement abondante et
toujours plus développées que I’amphibole. Elle forme des cristaux
automorphes a xénomorphes bruns & brun orangé et globalement peu
chloritisés. L’amphibole verte, jamais abondante, parfois rare mais
régulierement présente, est de type hornblende et plus ou moins zonée avec
parfois un ceeur cummingtonitique trés pale (orthopyroxéne précoce
résorbée ?), voire exceptionnellement a clinopyroxéne (Guitard et al., 1992).
Elle peut-étre en partie recristallisée. L’apatite, le zircon, I’ilménite et le sphéne,
ainsi que I’allanite (Guitard et al., 1992), constituent les minéraux accessoires.

Sur certains affleurements, les granodiorites et tonalites sont recoupées par
les faciés granitiques décrits ci-aprés montrant ainsi le caractere plus tardif de
ces derniers.

Y3, ¥3. Granite monzonitique porphyroide ou isogranulaire. Les
roches granitiques monzonitiques de I’intrusion de Quérigut affleurent
essentiellement au Nord de la formation tonalitico-granodioritique y*° qu’elles
recoupent. Quelques petites intrusions (pluri)hectométriques de granite et des
filons affleurent également au sein des granodiorites et tonalites. Les granites,
de couleur relativement claire en patine, se présentent sous forme d’un faciés
porphyroide a phénocristaux (sy%) qui, sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet,
occupe une position centrale dans le pluton, et d’un faciés non porphyroide (v°),
développé a I’Est et au Nord du pluton. Les deux faciés sont contemporains et
ne se recoupent pas mutuellement, le passage de I’un a ’autre n’est pas tranché ;
on observe localement, y compris au cceur de la zone du faci¢s isogranulaire,
des faciés intermédiaires présentant quelques phénocristaux dispersés de
feldspath potassique.
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Le granite est affecté par quelques zones de déformation fragile a ductile.
Au niveau du passage de la faille du col de Jau, le granite (facies porphyroide),
tres déformé et blanchi, présente une texture ultramylonitique a
ultracataclastique. Comme les tonalites et granodiorites, le granite monzonitique
renferme des enclaves gabbro-dioritiques de taille trés variable décrites
séparément. Des petites enclaves gabbro-dioritiques disposées en chapelets non
cartographiable, sont présentes a I’Ouest et au SW du col de Jau et identifiées
par une surcharge (y-6n). De trés petites enclaves (< au cm?®) dispersées
s’observent fréquemment sur le territoire de la feuille Prades (Guitard et al.,
1992).

Le faciés porphyroide (py®) se caractérise par la présence de gros cristaux
parallélépipédiques et clairs (blancs) de feldspath potassique qui ressortent
nettement au sein d’une matrice grise plus fine et généralement grenue (cristaux
millimétriques). Dans un faciés porphyrique local, la roche présente une matrice
microgrenue inframillimétrique trés fine. La fréquence des phénocristaux est
variable (ils sont particulierement abondants a I’Est du col de Jau). Leur taille
est comprise entre 1,5 cm et 3 cm environ (cas fréquent). Les phénocristaux
feldspathiques montrent une orientation nette sur certains plans. Cette
orientation peut cependant varier assez fortement entre deux affleurements
proches, voire sur un méme affleurement. Localement le faciés porphyroide se
présente sous forme de filons de puissance plurimétrique qui recoupent les
formations de granodiorites et tonalites (cf. également Guitard et al., 1992).

Le faciés non porphyroide (%) présente une texture grenue dans laquelle les
phénocristaux sont absents ou trés rares.

Le feldspath potassique (perthite, microcline), le quartz, le plagioclase et
dans une moindre mesure la biotite brune, constituent les principaux minéraux
du granite monzonitique.

Le massif de Millas affleure sur une large partie sud et orientale de la carte
Saint-Paul-de-Fenouillet et se prolonge sur les feuilles de Prades (1095) au Sud,
Rivesaltes (1090) a I’Est et, pour une petite partie, Céret (1096) au SE. Sa superficie
globale est de 220 km? environ.

D’orientation globalement Est-Ouest, ce massif est intrusif a I'Ouest et au
SW dans la série de Jujols, formation gréso-pélitique, épimétamorphique, d'age
cambro-ordovicien (Laumonier, 1988). Il y développe un métamorphisme de
contact (« auréole »). Il est limité au Nord par la Faille nord-pyrénéenne, qui le
sépare des formations mésozoiques de Boucheville, et au SE par la faille de la
Tét (cartes de Rivesaltes et Céret), qui le sépare des formations pliocénes de la
plaine du Roussillon. A I’Ouest, il passe en continuité au massif de Quérigut.

Plusieurs facies pétrographiques sont reconnus: le monzogranite
porphyroide du Pic de Toulouse (py3PT), le granite porphyroide de Roc Jalére
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(py3RJ), le monzogranite porphyroide de Séquiéres (p), les monzogranite et
granodiorite de la Serre d’Escale (y3-4), le monzogranite de St-Michel (y3SM),
ainsi que des microgranites (uy et pyt) et un cortege pegmatitique a aplitique
(Pza et a).

pyPT. Monzogranite porphyroide du Pic de Toulouse (massif de
Millas). Ce monzogranite occupe le ceeur du massif et couvre environ 38 kmz,
Il est limité a sa périphérie essentiellement par le granite porphyroide du Roc
Jalere et localement par celui de St-Michel. Dépourvu d’enclaves basiques, ce
monzogranite contient des passées de leucogranite fin. Il a fait I’objet d’études
géomorphologique, minéralogique (Lagasquié et al., 1982 ; Joly; 1982),
pétrologique et structurale (Messaoudi, 1990 ; Messaoudi et al., 1993).

Ce monzogranite a gros grain est décrit par H. Messaoudi (1990). Il présente
une matrice isogranulaire associant des agrégats de plagioclase, des biotites
orientées (orientation a 1’état magmatique ou « fluidalité »), du quartz et du
microcline en plages xénomorphes. Les phénocristaux de microcline, méclés
Carlsbad, sont représentés par deux populations :

1- L’une constituée de cristauxde2a3,5cm;

2- L’autre de cristaux pouvant atteindre 5 & 8 cm. La proportion de microcline
varie de 10 a 30 %, avec une moyenne a 20 %. Les minéraux accessoires
sont le zircon et I’apatite, auxquels s’ajoutent des minéraux d’altération :
muscovite, damourite, séricite, chlorite et oxydes de fer.

La composition chimique du granite du Pic de Toulouse est intermédiaire
entre celle du granite de Roc Jaléere (la moins évoluée) et celle du granite de St-
Michel (la plus évoluée). Il est plus riche en SiOz et K20 que le granite de Roc
Jalére, mais plus pauvre en tous les autres oxydes (Al203, MgO, Fe20zt, Ca0,
TiOz2, P20s), a I’exception de Na20 dont la teneur est & peu pres constante dans
I'ensemble des granitoides du massif. En revanche, le granite du Pic de
Toulouse est plus pauvre en SiOz et K20 que le granite de St-Michel, mais plus
riche en tous les autres oxydes.

Géochimiquement, le granite de Toulouse est trés proche du granite central
du massif de Quérigut, ce dernier étant toutefois un peu plus évolué (Messaoudi,
1990). Localement, le monzogranite du Pic de Toulouse est trés altéré, en
particulier entre Montalba et Tarerach ou sa couleur devient
blanchétre (Messaoudi, 1990), en lien avec une forte alteration de la biotite et
du plagioclase (chloritisation et séricitation).

py°RJ. Granite porphyroide de Roc Jalére (massif de Millas). Ce faciés
prophyroide forme une auréole concentrique quasi compléte autour du granite
du Pic de Toulouse. Il se prolonge a I’Est, sur la carte de Rivesaltes. Il s'agit
d'un granite a gros grain (plurimillimetrique), irrégulierement porphyroide,
dont les mégacristaux de feldspath potassique blanc peuvent atteindre jusqu'a
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5-6 cm et méme 15 cm selon D. Laffont (1971). Localement, leur alignement
détermine une fluidalité. Sa composition modale le définit comme un
monzogranite (Joly, 1982) associant principalement du feldspath potassique
(32,8 %), du quartz (29 %) et du plagioclase (13,3 %). Le feldspath potassique
se présente en mégacristaux maclés Carlsbad de composition Org2-Abg ou en
cristaux xénomorphes dispersés dans la matrice. Le quartz forme des plages
xénomorphes interstitielles ou moulant les autres cristaux. Le plagioclase, en
amas polycristallins, est un oligoclase ; il est fortement séricitisé. La biotite (5,6
%) est relativement ferrifére. Les minéraux accessoires sont le zircon, I’apatite
et les oxydes.

Localement, le granite de Roc Jalére est affecté par une déformation
mylonitique intense de direction générale N100 a N110, associée & une
silicification & D’origine des reliefs les plus marqués. Dans la région de
Séquiéres (au SE de Sournia), le granite est recoupé par des intrusions
plurihectométriques a kilométriques, et orientées N130, de la Rhyolite de
Séquiéres (p) (cf. infra).

v¥4. Monzogranite et granodiorite de la Serre d’Escale (massif de
Millas). Bien représenté a I’extrémité SW de la feuille de Saint-Paul-de-
Fenouillet, ces monzogranite et granodiorite a grain moyen forment une bande
discontinue dans la partie sud du massif. Ils constituent le prolongement oriental
du monzogranite du Puch, dans le Massif de Quérigut (Laffont 1971 ; Leterrier
1972 ; Marre, 1973). 1l s'agit de roches a grain moyen, a phénocristaux de
microcline de petite taille (1 a 3,5 x 0,5 cm) dont la proportion varie d'un
affleurement a 1’autre (10 a 30 %). Ceux-ci sont généralement bien orientés,
témoiognant d’une organisation planaire. Selon H. Messaoudi (1990), le quartz
constitue environ 30 % du volume de la roche et se développe en ocelles de
1 cm a2 cm. Le plagioclase (Anso-ss au coeur & Anss-4s en bordure), en quantité
notable, de couleur blanchétre, a une taille variant de 0,2 a 0,8 cm ; il est souvent
bien orienté et souligne les structures magmatiques. La biotite apparait en amas
assez allongés et rarement en schlierens. Les accessoires sont le sphene et
I’ilménite.

Les faciés granitiques de La Serre d'Escale renferment une quantité assez
importante d'enclaves et de septas basiques, de taille métrique a décamétrique,
souvent en forme d’ellipsoides allongés dans le plan de la structure. Le contact
est souvent net, mais les deux roches peuvent également développer une zone
mixte de composition granodioritique. Au Sud de la Serre d’Escales, de petites
enclaves gabbro-dioritiques disposées en chapelets non cartographiables sont
identifiées par une surcharge (y-6n).

Le contact entre le granite de La Serre d'Escale et le granite de Roc Jalére
se fait d'une maniere progressive, avec échange mutuel de phénocristaux et
augmentation de la fréquence et de la taille des quartz dans le granite de la Serre
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d'Escale. Dans le secteur toponyme, le granite de Roc Jalére apparait en
enclaves métriques dans le granite de la Serre d'Escale.

De nombreux septas métasédimentaires, de taille métrique a décamétrique,
sont également présents. Enfin, le granite est recoupé au SW d’Arboussols par
un filon de pegmatite (Pza) orienté N020.

¥®SM. Monzogranite de Saint-Michel (massif de Millas).
Le granite de St-Michel affleure en corps de petite dimension dans plusieurs
secteurs de la partie septentrionale du massif de Millas, sur les cartes de Saint-
Paul-de-Fenouillet et de Rivesaltes. A son extrémité orientale, & I'Est de Montalba,
le granite de St-Michel se développe suivant une bande E-W de 5,5 km de long
sur une largeur maximale de 2 km (carte de Rivesaltes). Sur la feuille Saint-
Paul-de-Fenouillet, le granite de Saint-Michel s’étend de Campoussy a I’Est,
jusqu’a Rabouillet a 1’Ouest ; il forme une bande orientée E-W, de 2,5 km de
large sur 7 km de long séparé du monzogranite du Pic de Toulouse par un
contact faillé ou s’insinue localement un filon de quartz. Toujours dans la partie
septentrionale du massif, de petits corps allongés E-W de ce méme granite se
retrouvent a Lassaladou, dans la riviére de Crabayrisse, au Sud de Montalba,
dans le ravin de Ferrére et au Nord du Pic de Roc Jalere.

Le granite de St-Michel est une roche leucocrate principalement constituée
de feldspath alcalin et de quartz. Sa composition la situe a la limite entre les
monzogranites et syénogranites (Messaoudi, 1990). Les minéraux principaux
sont le feldspath alcalin, le quartz, le plagioclase et la biotite, les minéraux
accessoires sont I’apatite et le zircon, auxquel s’ajoutent des minéraux
deutériques et d’altération ; chlorite, muscovite et séricite (Messaoudi, 1990).

Le granite de St-Michel, de grain fin @ moyen (1 & 6 mm), est trés pauvre
en ferromagnésiens (biotite) et quasiment non orienté. Les structures observées
sont essentiellement d’origine magmatique ; elles sont paralleles a
I'allongement des gisements et & celle du Massif (ESE-WNW). Dans le secteur
occidental, on note 1'apparition de structures obliques NE-SW superposées aux
structures ESE-WNW et qui les recoupent.

42. Leucogranite a grain fin en filons et stocks (massif de
Quérigut). Ces roches trés claires (leucocrates) affleurent dans le SE de la
carte sous forme de filons ou de petites intrusions elliptiques
(pluri)décamétriques a plurihectométriques. Elles recoupent les granodiorites,
les tonalites comme les granitiques monzonitiques.

11 s’agit de roches granitiques microgrenues (grain fin & moyen), équantes.
Le quartz, le feldspath potassique (dont microcline) et le feldspath plagioclase
sont les minéraux les plus abondants. S’ajoutent notamment la muscovite
réguliérement présente, parfois abondante, en gros cristaux visibles a ’ceil nu
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(sauf sur certains affleurements), et la tourmaline. La biotite est peu fréquente
arare, en petits cristaux kakis, parfois oxydés.

Surcharge. Schistes tachetés et cornéennes de |'auréole de contact
en enclaves et autour des granites de Millas et Quérigut. Les
formations de 1’Ordovicien (01-2), du Silurien (s), du Dévonien inférieur et
moyen (d1-5, d2-6, d) sont affectés par un métamorphisme de contact de haute
température autour des plutons granitiques de Quérigut et Millas. Les
formations sont alors métamorphisées en schistes tachetés, cornéennes et
skarns.

Le systeme filonien

p. Rhyolite de Séquiéres (Massif de Millas). La rhyolite de Séquiéres se
présente en filons de dimensions hectométriques a kilométriques situés au Nord
du granite de Roc Jalére. Dans le secteur des Séquieres, elle affleure selon une
bande orientée sensiblement N120 le long d’une créte qui culmine a 670 m.
De rares structures planaires montrent une direction identique (N120), a fort
pendage vers le Nord (65° & 70°). Au Sud de Sournia (vallée de la Desise), la
rhyolite est représentée par un filon incurvé orienté N30 a N110.

A I’eil nu, la roche montre un fond vert grisétre sur lequel se distinguent
des phénocristaux de plagioclase (2 cm), de feldspath alcalin (0,5 cm a 4 cm) et
de quartz automorphe (taille inférieure a 1,5 cm), associés a des petites paillettes
millimétriques de biotite. Sous le microscope (Messaoudi, 1990), la rhyolite
montre une matrice finement cristallisée associant quartz, plagioclase, biotite et
feldspath alcalin. L’apatite, accessoire, se présente en minéraux dispersés. Les
minéraux d'altération sont la chlorite, la damourite et quelques rares paillettes
de muscovite et oxyde de fer.

La texture est microgrenue a sphérolitique, et porphyrique (phénocristaux
de feldspaths). Elle témoigne du refroidissement rapide d’un magma acide
(« granitique ») partiellement cristallisé lors de son ascension. L'analyse
microscopique fait apparaitre en outre, une matrice finement cristallisée faite
de minéraux dispersés (apatite) et de minéraux d'altération (chlorite, damourite,
quelques rares paillettes de muscovite et oxyde de fer).

a. Aplites en filons. Quelques filons d’aplites verticaux et d’orientation
N130 ou N045 recoupent les granites de Roc Jalére (py3RJ), du Pic de Toulouse
(py3PT), de St-Michel (yY3SM) et de la Serre d’Escale (y>*) (massif de Millas).

Pza. Pegmatites. Les filons de pegmatites sont rares dans le pluton de Millas
(Messaoudi, 1990). Un seul pointement de pegmatites a été cartographié, situé
dans le secteur d’ Arboussols.
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My et pyt. Microgranites et microgranites a tourmaline. Les microgranites
sont présents essentiellement au sein du monzogranite de La Serre d’Escale
(Pluton de Millas), a I’Est de Mosset et dans le secteur d’Arboussols, plus
rarement au sein du granite porphyroide de Roc Jalére. Un seul pointement de
microgranite est cartographié dans le pluton de Quérigut.

Ces microgranites fortement pentés a subverticaux, au sein du pluton de
Millas, s’organisent selon une direction N130 pour les microgranites (uy) et
NO045 pour un filon de microgranite a tourmaline (uyt). Selon H. Messaoudi
(1990), ces roches de couleur claire (blanc a beige) et a grain fin (0,3 a 3 mm),
présentent un fond quartzo-feldspathique dans lequel s’observe une
constellation de minéraux noirs (biotite et parfois tourmaline). Les filons
aplitiques sont fréqguemment fracturés, broyés ou laminés, selon les gisements.
L'examen microscopique révéle une paragenése identique a celle d'un granite
banal : plagioclase, quartz, microcline, biotite, muscovite, avec des minéraux
accessoires (apatite, zircon) et des minéraux deutériques (épidote, séricite,
muscovite, oxyde de fer et tourmaline).

Les enclaves dans les massifs de Quérigut et de Millas

Trois types d’enclaves sont distingués dans les plutons de Quérigut et de
Millas : les enclaves gabbro-dioritiques, les enclaves gneissiques d’origine
orthodérivée ou indéterminée (orthogneiss du Canigou, gneiss fins et gneiss a
nodules de quartz et de sillimanite) et les enclaves d’origine paradérivée.

On et y-6n. Gabbro-diorites en enclaves cartographiques dans les
granitoides et zones de granitoides riches en petites enclaves. Les
roches gabbro-dioritiques affleurent au sein des plutons de Millas et de Quérigut
dont ils constituent un des constituants magmatiques. A 1’affleurement, ces
roches se distinguent bien de leur encaissant granitique par leur teinte sombre.
Elles se présentent en enclaves et corps de taille tres variable ; plurimillimétriques
a kilométriques.

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, nous avons distingué deux types
d’occurrences :

1- Des entités gabbro-dioritiques massives (6n), de dimensions déca-
hectométriques a (pluri)kilométriques (quelques dizaines de m? a plusieurs
km?2), peu ou pas injectées de granite ;

2- Des zones mixtes riches en enclaves basiques de petites dimensions
organisées en amas ou essaims et séparées par des injections granitiques
anastomosées (y-6m). Le contact entre les masses de roches basiques et les
roches granodioritiques se fait par 1’intermédiaire d’une zone formée de
tonalite a grain moyen (épaisseur de la zone variant de 1 cm a plusieurs
dizaines de metres et isolant des fragments souvent anguleux de roches
basiques).



-45-

Les enclaves gabbro-dioritiques sont observées indifféremment dans tous
les faciés granitoides des deux massifs, mais sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet, elles se localisent surtout dans le Sud et I’Ouest. Il s’agit de gabbros
a hornblende et diorites, éventuellement quartziferes. Les faciés ultrabasiques,
tres sombres, de type hornblendite (cortlandites), bien reconnus dans la partie
orientale du massif de Quérigut (feuille Ax-les-Thermes), n’ont pas été
identifiés sur le territoire de la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet.

Le grain de la roche est souvent fin, notamment dans les enclaves de petite
dimension, mais peut étre moyen, voire grossier (gabbros). On peut localement
observer des faciés de pegmatoide basique a trés gros cristaux centimétriques a
pluricentimétriques d’amphibole et de plagioclase.

D’un point de vue minéralogique, les différents types de roches se
distinguent les uns des autres par des proportions variables de plagioclase,
amphibole (hornblende) et biotite, auxquels s’ajoutent, au sein des faciés
dioritiques, du feldspath potassique et du quartz (faciés quartziféres), toujours
peu abondants. Le sphéne, I’apatite, le zircon, I’ilménite et la magnétite
constituent des minéraux accessoires.

Le plagioclase est de trés loin le principal feldspath. Il est souvent
subautomorphe, mais également présent sous forme de plages polycristallines
dans les termes les plus grenus. Sa teneur en anorthite est élevée dans les facies
les plus basiques (gabbros), mais plut6t faible dans les diorites (andésine). Par
ailleurs, les cristaux de plagioclase sont généralement zonés. L’amphibole, qui
constitue le principal minéral ferromagnésien, est une hornblende. Elle apparait
soit sous forme de cristaux isolés, soit en plages de cristaux entremélés et plus
rarement en inclusions automorphes au cceur des plagioclases. Ses contacts
avec les autres phases minérales sont francs. Au microscope, la teinte varie du
vert pale, dans les faciés mélanocrates, au brun verdatre dans les facies
mésocrates. La hornblende présente également des inclusions de plagioclase,
de biotite et parfois de pyroxene. L’actinote apparait de fagon sporadique sous
forme de fins cristaux aciculaires autour de la hornblende. La biotite, présente
dans tous les facies, devient plus abondante que I'amphibole dans les faciés plus
clairs (mésocrates). Le quartz, présent localement dans les faciés basiques,
apparait de maniére tres subordonnée par rapport aux autres phases minérales.
Il se présente en cristaux xénomorphes, ou parfois en plages polycristallines de
4 a5 mm de diametre.

A P’ceil nu, ces roches gabbro-dioritiques ne présentent pas d’orientation
préférentielle bien marquée. Des études détaillées de leur structure
(« pétrofabrique ») ont mis en évidence une orientation de forme des cristaux
cohérente avec celle de leur encaissant granitoidique (Pons, 1970 ; Marre,
1973).
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Cf. Les gneiss fins et les gneiss a sillimanite fibrolitique et a
nodules de quartz. Les gneiss fins en enclaves dans le monzogranite de la
Serre d’Escale forment plusieurs pointements d’échelle métrique & décamétrique au
Nord de Mosset (au voisinage de la bergerie, altitude 1 080 m), au-dessus de
Cortal Cayle, juste au-dessus du réservoir d'eau de cette localité, et au NW, en
dessous des gneiss oeillés de Cortail Porteil. Ces gneiss de couleur grisatre
présentent une foliation matérialisée par les trainées de biotite et des trainées
quartzo-feldspathiques. La paragenése magmatique est composée de cristaux
de plagioclase subautomorphes (corrodés par la mésostase), zonés et maclés
albite-Carlshad, de trés rares microclines quadrillés (mm), de biotite en faible
quantité, légérement kinkée et par des grains de quartz (mm) subautomorphes
a extinction roulante. Le métamorphisme régional hercynien provoque les
mémes modifications que dans ceux des gneiss oeillés avec la cristallisation de
biotite, d’albite, de quartz et de microcline. Enfin, le métamorphisme thermique
se marque par la cristallisation du quartz, de I'albite, de quelques biotites et par
la déstabilisation structurale du microcline. L’influence de fluides
hydrothermaux permet I’apparition de muscovite.

Les gneiss a sillimanite fibrolitique et a nodules de quartz de teinte claire
(grisatre a blanchéatre), affleurent en enclaves métriques emballées dans le
granite porphyroide parmi les blocs de gneiss oeillés de Cortal Porteil : les
gneiss a fibrolite a grain fin se localisent au NW de Molitg (970 m) et a Cortal
Brousse. Selon H. Messaoudi (1990), les gneiss a fibrolite constituent des septas
métriques, anguleux, situés parmi les panneaux des orthogneiss du Massif de
Millas. Ils sont associés aux gneiss oeillés et aux gneiss fins. La roche contient
des yeux de quartz de taille inférieure a 1,5 cm et parfois de sillimanite Ces
yeux, essentiellement quartzeux, sont entourés par des lits de fibrolite. Les
grains de quartz et plagioclase sont isogranulaires, mais la biotite et le feldspath
potassique sont pratiquement absents. Sur certains échantillons, la schistosité
est soulignée par 1’alignement de sillimanite fibrolitique et 1’aplatissement des
quartz. Les observations microscopiques montrent des grains isogranulaires,
millimétriques, a contour régulier et des nodules centimétriques de quartz et de
sillimanite ; on y observe également des yeux millimétriques de biotite et des
porphyroclastes de feldspath alcalin. H. Messaoudi (1990) reconnait deux
générations de minéraux :

1- Les uns qui pourraient étre magmatiques (quartz |, biotite I, plagioclase I,
trés rare microcline, apatite, zircon et sphéne) ;

2- Les autres d’origine métamorphique (fibrolite, prismes de sillimanite,
quartz 2, albite 2, muscovite et tres rare biotite 2).

PC. Les enclaves métasédimentaires. Dans la partie méridionale du
pluton de Millas, il existe différentes enclaves d’origine sédimentaire. Elles sont
trés nombreuses dans le secteur d'Arboussols, moins abondantes dans les
secteurs de Molitg, Eus, Catlar, Mosset et dans la terminaison occidentale. Elles
deviennent trés rares vers 1'Est et totalement absentes dans le reste du
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complexe plutonique. Selon H. Messaoudi (1990), elles sont gréso-pélitiques
et appartiennent probablement a la série de Jujols, sauf au SE ou apparaissent
de nombreux enclaves calcaires qui se prolongent dans le massif de Quérigut.

Les enclaves gréso-pélitiques sont souvent dures, de couleur sombre avec
sporadiquement quelques niveaux gréseux (quartzitiques). Au microscope, on
observe la méme association (andalousite + cordiérite + biotite + quartz) que
dans 1'auréole de métamorphisme de contact, mais il s’y ajoute de la fibrolite,
de la sillimanite en prisme et de la muscovite poecilitique en cristaux équants.
La géochimie de ces matériaux, étudiée par J. Leterrier (1972) dans le complexe
de Quérigut, et par J.-L. Joly (1982) dans celui de Millas, montre qu’il s’agit
d’arkoses parfois proches de grauwackes, ce qui les apparenterait a la série de
Jujols.

Les enclaves calcaires affleurent uniquement au SW du massif de Millas,
au-dessus du Pic de Tour, sur le versant sud de la vallée de la Casteillane et sur
la route D14 en dessous de la Tour de Mascarades. Elles se prolongent en
essaims tout le long de la partie méridionale et de la terminaison orientale du
massif de Quérigut (Leterrier, 1972 ; Marre, 1973 ; Raymond, 1986). Au
microscope, elles sont caractérisées par I'abondance de la calcite et de la
dolomie, quelques grains de quartz, d'hématite, du sphéne en granule en
quantité notable et de rares paillettes de chlorite (Messaoudi, 1990).

ofC. Orthogneiss du Canigou en enclaves dans le massif
granitique de Millas. Les enclaves d’orthogneiss sont présentes sur la
bordure sud du massif de Millas, dans le monzogranite et la granodiorite de la
Serre d’Escale (y3-4), entre La Barrera et Cortal Portail (NW de Mosset), et &
Cortal Brousse (NE de Mosset, point coté 1 200m). Ces orthogneiss
apparaissent en panneaux métriques a décamétriques généralement anguleux.
Ces roches de teinte grisatre, sont caractérisées par une foliation pénétrative
soulignée par des lits biatitiques et quartzo-feldspathiques, et des porphyroclastes
(5 mm a 5 cm). Selon H. Messaoudi (1990), une paragenese magmatique
relictuelle comprend des porphyroclastes de feldspath potassique de 7 mm a
5 c¢cm, a macle de Carlsbad et inclusions de plagioclase, quartz et biotite, de
plagioclases subautomorphes (3 mm a2 cm), de biotite, quartz, zircon et apatite.
L’orthogneissification se manifeste par la cristallisation de quartz, microcline,
plagioclase et biotite secondaire. Enfin, le métamorphisme thermique lié a
I’intrusion du monzogranite se traduit par la néogenése de quartz, albite et
biotite, avec une texture de recuit. Selon des travaux antérieurs sur la triclinicité
du feldspath potassique (Leterrier, 1972 ; Guitard, 1970 ; Messaoudi, 1990), les
feldspaths des orthogneiss en enclaves dans le massif de Millas auraient une
histoire précoce analogue a celle des orthogneiss du Canigou (Messaoudi,
1990).
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Filons du cycle varisque ou alpin

Q. Quartz. De nombreux filons ou veines de quartz recoupent les facies de
socle paléozoique. La plupart présentent une orientation ESE-WNW a SE-NW.
Dans I’Est de la carte, une famille de filons subméridiens recoupe localement
le massif granitique de Millas.

Ces filons ou veines apparaissent, au moins dans une majorité des cas,
associés a des failles d’extension cartographique. C'est particuliérement vrai
pour les affleurements de quartz observés le long de la faille du col de Jau au
WNW de Mosset. Certains affleurements présentent une fracturation intense,
voire du broyage.

La dimension précise des filons de quartz est difficile & appréhender et la
longueur cartographiée (souvent pluri-hectométrique a kilométrique voire plus)
est pour partie interprétative.

Les filons de quartz affleurent en plusieurs points du complexe de Quérigut-
Millas : dans les secteurs de Séquieres, Campoussy et Sournia au Nord, et de
Roc de Jalére, Roc des Quarante Croix et la Colime au Sud. Ces filons ont une
teinte blanchatre et un grain moyen. Sur quelques affleurements (au Roc Jalére),
ils renferment de trés nombreux cristaux de tourmaline de taille centimétrique.
Ces filons de quartz sont tres souvent localisés a proximité des failles et des
zones mylonitiques ; ils sont alors affectés par la déformation.

MESOZOTQUE

Les terrains sédimentaires meésozoiques, principalement du Crétacé
inférieur, couvrent a peu prés la moitié du territoire de la carte, dans une large
partie nord de celle-ci: ils appartiennent essentiellement & la Zone nord-
pyrénéenne. Seuls quelques lambeaux de couverture mésozoique sont préserves
dans la Zone axiale a I’extréme bordure nord de celle-ci, le long ou a proximité
de la Faille nord-pyrénéenne ou ils « surmontent » en discordance des terrains
sédimentaires dévono-carboniferes.

Des affleurements de roches magmatiques basiques (basaltes, ophites) a
ultrabasiques (lherzolites) d’age mésozoique sont observés en quelques points
de la carte.

Les terrains sédimentaires mésozoiques présentent une orientation
cartographique générale E-W et sont structurés en vastes synclinaux (ou
synclinoriums) a travers la carte, accompagnés de failles inverses longitudinales
et recoupés de failles transverses. Une bande de couverture mésozoique
métamorphisée a haute température au Crétacé supérieur (zone interne
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métamorphique) jalonne le Sud de la zone nord-pyrénéenne et est tronquée au
Sud par la faille nord-pyrénéenne.

Attributions stratigraphiques des formations (D. LEBLANC)

Formations sédimentaires

Comme dans toute la périphérie téthysienne, ces formations débutent par
une transgression triasique. Cependant, aucun affleurement de gres ou
conglomérat de base du Trias n’a été observé sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet, tant dans la Zone axiale que sur les pourtours des massifs nord-
pyrénéens et ce a I’instar de la feuille voisine d’ Ax-les-Thermes. Cette absence
de facies terrigéne pourrait indiquer la présence d’un détachement qui aurait
soustrait la partie basale du Trias, tout en conservant la continuité du reste de la
couverture sus-jacente.

Les formations sédimentaires de la couverture mésozoique ne sont pas
différentes entre la Zone axiale et les massifs nord-pyrénéens.

t3-5. Formation des Calcaires du Muschelkalk : calcaires gréseux
et dolomitiques jaunéatres, cargneules (Muschelkalk). Ces roches du
Trias moyen affleurent trés localement sur une quinzaine de metres d'épaisseur
en limite nord de la zone axiale, contre la face sud de la Faille nord-pyrénéenne,
au niveau de Ste-Colombe-sur-Guette. Elles sont cartographiées sur moins d’un
kilometre de longueur.

t6-7. Formation des Marnes a gypses du Keuper : marnes et gypses
(Keuper). Cette formation affleure sur des superficies réduites et de maniere
tres discontinue, notamment du fait des laminages liés au décollement
(détachement) de la couverture mésozoique par rapport au socle.

Prés de la limite nord de la zone axiale et de la Faille nord-pyrénéenne, des
marnes bariolées, le plus souvent rouges, forment deux trés fines bandes
cartographiques (> 1 km et 2,5 km) de quelques métres d'épaisseur entre I'Aude
et l'Aiguette.

Dans la zone nord-pyrénéenne, de petits lambeaux de couverture du Keuper
affleurent a la périphérie du nord du massif de I’ Agly. Il s'agit de marnes jaunes
blanchatres ou parfois rouges caractérisées par les nombreux cristaux de quartz
bipyramidés, généralement hyalins. On y trouve aussi des intercalations de
cargneules et des amas de gypse fibreux blanc (autrefois exploité au Sud de
Saint-Paul-de-Fenouillet).

t7. Formation des Calcaires jaunes en plaquettes : calcaires jaunes
en plaquettes et grés calcareux a gros grains de quartz détritique
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(Rhétien). Comme les autres formations triasiques (et p.p. liasiques), cette
formation d’environ 20 m de puissance ne subsiste a I’affleurement que sous
forme de quelques lambeaux de faible dimension. Une fine laniére
cartographique est reportée au sein d’une écaille de terrains triasiques et
liasiques le long de la Faille nord-pyrénéenne, a quelques km a I’Est de Ste-
Colombe-sur-Guette (col de I’'Hommenadel). D’autres affleurements sont
observés a la périphérie septentrionale du massif de I’Agly. Ces calcaires
contiennent de rares intercalations de lumachelles & Avicula contorta, fossile
emblématique du Rhétien.

I11. Formation de I'Hettangien : roches carbonatées vacuolaires ou
bréchiques (Hettangien). Ces roches affleurent localement, dans trois
secteurs distincts : sur la limite nord de la carte tout pres du col de St-Louis, sur
pres de 3 km en périphérie nord du massif de I’Agly et au sein de ’écaille
tectonique de terrains triasico-liasiques située le long de la faille nord-
pyrénéenne a I’Est de Ste-Colombe-sur-Guette (col de I’Hommenadel).

La formation débute parfois par une dizaine de métres de calcaires gris bien
lités et contenant des grains de quartz néoformés. Au-dessus vient un ensemble
tres mal stratifié de 100 & 120 m de puissance. Il comprend des dolomies beiges
ou grises a grain fin, des calcaires et dolomies vacuolaires a patine jaune et des
bréches sédimentaires a éléments calcaires et dolomitiques généralement de
petite taille (centimétrique).

I12. Formation du Sinémurien : calcaires rouges, calcaires gris en
dalles (Sinémurien). Ces calcaires sont observés dans deux secteurs, en
association avec les formations 11 et 13a-j1 : dans la Zone nord-pyrénéenne, sur
la limite nord de la carte tout pres du col de St-Louis et au sein de 1’écaille
tectonique de terrains triasico-liasiques située a 1’Est de Ste-Colombe-sur-
Guette (col de I’Hommenadel). 11 s’agit d’un ensemble de calcaires fins, bien
lités, d'épaisseur faible (moins de 30 m) comportant des calcaires, parfois
oolithiques, beiges ou rouges en plaquettes et aussi des calcaires oolithiques
gris en dalles ou ’on trouve des débris de Lamellibranches, des articles de
Pentacrines et de nombreux petits quartz automorphes de néogenese. Le
Sinémurien ne présente son faciés typique que dans les affleurements du col de
St-Louis et du col de I'Hommenadel.

11-2. Formations du Lias inférieur indifférenciées: roches
carbonatées indifférenciées de I’Hettangien et du Sinémurien. Les
affleurements des formations 11 et 12 décrites précédemment ont été regroupés
sous l'indice I11-2. Cette formation compréhensive est ainsi reportée sur la carte
de maniére dispersée. Les principales zones d’affleurement se situent au NW
de Ste-Colombe-sur-Guette, contre la face sud de la Faille nord-pyrénéenne,
et en couverture du granite de St-Arnac sur le massif de I’ Agly.
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I3a-j1. Formation du Lias marneux : marnes et marno-calcaires
(Carixien a Aalénien). La coupe du Col St-Louis (limite nord de la carte)
montre 5 a 6 m de calcaires a Bélemnites, Rhynchonelles, Pectinidés et
microfaune a Frondicularia puis 20 m de marnes grises feuilletées a Hildoceras
bifrons du Toarcien (Gélard, 1969). Un autre affleurement est visible le long de
la coupe du col de ’'Hommenadel. Sont également attribués a ce « Lias
marneux » les niveaux aujourd’hui trés métamorphisés dans la zone interne
métamorphique qui affleurent sous forme de bandes peu épaisses (10 metres
environ) discontinues de cornéennes au contact entre les marbres dolomitiques
(MD) et les marbres blancs rubanés (Mi).

j2-5D. Formation des Dolomies du col de Saint-Louis : dolomies et
alternances calcaréo-dolomitiques (Bajocien & Malm inférieur).
Cette formation n'a pu étre individualisée, sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet que dans le secteur du col de Saint-Louis ou on observe : 5 m de
calcaires graveleux zoogénes a Pseudocyclamina maynci, Paracoskinolina
occitanica, Praekurnubia crusei et Pfenderina salernitana. Ces niveaux
dateraient le Bathonien, I'Aalénien et le Bajocien étant possiblement lacunaires
(Peybernes, 1976). Au-dessus viennent une vingtaine de métres de dolomies
noires puis une centaine de meétres de dolomies blanches ou grises alternant
avec des niveaux calcaires non affectés par la dolomitisation secondaire. Les
calcaires ont fourni a leur sommet Salpingoporella annulata, Campbeliella
striata et Kurnubia palastiniensis qui indiqueraient la base du Kimméridgien
(Jaffrezo, 1980).

j1-7. Formation du champ du Moureou : dolomies et calcaires
indifférenciées du Dogger et Malm. En dehors du chainon de Galamus,
I'irrégularité et la réduction des niveaux dolomitisés ont interdit la distinction
cartographique d’un jurassique dolomitique (j2-5D) et d'un Malm calcaire
(j6-nla) qui sont alors regroupés sous cet indice j1-7. Cette formation du
Jurassique moyen-supérieur affleure dans la couverture du massif de Salvezines.

j6-nla. Formation de la forét des Fanges : calcaires blancs massifs,
breches (Kimméridgien a Berriasien inférieur). Cette formation forme
une large bande cartographique principale, le long de la limite nord de la
coupure et une fine bande secondaire, au Nord des massifs de I’Agly et de
Salvezines. 11 s’agit de calcaires fins contenant tres fréquemment des bréches
monogéniques ou polygéniques a éléments décimétriques. Ces bréches sont
connues sur I’ensemble du massif des Pyrénées et nommées « bréche limite »
de par leur position stratigraphique au sommet du Jurassique et a la base du
Crétacé inférieur (Peyberneés, 1976). Elles forment des masses irréguliéres trés
largement développées dans la plupart des affleurements de Malm. On observe
deux types de breches :

1- Des breéches monogéniques a blocs anguleux provenant de 1’encaissant
séparés par des veines de calcite. La calcite semble avoir cristallisé dans les
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espaces vides causés par une fracturation de la roche ;

2- Des bréches polygéniques a éléments, d’origine trés locale, de calcaires
jurassiques et crétacés, anguleux a émoussés, liés par un ciment calcaire
pouvant avoir parfois une coloration rouge. L’interprétation proposée est
une fracturation tardive et une sédimentation locale en lien avec un épisode
de paléokarstification. Ces bréches peuvent étre considérées comme
intraformationnelles. La coupe du Col Saint-Louis montre 70 m de bréches,
d'abord monogéniques puis polygéniques, surmontées par 50 m de calcaires
blancs massifs avec, a la base, Clypeina jurassica et, au-dessus
Triploporella neocomiemsis et Pseudotextulariella courtionensis (Jaffrezo,
1980).

n1-3M. Formation de Miayra. Calcaires recristallisés indifférenciés
du Néocomien de la couverture du massif de Besséde-de-Sault
(Berriasien a Hauterivien). Cette formation rassemble des calcaires
recristallisés pour lesquels la reconnaissance des faciés et I’attribution
stratigraphique est rendue difficile. lls ont été reconnus dans la forét de Miayra
a D’ouest de la route menant au Clat (donc affleurant principalement sur la
feuille d’Ax-les-Thermes voisine). L’ensemble des observations convergent
vers les faciés du Néocomien. Ont été observés des calcaires recristallisés
blancs, gris @ mouchetures rouges, marron & minéraux sombres, noirs a veines
de calcite, roux en plaquettes. La base de la formation correspond fréequemment
a des breches monogeéniques, et plus rarement polygéniques, a patine grise a
éléments de calcaire blancs, gris sombre et noirs. La bréchification est liée a la
proximité de la « ZIM » (Zone interne métamorphiques) et des accidents
majeurs qui la bordent ou lui sont proches.

nl-2a. Formation des Calcaires roux en plaquettes (Berriasien
supérieur a Valanginien inférieur). Bien que mince (une trentaine de
metres), cette formation est presque toujours présente dans les masses
carbonatées du Malm — Crétacé inférieur au sein desquelles elle constitue un
excellent niveau repére. Elle affleure réguliérement et de maniere souvent trés
continue dans la partie nord de la feuille et dans la couverture mésozoique du
massif de Salvezines ou J.-P. Wallez (1974) décrit une coupe sur la rive ouest
de la Boulzane.

Il s'agit de calcaires micritiques noirs a algues (N1) surmontés par des
marnes et de calcaires marneux graveleux ou oolithiques a patine jaune a rousse
caractéristique (N2). On y a signalé, dans la partie nord de la couverture du
massif de Salvezines (Wallez, 1974) des Algues Dasycladacées : Kopetdagaria
iailaensis, Macroporella embergeri, ainsi que des Foraminiféres : Choffatella
pyrenaica, Acicularia sp., et des débris d’Echinodermes et d’Ostracodes
(Bousquet, 1975).
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n2-5a. Formation des Calcaires néocomiens a barrémiens : calcaires
blancs a Rudistes et Orbitolines, calcaires urgoniens indifférenciés
(Valanginien a Aptien inférieur : Bédoulien inférieur). Cette formation
constitue une bande E-W continue a travers la carte prés de la bordure nord de
celle-ci. Une deuxieme bande E-W de taille réduite affleure plus au sud, juste a
I’Est de Puilaurens jusqu’a Saint-Paul-de-Fenouillet. Enfin, ces terrains
affleurent dans les gorges de St-Georges, la forét d’En Malo, tout le long des
reliefs calcaires du Pic d’Estable, ou ils sont fortement recristallisés, et a I’Est
du massif de Salvezines. Dans cette vaste zone ceinturant le massif de
Salvezines, les deux formations supérieures du Néocomien n’ont pu étre
reconnues et ne sont pas distinguées des calcaires barrémiens sus-jacents.

En régle générale, seuls les microorganismes permettent de diviser cet
ensemble lithologiquement trés homogéne de calcaires massifs a patine blanche
formant I'Urgonien inférieur (300 m environ). Dans la région du col de Saint-
Louis (?) on peut ainsi distinguer (Jaffrezo, 1980) des calcaires a Valdanchella
miliani, Pfenderina neocomiensis et Pseudotextularia salevensis (Valanginien),
puis des calcaires & Orbitolines : Paracoskinolina sunnilandensis, Orbitolinopsis
buccifer et a algues Dasycladacées : Likanella danilovae, Salpingoporella
genevensis, Salpingoporella muehlberghii, Pseudoactinoporella fragilis,
Angioporella fouryae et enfin des calcaires a Iragia simplex qui pourraient étre
(Peybernes, 1976) un équivalent latéral des marnes bédouliennes (n5a).

Dans la région des gorges de St-Georges, les calcaires massifs clairs
barrémiens, parfois graveleux, souvent recristallisés et tectonisés, forment les
reliefs de Fontenilles. 1ls sont suivis par les calcaires marneux noirs a Serpules,
Ostracodes et tiges de Charophytes ayant livré Iragia simplex du Bédoulien
supérieur (Wallez, 1974).

Dans la région des gorges de Pierre-Lys, entre le dernier surplomb rocheux
des gorges et la passée marneuse située apres les tunnels, affleure un complexe
d’une centaine de métres de calcaire cryptocristallin, gris a noir, a stratification
massive, a nombreux petits Rudistes, renfermant Paleodictyoconus sp., Palorbitolina
lenticularis, Pseudocyclamina hedbergi, Pseudotextulariella cf. scarsellai,
Pfenderina globosa, et algues Dasycladacées, du Barrémien supérieur
(Bousquet, 1975).

Au Nord de Quirbajou, entre le Sucques de la Serre et le Pech Pelat, le
sentier recoupe I’anticlinal Pierre-Lys — Picaussel et son noyau néocomien.
Celui-ci comprend de bas en haut de la série (Bousquet, 1974) : les calcaires
cristallins gris clair a blancs partiellement recristallisés (N1) a Trocholina
alpina-elongata et de nombreuses Dasycladacées ; des calcaires gréseux roux
(N2) de 10 m de puissance; des calcaires gris clairs grumeleux a
Pseudocyclamina lituus, Dasycladacées, Milioles et débris de Gastéropodes ;
des calcaires graveleux beige a petits rudistes (N3) a riche microfaune
benthique  Pfenderina  neocomiensis, Pseudotextulariella  salevensis,



-54-

valdanchella miliani, Paracoskinolina pfenderae, Pseudocyclamina lituus,
Trocholina alpina-elongata, Quinqueloculina, Salpingoporella annulata.

n5a. Formation des Marnes de las Courtilles : marnes et marno
calcaires (Aptien inférieur : Bédoulien supérieur). Cette formation,
également connue sous le nom de « marnes a Deshayesites » d’aprés J.-P. Bousquet
(1975), n'est individualisée que dans la partie occidentale du synclinal de Saint-
Paul-de-Fenouillet (bande cartographique étroite de part et d’autre de St-Martin-lys,
affleurements de Puilaurens et Salvezines). Plus a I’Est, elle passe latéralement
aux calcaires urgoniens avec lesquels elle est alors groupée (n2-5a). Ces marnes
argilo-silteuses, parfois schisteuses, noires ou jaunatres (150 — 200 m d'épaisseur) ont
livré quelques Ammonites dans les régions de Saint-Martin-Lys et de Quirbajou :
Dufrenoya dufrenoyi, D. cf transitoria. (Esquevin et al., 1971), D. lurensis et
Deshayesites deshayesi (Bousquet, 1975). On y trouve aussi quelques
Paleorbitolines et des Oursins dont Toxoaster collegnoi.

n5bli. Formation des Calcaires du Roc de la Brouyére : calcaires
blancs a Rudistes (base de I'Aptien supérieur: Gargasien
inférieur). Ces calcaires de type urgonien sont individualisés sur la partie
occidentale du territoire de la carte, au niveau des gorges de la Pierre-Lys, du
flanc nord du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet le long d’une falaise E-W
passant par St-Martin-Lys, et dans la lame de Puilaurens. La coupe de référence
dans les gorges de I’ Aude peut étre résumée ainsi (Bousquet, 1975) : a la base,
des calcaires microcristallins, gris, a Rudistes abondants (Toucasia) et
Polypiers, suivis d’une passée de calcaires graveleux a algues et orbitolines ; au
sommet, des calcaires noirs cryptocristallins ou légérement marneux a
Mésorbitolines abondantes (Mesorbitolina parva) et débris d'Echinodermes
(Bousquet, 1975 ; Peyberneés, 1976). Leur épaisseur est assez variable (de 100
a plus de 200 m).

n5bls. Formation des Marnes de Quirbajou : marnes et marno-
calcaires a Orbitolines (Aptien supérieur : Gargasien supérieur).
Cette formation est bien visible en continue sur de longues distances sur les
flancs nord et sud du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet mais son épaisseur
est extrémement variable (de I'ordre de 700 m a I'Est de I'Aude et guére plus de
100 m a Malabrac). Il s’agit d’un ensemble de marnes sombres plus ou moins
calcareuses et souvent gréseuses contenant en abondance Mesorbitolina minuta,
ainsi que des huitres et lamellibranches divers. Cette formation a fourni des
Ammonites : prés de Quirbajou, Cheloniceras buxtorfi (Esquevin et al., 1971)
et dans la région de Malabrac & I'Est du col St-Louis, Epicheloniceras
tschernyschewi et parahoplites aff. cunningtoni ainsi que des Brachiopodes :
Rhynchonella gibbsiana, Rectuthyris depressa, des Lamellibranches: Exogyra
aquila , Plicatula Placunea et des gastéropodes Purpuroidea gasullae,
Ampullospira praelonga et Fimbria cunningtoni (Collignon et al., 1968).
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n5b2i. Formation des Calcaires de Quirbajou : calcaires récifaux a
Floridées (Aptien supérieur : Clansayésien inférieur). Ces calcaires
blancs massifs sont les calcaires de type urgonien les plus jeunes. lls sont
cartographiés principalement sur le flanc nord du synclinal de Saint-Paul-de-
Fenouillet (en deux entités bien séparées), mais également sur le flanc sud au
niveau d’une bande étroite au SW de Saint-Paul-de-Fenouillet. Leur épaisseur
peut dépasser 300 m, mais ils peuvent aussi disparaitre totalement par variation
latérale de facies. Dans ce cas, les niveaux marneux situés en dessous et au-
dessus sont réunis sous l'indice n5hls. Ces calcaires contiennent (Wallez,
1974 ; Bousquet, 1975) des Mesorbitolina texana, des Rudistes (Toucasia),
des Bryozoaires, des Polypiers et des Algues Floridées encro(tantes
(Archaeolithothamnium rude). Au NW de Prugnanes, ils ont fourni une
Ammonite & leur sommet : Hypacanthoplites rubricosus (Collignon et al.,
1968).

n5b2s. Formation du Rébenty : marno-calcaires gréseux sombres
(Aptien terminal : Clansayésien supérieur a Albien basal). Cette
formation n'a été individualisée que dans le flanc nord du synclinal de Saint-
Paul-de-Fenouillet, entre Axat et Quirbajou. Au Sud de Quirbajou, elle contient
des lentilles calcaires interstratifiées qui présentent le méme faciés que les
calcaires a Floridées sous-jacents. Il s’agit de marno-calcaires finement gréseux
compacts, noirs, & patine grise ou ocre. Ils sont stratifiés en bancs épais qui se
succedent en une suite monotone. Dans la formation, dont 1’épaisseur varie
entre 250 et 500 m de puissance, on a recueilli des Bélemnites, Exogyra aquila,
des fragments d'Hypacanthoplites. A I'Est du méridien de Caudiés-de-
Fenouilledes, la limite avec les marnes noires albiennes n'a pu étre précisée. La
base de l'ensemble alors bloqué sous I’indice n6 a fourni, au NW de Prugnanes
et au Sud des gorges de Galamus : Hypacanthoplites rubricosus, H. plesiotypicus,
H. elegans, H. anglicus, H. Milletioides (Collignon et al., 1968).

n5c-6A. Formation d'Axat : marnes sombres a intercalations gréseuses
(Aptien terminal : Clansayésien supérieur a Albien inférieur). Ces
marnes noires affleurent trés largement sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet
ou elles forment toute la partie centrale du synclinorium éponyme, ainsi que
I'essentiel de ceux d'Axat-Fosse et de la forét de Boucheville. Dans ce dernier
secteur, le métamorphisme a transformé en cornéennes les marnes de 1’ Aptien
et de I’Albien que l'absence de datation a conduit a regrouper sous I’indice
n5- 6M détaillé ci-apres.

Dans la région d’Axat ou elle compte 200 m de puissance, la formation est
uniformément constituée de marnes silteuses et argileuses, affectées de plans
de schistosité qui leur donne souvent un débit « crayon » d’aprés J.-P. Wallez
(1974). Plus a I’Est, cette tres puissante série de marnes noires (épaisseur
d'ordre kilométrique) a fourni des Ammonites au Sud des gorges de Galamus :
Hypacanthoplites rubricosus, H. plesiotypicus, H. elegans, H. anglicus,
H. milletioides (Collignon et al., 1968).
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n6bcA. Formation d'Artigues : pélites claires a intercalations de
silts et argilites noires (Albien moyen a supérieur). Ce puissant
ensemble de pélites, silts et argilites d’Artigues occupe la majeure partie du
synclinorium d’Axat. La formation est composée, d’apres J.-P. Wallez (1974),
d’une importante masse de pélites claires (grises & brunes) dans laquelle
viennent s’intercaler de petits bancs (5 & 15 cm) de silts. Ces bancs silteux
présentent souvent une organisation séquentielle de type turbidite ; ils peuvent
présenter également des lamines paralléles seules et certains bancs, plus
gréseux, contiennent Spicules et Stomiosphéres. L’épaisseur de I’intervalle
pélitique est tres variable et peut aller de quelques décimétres a une
cinquantaine de metres avec cependant une fréquence plus élevée des bancs
silteux au sommet de la formation. Ces pélites et silts clairs sont associés a des
argilites noires « carburées » qui admettent & leur sommet des nodules calcaires
noirs ou limoniteux. Sur toute la hauteur de I’ensemble d’Artigues se
rencontrent de petits olistolithes isolés de marno-calcaires gréseux de la
formation du Rébenty.

La formation d’Artigues a fourni trois fragments d’Ammonites mal
conservées rapportées au genre Hypacanthoplites dont Hypacanthoplites
Jacobi, ainsi que des Ostracodes et quelques nanofossiles. L’ensemble de cette
faune ainsi que des arguments de position par rapport aux formations sous-
jacentes d’Axat et du Rébenty et sus-jacente du flysch crétacé supérieur
permettent d’attribuer la formation a I’Albien moyen a supérieur (Wallez,
1974). Par son organisation séquentielle de type turbidite et son age albien
inférieur basal, la formation d’Artigues est un équivalent latéral et
chronologique du groupe du flysch noir (Souquet et al., 1977), connu plus a
I’ouest de la chaine.

n6bcSA. Formation de la Serre des Aiguilles: complexe de
calcschistes et gres-quartzites (Albien moyen a supérieur). Cette
formation affleure au Nord du massif de Salvezines entre Axat et Puilaurens,
ainsi que sur la feuille voisine d’Ax-les-Thermes en position similaire au Nord
du massif de Bessede-de-Sault. Elle est considérée comme 1’équivalent de la
formation d’Artigues et attribuée comme elle a 1’Albien moyen a supérieur
(Wallez, 1974). Elle se compose de deux membres :

— les grés quartzites (n6bcSAQ) extrémement durs, de teinte lie de vin ou vert
de gris en raison des nombreux oxydes qu’ils renferment, apparaissent sous
forme d’une masse homogéne découpée de diaclases ; ils sont composés de
40 a 70 % de quartz en grains a contours diffus corrodés, ciment de calcite
et de silice, et minéraux phylliteux ;

— les calcschistes gris (n6bcSA), en petite strates centimétriques sont associés
aux grés-quartzites sur le flanc sud du synclinorium d’Axat et dans la forét
du bac d’Estable. lls contiennent quelques petits bancs durs et noirs,
calcaréo-marneux, calcaires et siliceux ou a faciés grés-quartzites. Les
calcschistes se retrouvent en association avec les argilites noires
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« carburées » de la formation d’Artigues avec laquelle le complexe de la
Serre des Aiguilles s’indente.

cl-2. Formation de Labeau: bréches a olistolithes et flysch
calcaréo-gréseux (Cénomanien — Turonien). Cette formation, la seule
attribuée au Crétacé supérieur, est la plus récente du Mésozoique dans la région
couverte par la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. Elle affleure au ceeur du
synclinal d’ Axat-Fosse, principalement au niveau de la forét de Madrés, et de
maniére plus localisée juste a I’Ouest de Puilaurens.

Cet ensemble débute par des bréches contenant a son sommet d'énormes
blocs calcaires remaniés (olistolithes pluridécamétriques) provenant du
Néocomien, du Barrémien et de I'Aptien (SE de Marsa, Pech de Nadieu, Rach
de Langlade). Les bréches sont chaotiques & éléments provenant tous de
I’épaisse série schisteuse albienne sous-jacente (marno-greés, silts, grés-
quartzites) et a matrice marneuse abondante. Le flysch calcaréo-gréseux a
microbréches sus-jacent peut présenter une organisation en séquence de type
turbidite. 11 a fourni des Rotalipora et des Praeglobotrucana indiquant le
Cénomanien. Dans la région d'Espezel (feuille Ax-les-Thermes, en
préparation), 1l a été aussi recueilli Globotruncana sigali qui indique un age
Turonien & Coniacien (Wallez, 1974).

Formations métamorphiques

Dans la zone interne métamorphique (ZIM), ou les fossiles ont totalement
disparu, les attributions d'age du protolithe des marbres, fondées sur des
comparaisons de faciés souvent douteuses, sont fortement sujettes a caution.

Si les grands affleurements de marbres noirs de la forét de Boucheville
peuvent étre attribués a 1’Aptien-Albien sans grand risque d’erreur, en
revanche, l'interprétation stratigraphique des faciés de marbres blancs qui, plus
a I'Ouest, affleurent largement, est plus délicate.

Deux interprétations d’attributions stratigraphiques pour les protolithes ont
été antérieurement proposées pour cet ensemble de marbres. Selon la carte
géologique a 1/80 000 de Quillan 3®™ édition (Casteras et al., 1967), les
intercalations marneuses de la vallée de I'Aiguette et du Sud du Clat sont
attribuées a I'Albien et les calcaires, bien que prudemment notés "Secondaire
indifférencié", sont implicitement considérés comme surtout crétacés. Plus tard
(Meurisse, 1973), les marnes ont été attribuées au Lias supérieur et les calcaires
au Lias inférieur et, accessoirement, au Malm.

Les observations réalisées par D. Leblanc sur le territoire de la carte Saint-
Paul-de-Fenouillet permettent d’apporter les éléments suivants (pour des
raisons de simplification du propos, seul le protolithe des roches est considéré
dans ce qui suit) :
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— la présence de calcaires d’age crétacé nous parait certaine car un passage
vertical tout a fait continu et progressif, attestant une continuité de
sédimentation, peut parfois étre observé entre ces calcaires et les marnes
apto-albiennes de Boucheville. Dans le secteur a I'Est du Tuc de Gaubeille,
il y a méme passage a la fois vertical et latéral des calcaires aux marnes,
exactement comme dans I'Aptien du synclinal de Saint Paul ;

— I'4ge liasique de la plupart des intercalations marneuses est admis en raison,
en particulier, de la composition chimique des marnes et de I'abondance des
dolomies dans les roches encaissantes ;

— nous sommes amenés a inverser tres souvent la polarité de la série par
rapport a ce que proposait M. Meurisse (1973) : le Lias marneux ceinturerait
des anticlinaux de Lias inférieur et non des synclinaux de Malm. En effet :

1- Cette disposition anticlinale est plus en accord avec la position
topographique de ces structures (fond de la vallée de I'Aiguette) ;

2- Les bréches intraformationnelles de la vallée de I'Aiguette rappellent
beaucoup plus les faciés du Malm non métamorphique que ceux du Lias
inférieur ;

3- L'interprétation de M. Meurisse oblige & donner au Lias inférieur calcaire
une épaisseur de plusieurs centaines de metres trés supérieure a celle de
I'ensemble liasique connu dans la région ;

4- Deux bonnes coupes nous ont fourni une polarité claire : au Sud du Clat ou
des calcaires rouges caractéristiques du Sinémurien bordent un
affleurement de Lias marneux et dans la zone du ruisseau de la Resclause
ou ont été observées des dolomies bréchiques et vacuolaires typiques de
I'Hettangien.

MD. Formation des marbres blancs: membre des marbres
calcaires dolomitiques, parfois impurs, souvent rubanés et des
cornéennes (Lias ?). Au sein des marbres de la ZIM, affleurent des marbres
dolomitiques pouvant étre riches en scapolite. Le passage entre ces marbres
dolomitiques et les marbres blancs foliés s’effectue fréquemment par un facies
de cornéennes sombres, compactes, a grain fin, en particulier a I’Est du Clat,
dans la vallée de I’Aiguette entre ’'usine de Nentilla et Ste-Colombe-sur-Guette,
que les auteurs ont attribué au Lias marneux du Toarcien par similitude de faciés
(Meurisse, 1973 ; Wallez, 1974). Ainsi, il constitue pour ces auteurs de précieux
repéres au sein des masses calcaires du Lias inférieur et du Jurassique moyen a
supérieur généralement assez homogenes dans la zone métamorphique, pour
identifier des plis anticlinaux a cceur de Lias inférieur calcaire (Wallez, 1974)
ou synclinaux a cceur de marbres du Jurassique supérieur (synclinal de Cap de
Bouc, Meurisse, 1973). Les affleurements de cornéennes étant de faible
extension latérale, les marbres dolomitiques et les cornéennes ont été
rassemblés dans la méme unité. Les structures complexes observées a 1’échelle
d’un affleurement sont difficiles a corréler d’un affleurement a 1’autre et donc
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difficilement cartographiable a I’échelle de la carte. Le lecteur est invité a lire
les travaux de M. Meurisse (1973) pour étudier ces structures.

Mi. Formation des marbres blancs : membre des marbres foliés
riches en scapolite, avec niveaux rubanés. Cette formation affleure
dans la partie occidentale de la feuille, dans la ZIM. Les marbres sont clairs, de
couleur blanche a grise. lls correspondent a des calcaires ou dolomies purs
recristallisés dans lesquels les cristaux de calcite sont plus ou moins gros. Les
marbres dolomitiques présentent fréquemment un facies saccharoide a cristaux
plurimillimétriques caractéristiques. Une odeur de soufre peut méme se faire
sentir a la cassure de ces faci¢s, indiquant sans doute qu’il s’agissait de la
dolomie fétide du Jurassique moyen & supérieur. Les marbres présentent
fréqguemment un rubanement marquant la foliation. Des niveaux riches en
scapolite généralement orientés dans la foliation sont fréquents. On y signale
également des minéraux silicatés tels que le phlogopite et le diopside (Meurisse,
1973).

MiBr. Formation des marbres blancs : membre des bréches a
éléments de marbres anguleux (cataclase ?). De hombreux niveaux de
bréches affleurent au sein de la formation des marbres. Les bréches sont
polygéniques a éléments de taille millimétrique & décimétrique, de marbres
parfois rubanés, dans un ciment carbonaté marmoréen gris ou souvent jaunatre.
Une patine grise recouvre la plupart du temps les roches, empéchant
I’observation des bréches qui n’apparaissent qu’a la cassure fraiche.

Ces breches affleurent en particulier le long des accidents bordant la ZIM
ou elles correspondent aux breches cartographiées comme « post-albiennes »
sur la feuille de Rivesaltes voisine. Une imposante barre de bréches affleure par
exemple le long de la FNP dans la vallée du ruisseau de la Rivierette au Sud de
Gincla. Au contact avec les cornéennes de Boucheville, se dresse sur plus de 30
m de haut une falaise de roches & patine grise. A la cassure la roche révéle une
bréche a éléments décimétriques de marbres blancs et noirs dans un ciment
métamorphique orangé.

Un affleurement caractéristique se trouve le long de la D619 dans la vallée
de I’Agly, en limite avec la feuille Rivesaltes. Les bréches ont ici le faciés dit
« bréches de Baixas » ou les blocs de marbres polygéniques anguleux sont pris
dans un ciment rouge contenant des micas métamorphiques dont les relations
avec la matrice, relictuels ou néoformés, restent incertaines. L’origine et I’age
de ces bréches (sédimentaires, tectoniques ou tectono-sédimentaires) observées
dans I’ensemble de la ZIM est débattue depuis longtemps (Golberg et al., 1986 ;
Debroas et al., 2010 ; Lagabrielle et al., 2010). Elles contiennent des éléments
de marbres a scapolite et sont par conséquent postérieures au pic de
métamorphisme de haute température-basse pression. La recristallisation de la
matrice indique que 1’événement métamorphique n’était pas encore terminé lors
de leur mise en place, qui serait donc antérieure au Santonien.
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n5-6M. Formation des marbres noirs de Boucheville (Aptien — Albien).
Cette formation occupe une vaste superficie au niveau du synclinorium de la
forét de Boucheville. Elle se trouve également sous la forme d’une lentille
tectonique intercalée par failles au sein des gneiss de Bélesta, dans le massif de
I’Agly. Elle regroupe 2 membres dont le passage entre les divers types
pétrographiques est continu (Golberg, 1987). De la base vers le sommet le
passage est progressif depuis des calcaires sombres, a des grées calcareux, puis
a des alternances de niveaux calcaro-gréseux et gréso-pélitiques. La limite
cartographique dessinée d’apres Golberg (1987) est arbitraire et correspond a
20 % de calcite dans la roche (Golberg, 1987). De la base au sommet, on
rencontre 2 membres :

— n5-6MGC : le membre des Gres Calcareux est formé a la base par des
calcaires sombres qui peuvent contenir: orthose noire, scapolite,
clinopyroxéne, amphibole. Ces calcaires marneux n’ont pas ¢été
individualisés sur la carte en raison de leur faible épaisseur. Des gres
calcareux de couleurs sombres, a grain tres fin et d’épaisseur variable, ayant
I’aspect de cornéennes typique ou la stratification n’est pas visible, les
surmontent. Leur aspect compact et leur cassure conchoidale sont a
’origine de leur dénomination de « cornéenne ». En réalité, S1 est toujours
identifiable soit par la présence de trainées d’oxydes de fer et de sulfures
soit parce que les filons de calcite qui traversent la roche sont intensément
plissés par la phase 1 ;

— n5-6MF : le membre Flyschoide est formé par des grés plus ou moins
pélitiques a biotite qui sont caractérisés par une stratification/foliation
(S0/S1) souvent bien visible, marquée par I’alternance de lits
centimétriques a décamétriques carbonatés et gréso-pélitiques. Des grenats
millimétriques de couleur blanche peuvent parfois étre observés dans les
bancs les plus pélitiques.

Si I’age du protolithe était communément attribué a I’ Albien aprés J. Ravier
(1959), qui remarque que la composition chimique des marbres de Boucheville
est identique a celle des marnes albiennes plus septentrionales, les découvertes
postérieures d’ages aptiens pour d’autres formations marneuses décrites par
J. Ravier permettent aujourd’hui d’en étendre les résultats pour le membre
inférieur des grés calcareux (Golberg, 1987). Le membre supérieur calcaro-
gréso-pélitique quant a lui, dont les alternances de type flyschoide sont
comparés aux flyschs datés dans les Pyrénées centrales (Debroas, 1978) est
considéré comme ayant un age Albien a Cénomanien inférieur (Meurisse,
1973 ; Golberg, 1987).

Le métamorphisme se marque notamment par le développement de
biotite, diopside et scapolite (tres abondante) en cristaux anté-, syn- ou post-
schisteux. La déformation est marquée par une foliation produisant un
rubanement et plusieurs générations de plis associés a des schistosités tardives
(cf. Déformation de la couverture mésozoique nord-pyrénéenne).
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Formations magmatiques

. Basaltes doléritiques tholéiitiques : Ophite. Deux petites entités
cartographiques sont rapportées a cette formation dans 1’Ouest de la carte au
sein des marbres (Mi) de la zone interne métamorphique au SE de Le Clat. Les
ophites sont des basaltes doléritiques tholéiitiques (Azambre et al., 1987) qui
affleurent largement dans le domaine pyrénéen. Reconnus par P.-B. Palassou
(1781), ils se présentent, lorsque les corps intrusifs ne sont pas démembrés par
la tectonique alpine, sous forme de sills pouvant atteindre une centaine de
meétres de puissance et d'envergure kilométrique. Leur localisation quasi-
systématique au voisinage -ou bien au sein- de formations évaporitiques du
Trias supérieur (Keuper), ainsi que leur grande homogénéité d'ensemble, avait
fait supposer, depuis longtemps (Viennot, 1927), une mise en place voisine de
la limite Trias-Lias ; la présence de bordures figées au sein d’ophites au contact
des seuls sédiments du Keuper (Lago et Pocovi, 1980) a renforcé une telle
attribution. Les analyses géochronologiques ont confirmé que la mise en place
des ophites est intervenue a la limite Trias-Jurassique :

1- Datations K-Ar sur plagioclase a 195 + 8 et 197 + 7 Ma réalisées sur des
ophites provenant de sondages réalisés dans les régions d'Auch et de
Louslitges, a I'écart du métamorphisme alpin pyrénéen (Montigny et al.,
1986) ;

2- Datation U-Pb sur zircon a 198,7 + 2,1 Ma sur des ophites de la région de
Bedous (Rossi et al., 2003). L'age des ophites des Pyrénées est comparable
a celui du grand dyke de Messejana-Plasencia en Espagne (datations a
198,8+1,7 et 204,7 £ 2,5 Ma, Sebai et al., 1991). Le magmatisme ophitique
est & rattacher a celui de la Province Magmatique de 1’ Atlantique Central
(Courtillot et Renne, 2003).

B. Métabasaltes spilitisés. 1l s’agit ici d’un seul petit lambeau de lave
basique qui semble intercalé dans le Trias moyen, juste au Sud de Sainte-
Colombe-sur-Guette. Cette ancienne coulée a subi des transformations
métamorphiques de type « spilitique » a rapporter a des conditions + hydrothermales
de faciés schistes verts.

n. Lherzolite. Cette formation de péridotite a ortho- et clinopyroxénes bien
connue plus a I’Ouest des Pyrénées, n’a été observée que sur un seul
affleurement sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, dans les marbres au Sud du
massif de Salvezines, dans la vallée du ruisseau de Faussivre. Le massif de
Iherzolite mesure une vingtaine de métres de large pour une longueur
probablement d’une centaine de métres, toutefois difficile a estimer. Le massif,
de petite taille par rapport aux autres massifs de la chaine, a été peu étudié. La
Iherzolite est serpentinisée le long de plans de fractures. Elle est tectoniquement
intercalée dans les sédiments métamorphiques albiens (n5-6M) de la forét de
Boucheville, pres de leur limite nord, a une cinquantaine de métres de la faille
bordiéres méridionale du massif de Salvezines. Les processus de mise a
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I’affleurement de ces roches mantelliques sont discutés plus loin (cf. «§
Conditions de mise en place des entités géologiques et § Synthese géologique
et géodynamique »).

Veines et filons

Ab. Albitites. Ces roches particuliéres composées trés majoritairement ou
exclusivement de feldspath plagioclase de type albite, sont observées au sein
des différents massifs granitiques et gneissiques de la carte. Elles ont été
cartographiées séparément uniquement dans les massifs de 1’Agly et de
Salvezines. A 1’affleurement, les roches albitisées présentent une teinte trés
claire & franchement blanche et une texture grenue équante (grain moyen),
parfois cataclasée ou « protomylonitique ». Les albitites sont des roches
hydrothermales qui se sont développées au cours du rifting albien qui a donné
naissance aux bassins crétacé nord-pyrénéens (Fallourd et al., 2014). Les ages
obtenus sur les albitites de 1’Agly et de Salvezines couvrent la période
s’étendant de 1’ Aptien supérieur I’Albo-Cénomanien (117 a 98 Ma).

De nombreuses veines d’échelle hectométrique et d’orientation E-W sont
reportées au sein du granite de Salvezines, et notamment dans sa partie nord
(Demange et Pascal, 1979) ou elles ont été exploitées en carrieres. Dans cette
méme partie nord du massif, les veines recoupent la couverture mésozoique.
Les albitites sont présentes également dans les gneiss de Bélesta (massif de
I’ Agly) ou elles forment trois niveaux qui s’alignent sur prés de 5 km selon une
direction proche de E-W. Deux de ces niveaux sont cartographiés sur une
longueur suprakilométrique. Sur la feuille Rivesaltes, les albitites sont trés
développées au sein du granite de St-Arnac, formant des veines d’extension
cartographique également orientées E-W (Fonteilles et al., 1993), et sont
localement observées au sein de roches basiques ou de micaschistes a
andalousite et cordiérite (Berger et al., 1993). Elles ont fait 1’objet
d’exploitation en carriéres pour céramique.

Au sein des massifs granitiques de Quérigut et Millas, sur la feuille Saint-
Paul-de-Fenouillet, des albitites s.s. ou des roches partiellement albitisées sont

principalement associées aux zones de déformations ductiles a fragiles qui
affectent le granite de Millas selon une direction a nouveau proche de E-W.

CENOZOIQUE
Paléogéne

Les dépdts cénozoiques anté-quaternaires sont tres peu développés sur la
feuille Saint-Paul-de-Fenouillet.
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e-gBr. Bréches post-albiennes (Eocéne a Oligocéne). Cette formation
affleure de maniére localisée dans les gorges de Galamus. Ces breches sont
formées d’une accumulation polygénique de blocs calcaires et dolomitiques de
taille décimétrique dont l'origine est souvent trés locale. Ces breches se situent
fréquemment sur du Jurassique supérieur lui-méme bréchique ce qui rend trés
difficile leur individualisation cartographique. Cependant, dans les cas
favorables, les breches contiennent des éléments marno-gréseux jaunes
typiquement aptiens-albiens, qui témoignent de leur age tardif, et elles peuvent
aussi reposer en discordance sur du Crétacé (feuille Rivesaltes). Ces breches
paraissent résulter de remplissages karstiques. Le ciment, calcaire, est de teinte
trés variable, blanc, noir, rouge ou jaune. On attribue aux breches un age éocéne
(Mattauer et Proust, 1962) bien qu'une datation ponctuelle par palynologie du
remplissage d'une poche située dans le chainon de Galamus au Sud de Duilhac
(feuille Tuchan, n°1078) ait fourni un &ge oligocene (Azéma et al., 1973).

Néogéne

mCa, pCa, m-pCa. Epandages de cailloutis alluviaux siliceux néogeénes.
Ces matériaux alluviaux anciens sont souvent trés démantelés et se présentent
sous forme de galets siliceux épars, parfois trés rares. En raison de leur
importance pour restituer I'évolution néogene des reliefs, on les a néanmoins
portés sur la carte, 1a ou ils ont été observés. Le sens des écoulements est indiqué
par des fleches noires. 1l y a certainement deux générations de dépots.

La plus récente est notée pCa. Elle affleure surtout au col Saint-Louis, ou
elle remblaie une paléovallée a méandres encaissés que suit la D9. Une matrice
trés argileuse jaune orangé emballe des galets centimétriques et graviers,
essentiellement de quartz, associés a de rares éléments quartzo-gréseux
ferruginisés. Les galets peuvent atteindre 10 cm de grand axe ; ils sont bien usés
et proviennent trés certainement du remaniement des grés a dragées de quartz
du Crétacé supérieur qui affleurent un peu au Nord (grés de Labastide de
Camps). Des dépdts similaires existent dans une autre vallée a méandres
encaissés, immédiatement au Nord de la carte, sur la feuille Quillan (Crochet et
al., 1989), en rive droite des gorges de Galamus (Pla de Lagal-Coume Tiols).
Plus a I'Est, la vallée morte en berceau du Brezou renferme aussi quelques galets
allogenes, dont on trouve encore des jalons piégés dans une poche karstique au-
dessus du col de la Corbasse (dans le coin supérieur droit de la carte).

On a noté p-mCa des dépdts similaires qui jalonnent les replats de
Quirbajou, vers 780-800 m, le long de la D81. De part et d'autre du tunnel, des
poches karstiques renferment d'abondants galets de quartz, grés et quartzites
paléozoiques (galets jusqu'a 10 cm), dans une matrice sablo-argileuse ocre
jaune, avec d'abondants pisolithes ferrugineux. Ces matériaux rappellent
nettement les nappes alluviales quartzeuses qui recouvrent, un peu a I'Ouest et
a la méme altitude, le plateau de Sault (feuille Lavelanet, n°1076) et qui sont
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assimilées classiquement a la formation plio-quaternaire du Lannemezan
(Goron, 1937 ; Taillefer, 1951 ; Bilotte et al., 1988 ; Calvet, 1996). Mais il n'est
pas exclu qu'ils soient ici plus anciens et associés a I'aplanissement miocéne
moyen.

Enfin, on a noté mCa des épandages de petits galets de quartz associés a
des paléoformes attribuées au Miocene moyen. lls proviennent aussi des grés a
dragées du Crétacé supérieur. Il s'agit encore de dépdts associés a des
paléovallées aux fonds plats tres larges et peu creusées sous les aplanissements
culminants du Roc Paradet, mais nettement perchées au-dessus des vallées a
méandres encaissés pliocenes. La trainée de galets la plus nette se situe entre
Malabrac et le Col del Bedau, entre 700 et 770 m ; elle se poursuit au Sud du
synclinal des Fenouillédes par la trouée a fond plat, a 570 m, entre Roc Rouge
et la Lias, qui gagne le bassin de Fosse. Vers I'Ouest, quelques galets allogénes
jalonnent la large trouée en berceau du Pas del Corps (1 130 m), au Clat.
D'autres jalons ponctuels existent plus & I'Est, sur la barre de Galamus, a I'entrée
de la grotte de Romiguiére et au Pla de Lagal. L'aval de ce systéme est bien
connu sur les feuilles voisines de Rivesaltes (n° 1090) et Perpignan (n° 1091),
les mémes alluvions siliceuses jalonnant les plateaux calcaires de Tautavel,
Latour de France, Cases de Péne et Baixas, ou elles sont associées a tres riches
faunes de petits mammiféres miocenes (Calvet, 1996 ; Calvet et Gunnell, 2008 ;
Gunnell et al., 2009).

/6 1) Altérites granitiques a boules, associées aux restes de hautes
surfaces d'aplanissement et 2) Altérites sur les formations
gneissiques et granitiques du massif de I’Agly.

1- 1l s'agit d'arénes peu évoluées, cohérentes a leur base mais trés friables ;
I'essentiel des minéraux primaires semble conservé, mais on n'a aucune
donnée analytique précise sur leur minéralogie. Ces altérites tapissent
toutes les hautes surfaces des Pyrénées orientales, avec des épaisseurs
parfois pluridécamétriques, par exemple sur les granites du Costabonne,
ceux du Carlit ou sur les gneiss de I'Aston. La part des colloides ne semble
pas dépasser 4 a 5 % des fines ; on y a déterminé des illites et des chlorites
au Pla Guillem (Soutadé, 1980), des vermiculites trés abondantes sur le
Madreés (Calvet, 1996). L'age de ces altérites peut é&tre tres
approximativement fixé, a I'échelle régionale. Elles tapissent non seulement
les hautes surfaces d'aplanissement, achevées au Miocéne moyen, mais
aussi des replats en contrebas. Les parois des cirques glaciaires quaternaires
les recoupent totalement, impliquant que les altérites sont antérieures au
Quaternaire froid. La fenétre chronologique favorable irait donc du
Miocéne supérieur au Pliocéne inclus ;

2- Les formations gneissiques et granitiques du massif de I’Agly sont
fortement altérées a 1’affleurement. Ces altérites sont des isaltérites. C’est
en particulier le cas pour les gneiss de Bélesta et de Caramany, mais aussi
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pour la charnockite d’Ansignan. Les affleurements de roches fraiches sont
rares. L’age de cette altération n’est pas connu.

pTC. Travertins et calcaires lacustres (Pliocene). Le synclinal des
Fenouilledes renferme plusieurs jalons de tufs ou travertins de résurgences et
de calcaires lacustres, qui occupent des positions trés perchées, en général au
sommet de buttes témoins. Ces dépdts sont surtout abondants entre Maury et
Saint-Paul-de-Fenouillet et ils s'étagent clairement sur plusieurs niveaux. Les
tufs a empreintes de feuilles peuvent passer, vers I'amont, a des breches
calcaires rouges trés cimentées. On a pu mettre ces matériaux en relation avec
des exsurgences hydrothermales (Bakalowicz, 1990). Leur dernier jalon vers
I'Ouest est au-dessus de Prugnanes.

QUATERNAIRE : FORMATIONS SUPERFICIELLES

Les dép6ts quaternaires sont peu représentés sur la feuille Saint-Paul-de-
Fenouillet. Les dépdts fluviatiles sont limités & un ruban discontinu au fond des
vallées ; les dépOts glaciaires apparaissent au coin SW de la feuille dans les
vallées et les cirques du Madres et du Dourmidou ; les colluvions et dépdts de
pente sont généralisés au-dessus de 1 500-1 800 m, beaucoup plus discontinus
en dessous, mais ils n'ont pas été systématiquement cartographiés.

Formations glaciaires et proglaciaires

FGx. Dépobts proglaciaires anciens. lls forment la grosse masse de
matériaux caillouteux roulés, épaisse de 20 a 30 m au moins, entre le Clot del
Pasquer et la Casteillane, mais aussi en rive droite de ce torrent. Ce dépot se
relie aux moraines latéro-frontales Gx décrites ci-dessous, avec le méme degré
d'altération. Il comporte des galets mieux roulés et des esquisses de litage, avec
une matrice plus sableuse ; mais des passées limoneuses trés compactées et
quelques galets striés suggerent un passage latéral immédiat a la moraine. Il
existe un dépdt plus ancien non différencié sur la carte, qui n'affleure que trés
ponctuellement au virage du pont coté 1012, sur 2 m de haut, immédiatement
au contact du substrat granitique. 1l s'agit d'un matériel morainique indiscutable,
tres hétérométrique, désordonné et renfermant des galets striés de cornéennes.
Son état d'altération est beaucoup plus poussé que les dépbdts FGx, qui le
ravinent clairement : les galets granitiques en fantdmes représentent en effet
70 % du total. Il pourrait étre noté Gw.

Gx. Matériaux morainiques altérés pré-wurmiens. Ces matériaux, dont
il n'est pas exclu que certains soient attribuables au Wiurm ancien, affleurent
assez largement en haute Casteillane (Calvet, 1996). En I’absence de coupes,
on ne les a pas encore retrouvés vers I'Aiguette. De méme, ils existent
vraisemblablement dans les parties les plus externes de la diffluence des
Paturages de Madres, ou les photos aériennes montrent jusqu'a 4 ou 5 cordons
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latéraux juxtaposés. Leur état d'altération les individualise aisément de Gy : a
I'échelle des galets décimétriques, on compte 15 a 20 % de galets sains, autant
de fragiles ou friables et 30 a 35 % de fantdmes. La coupe de référence est celle
de Il'ancienne carriere de talc a la Jasse de Caillau. Sur les schistes ocres a
verdatres reposent 10 a 15 m de till morainique, trés riche en matrice fine
limoneuse, bariolée ocre et gris. Les blocs de granite pluridécimétriques a
meétriques sont pourris a coeur pour certains, ou seulement munis d'un cortex
arénisé décimétrique. La moraine wurmienne a blocs et galets sains, rarement
fragiles ou arénisés pour les plus petits, ravine irrégulierement le dépdt
précédent, avec une épaisseur de 4 a 7 m. Sous une chape de gros blocs
apparemment sains on retrouve la moraine altérée dans le long cordon de
Ladou, en rive droite. Un autre cordon plus démantelé est recoupé en rive
gauche par les lacets de la route, au Clot del Pasquer, entre 1 160 et 1 100 m.

Gy. Matériaux morainiques wirmiens. La plupart des matériaux
glaciaires visibles sur la feuille reléve du dernier cycle froid. Les formes de
cordons (les principaux cordons morainiques sont figurés en trait vert) sont
parfois bien conservées et le matériel est trés peu ou pas altéré. Les comptages
dans les galets granitiques décimétriques indiquent 40 % de galets sains, 55 %
de galets fragiles et le reste de galets friables ou en fantbmes. La matrice est
souvent sableuse, plus localement limoneuse ; la teinte d'ensemble est
blanchétre a gris clair. Le matériel est souvent tres riche en gros blocs métriques
a plurimétriques émousses. Les moraines frontales des petits glaciers du
Dourmidou sont remarquablement bien dessinées et renferment, au Clot
d'Espagne par exemple, des galets striés trés caractéristiques. Le front de la
Casteillane est une masse assez informe ou on ne peut limiter précisément
l'avancée extréme du glacier. Par contre sur I'Aiguette et sur la diffluence des
Paturages de Madrés, on note plusieurs cordons fronto-latéraux bien dessinés.

Tpg. Obturations latérales wirmiennes et tourbes tardi a
postglaciaires. Ces dépots existent a la Jasse de Caillau, sur la Casteillane,
et de part et d'autre des cordons latéraux de la Moulinasse, sur I'Aiguette. Leur
base est probablement détritique, fluvio-torrentielle et éventuellement deltaique
et lacustre. Mais les sondages ne les ont traversés que sur 3,6 m et n‘ont recoupé
que de la tourbe, sauf des sables et silts tourbeux dans les 20 cm de base.
L'essentiel de la tourbe est holocéne, mais la base a procuré plusieurs ages “C
entre 13 600 et 12 100 BP (non calibrés), ce qui place ces silts vers le Dryas
ancien.

Gc. Moraines et dépdts divers des cirques. Peu représentés sur la
feuille, ces matériaux sont contemporains de la déglaciation ou postérieurs.
Dans la haute vallée de la Casteillane, il s'agit de cordons morainiques de retrait
qui peuvent dater du Tardiglaciaire (Dryas inférieur). lls sont associés a des
apports fluvio-torrentiels holocenes, qui passent latéralement aux remplissages
tourbeux notés T.
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Formations de versants

Ebr. Bréches calcaires anciennes. Au Nord de la Faille nord-pyrénéenne
(combe de Salvezines et au Sud de Saint-Paul-de-Fenouillet), ces matériaux ont
été distingués en raison de leur position trés perchée et de leur lithification tres
forte. lls se sont formés au Pléistocéne ancien et sont bien représentés et
clairement individualisés dans le cadre régional (Calvet, 1996), ou ils marquent
la premiére occurrence indubitable de conditions périglaciaires jusqu'a basse
altitude. 1l y en a probablement plusieurs générations. Dans la combe de
Salvezines, l'affleurement du Caunil arme le replat au-dessus du village : ce
sont des grézes périglaciaires litées, trés homométriques, a éclats calcaires
anguleux de 1 & 2 cm. Le ciment, vacuolaire, ocre brun, est trés dur. Au pied
sud de la barre calcaire de La Fou (la Garrigue), ces vieilles bréches sont
épaisses d'au moins 20 m et perchées 70-80 m au-dessus de I'Agly. Le ciment
est une pate massive beige a rosée, plus blanchatre en surface et un peu tuffeuse.
La base est un matériel tres hétérométrique, & blocs métriques et éclats
centimétriques, suggérant une dynamique d'écroulements et de coulées
boueuses. Le sommet est une classique gréze ou groize litée a gélifracts bien
calibrés, de type clairement périglaciaire.

Au sud de la faille nord-pyrénéenne, dans le secteur de Ste-Colombe-sur-
Guette, plusieurs entités de breches consolidées ont également été
cartographiées sur les versants. Elles descendent pour partie assez bas dans le
vallon et sont donc alors en position moins perchée que les précédentes, mais
elles en sont trés proches par leur contenu (éléments calcaires anguleux, surtout
pluricentimétriques) et par leur forte induration généralisée (a peu prés sans
ciment visible), méme si celle-ci est localement moins marquée. L’épaisseur de
ces bréches, généralement d’ordre métrique a plurimétrique, peut atteindre une
bonne vingtaine de métres. Une stratification fruste paralléle au versant peut
étre observée. Des poches de dissolution (karstification) sont également visibles
sur les plus gros affleurements.

E. Eboulis. Les plus typiques sont au pied des barres et des corniches
calcaires, ou leur épaisseur peut dépasser la dizaine de metres. Des zones
d’éboulis de superficie importante sont cartographiées dans la Zone nord-
pyrénéenne a proximité de Puilaurens, Salvezines, Axat ou du Clat.

Les faciés sont ceux de grézes ou de groizes litées, d'origine périglaciaire.
I'y en a probablement plusieurs générations. Les plus récents sont associés au
bas niveau Fy, peu ou pas cimentés et surtout représentés dans les hautes vallées
de la Boulzane et de I'Aude. D'autres, en général plus puissants, sont perchées
au-dessus des vallées, rubéfiés en surface ou dans leur masse et cimentés ; ils
sont attribuables aux crises froides du Pléistocéne moyen. On citera par
exemple les talus d'éboulis de St-Martin-Lys, ceux situés au Sud de la cluse de
la Fou sur I'Agly, ceux de Salvezines en rive droite, perchés a 20 et 40 m, ceux
enfin du col d'Aigues Bonnes, cimentés, rubéfiés et karstifiés, démantelés aussi
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par une solifluxion plus récente. En domaine de socle, sur granite, ce sont soit
des pierriers trés grossiers, en exposition nord en amont de Mosset, soit des
convois limono-caillouteux soli-géliflués, qui deviennent omniprésents sur les
hauts versants non englacés du Madrés. Ces dépdts sont parfois anciens, altérés
et rubéfiés, comme sur les laniéres que recoupe la route de Saint-Paul-de-
Fenouillet a Lesquerde, ou ceux formés sur les marnes albiennes a I'ubac de
Peyrelade.

Formations fluviatiles, terrasses

Fu-p. Alluvions torrentielles (Pliocéne ou Pléistocéne inférieur. Ces
dépots, de caractére torrentiel et d'origine locale, sont conservés en inversion de
relief sur une laniére proche cotée 633 m a I'aval du col de Begue, qui couronne
les marnes albiennes au-dessus du col Campérié, au front nord du massif du
Bac de I'Estable. lls sont perchés a + 90 m au-dessus des ravins, mais 110 m au-
dessus du col Campérié et 240 m au-dessus de I'Aude toute proche. Cela les
situe dans un Pléistocéne tres ancien, sinon dans le Pliocéne supérieur (d'ou leur
notation Fu-p). L'épaisseur est de I'ordre de 10 m ; des blocs sont associés a des
cailloux et éclats de 2 & 5 cm, en désordre dans une matrice ocre vif ; on y note
des calcaires, de la bréche massive remaniée du type du Caunil, des cornéennes
et/ou des gres albiens. Les blocs calcaires sont corrodés et les gres albiens trés
altérés, terreux ou friables. Les marnes noires sous-jacentes sont aussi tres
altérées et bariolées d'ocre roux.

Fv. Alluvions du Pléistocéne ancien. Ce vestige du haut niveau alluvial
de la Boulzane domine le précédent. Il est fait de calcaires trés corrodés, de
quartz patinés, de schistes et de micaschistes migmatitiques trés altérés, le tout
posé sur un replat exigu a + 80 m.

Fw. Alluvions du Pléistocéne ancien-moyen. Les terrasses anciennes ne
sont représentées qu'a I'état de lambeaux démantelés, en rive droite de la
Boulzane dans le synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet. On n'a localisé qu'un
seul affleurement, vers + 50 m, mais des galets cristallins épars sur le versant
de Peyrelade suggerent l'existence d'autres lambeaux. Un autre existe sur
I'Agly, immédiatement en amont d'Ansignan, dans le talus de la D 619.

Fx. Alluvions anciennes du Pléistoceéne moyen. Elles peuvent former
plusieurs niveaux étagés, en particulier sur I'Agly en aval de Saint-Paul-de-
Fenouillet. Le plus bas, noté Fx, a été représenté le long de la Boulzane, mais
aussi en aval de Mosset. Cette nappe alluviale perchée jusque vers + 20-30 m
est trés altérée : le matériel granitique est en totalité fragile au marteau ou friable
et arénisé, de teinte ocre vif en section ; la matrice peut étre rubéfiée vers la
surface ; en domaine carbonaté une cimentation en dalles plus ou moins
continue existe en profondeur. Cette terrasse passe latéralement a des glacis de
versant ou de piémont, a mince couverture plus ou moins ravinante d'éclats
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calcaires : c'est le cas du panneau noté Fx au Nord de Saint-Paul-de-Fenouillet,
sur la route de Galamus, ainsi que des cones de piémont cimentés en arriere de
Sournia.

Fy. Alluvions du Pléistocene récent (Wirm). Ces dépdts forment des
terrasses tres caillouteuses perchées de moins de 10 m a une quinzaine de métres
au-dessus des lits actuels. Leur état d'altération est comparable a celui des
moraines Gy. Les granitoides sont parfois arénisés et les galets calcaires
montrent quelques marques de dissolution. En surface se développent des sols
bruns. Cette terrasse a été distinguée sur la Boulzane et sur la Castellane en aval
de Mosset, ou elle est formée de deux banquettes étagées.

Fy-z. Alluvions récentes a actuelles (Pléistocene-Holocéne). Le long
de la Desix et surtout de la Casteillane en amont de Mosset, on n'a pu
différencier les bas niveaux de terrasses caillouteuses Fy, attribuables au
Wirm, des tres basses terrasses holocénes.

Fz. Alluvions tres récentes a actuelles (Holocéne). Elles occupent les
fonds de vallée les plus élargis, principalement sur 1’Aude vers Axat, la
Boulzane et I'Agly vers Saint-Paul-de-Fenouillet. Elles ne sont pas toujours
aisées a séparer des alluvions pléistocenes Fy. Ce sont des matériaux
caillouteux a matrice sableuse, souvent trés grossiers. Sur la Boulzane, la crue
de 1992 est venue ponctuellement alluvionner sur ce bas niveau, confirmant son
caractere sub-fonctionnel.

Formations palustres organiques (tourbes)

T. Tourbiéres actuelles. Non systématiquement cartographiées, elles sont
développées dans les dépressions accidentant les plateaux granitiques (le Bousquet,
la Clauze) et dans les cuvettes surcreusées des vallées et cirques glaciaires du
Madres. Elles sont également associées aux dépots d'obturation latérale derriere
les moraines (Tpg). Quelques sites ont fait I'objet d'études palynologiques : la
Clauze, col d'Auxiére, source de la Boulzane-Salvanere, le Bousquet et la
Moulinasse (Jalut, 1977 ; Reille et Lowe, 1993), avec des ages qui ne dépassent
pas les derniers siécles (palynozone subatlantique) pour les trois premieres,
mais qui commencent au Dryas ancien (~16 ka) pour les deux derniéres.

Dépdts anthropiques

X. Dépdts anthropiques. IIs correspondent & un talus d’une ancienne
décharge, aujourd’hui un phénomeéne de glissement de terrain, le long de la
route entre le col Campérié et la forét des Fanges, au niveau du Pas-du-Loup
d’une part, et aux déblais de carriéres de ’ancienne exploitation d’albitite au
Sud de Saint-Martin dans la formation des gneiss de Bélesta du massif de
I’Agly, d’autre part. Ils n’ont pas été cartographié¢ au niveau de la carriere de



-70 -

feldspath (albitite) de Salvezines pour privilégier la cartographie des filons
d’albite.

CONDITIONS DE FORMATION DES ENTITES
GEOLOGIQUES

PALEOZOIQUE

Plutonisme hercynien

A I’échelle régionale, le plutonisme hercynien est bien représenté dans les
Pyrénées. On le connait dans la zone nord-pyrénéenne ainsi que dans la zone
axiale. A. Autran et al. (1970) ont classé ces granitoides en fonction de leur
niveau de mise en place dans la crodte. Ils distinguent ainsi :

1- Les massifs supérieurs, dont la composition évolue de granodiorites a
hornblende jusqu’a des granites a biotite et rare muscovite, qui sont les plus
nombreux (Mont-Louis, St-Laurent-La Junquera, Quérigut-Millas...). Ils se
présentent sous la forme de massifs circonscrits recoupant les schistosités
des terrains métamorphiques affectés par un métamorphisme épizonal. Ils
sont fréquemment associés a des roches basiques, essentiellement
dioritiques, qui constituent les termes précurseurs de ces granitoides
(St-Laurent, Quérigut) ;

2- Les massifs intermédiaires (granite profond du Canigou, d’Ax-les-
Thermes) qui ont des compositions de granite a deux micas, beaucoup plus
alumineux, se mettent en place au niveau de la mésozone. lls sont beaucoup
plus petits et présentent des contours diffus ;

3- Les massifs inférieurs (charnockite d’Ansignan dans le Massif Nord-
Pyrénéen de I’ Agly) qui se mettent en place au niveau de la catazone.

Une description précise de la composition et des structures de I’ensemble
de ces corps magmatiques est donnée par F. Debon et al. (1996) et dans la
synthese de A. Barnolas et J.-C. Chiron (1996). Les datations absolues,
essentiellement par la méthode Rb-Sr, ont longtemps fait considérer ces massifs
comme post-tectoniques (Vitrac-Michard et Allégre, 1975a ; Fourcade, 1981 ;
Majoor, 1988 ; Debon et Zimmermann, 1988). Toutefois, de nouvelles datations
par la méthode U-Pb sur zircon leur attribuent un age Westphalien (Romer et
Soler, 1995 ; Paquette et al., 1997 ; Roberts et al., 2000) plus en adéquation
avec les données structurales suggérant une mise en place syn- a tardi-
tectonique. Pour la plupart d’affinité calco-alcaline, leur 4ge de mise en place
varie entre 310 et 290 Ma (Aguilar et al., 2014 ; Denéle et al., 2014 ; Druguet
etal., 2014 ; Esteban et al., 2015). Contrairement aux migmatites qui sont issues
de la fusion de la crodte, ces plutons ont des sources hybrides ou mantelliques
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(Guitard et al., 1984 ; Kriegsman et al., 1989 ; Debon et al., 1996 ; Roberts et
al., 2000 ; Kilzi et al., 2016).

A ’échelle locale, sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, ces plutons sont
connus dans la zone nord-pyrénéenne (Massif de 1’ Agly) et dans la zone axiale
(Massifs de Quérigut et de Millas).

Massif de I’Agly : conditions de mise en place de la
charnockite d’Ansignan, du granite de Cassagnes et du
granite de St-Arnac

L’intrusion charnockitique d’Ansignan, mise en place vers 307 + 3 Ma
(Tournaire Guille et al., 2019) est en équilibre minéralogique avec son
encaissant gneissique et traduit une mise en place dans des conditions
synmétamorphiques de pression-température de 5 + 0,5 kbar (et 700-800 °C)
(Vielzeuf, 1984 ; Paquet, 1985), soit & une profondeur d’une quinzaine de
kilométres, dans la crolite moyenne. La charnockite d’Ansignan présente un
chimisme de type calco-alcalin magnesio-potassique. La diversité chimique des
enclaves est a relier & I’injection, depuis le manteau, de plusieurs magmas non
cogénétiques (Touil et al., 1996).

Les relations structurales de la charnockite avec son encaissant sont en
partie discutées. M. Fonteilles (1970) a mis en avant le parallélisme global entre
la fabrique magmatique de l’intrusion, la foliation des gneiss granulitiques
encaissants et les contacts lithologiques. H. Bouhallier et al. (1991) précisent
cette concordance en pointant I’orientation similaire de la linéation des gneiss
au mur et au toit de I’intrusion. Ces auteurs attribuent donc une mise en place
syntectonique de 1’intrusion au cours de la déformation hercynienne majeure
(D1). P. Olivier et al. (2008) décrivent de leur cdté une obliquité entre les
trajectoires des foliation et linéation synmagmatiques de la charnockite et celles
de I’encaissant gneissique ; ils considérent ainsi que sa mise en place s’est
produite en contexte globalement syntectonique, mais entre les phases D1 et D2
de I’orogenése hercynienne.

Les sills du Granite de Cassagnes, chimiquement proches de la charnockite
bien que se différenciant minéralogiquement de cette derniere (absence
d’orthopyroxéne), sont associés a la charnockite et ont été mis en place a un
niveau moins profond dans un environnement moins chaud (Berger et al.,
1993).

A la suite du réchauffement et de I’épaississement induits par la charnockite
et les sills associés, la diorite de Tournefort puis le pluton granitique de St-
Arnac ont été mis en place au Carbonifere supérieur, vers 304 Ma, & un niveau
crustal plus superficiel (Olivier et al., 2008 ; Fig. 4) : les conditions de pression
estimées a la base et au toit du pluton sont respectivement de 2,5-3 kbar et
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1-1,5 kbar (Vielzeuf, 1996), indiquant une mise en place entre environ 3 et 10 km
de profondeur.

D’aprés D. Althoff et al. (1994), I’existence de cisaillements ductiles
normaux au moins pour partie synmagmatiques, au sein de la charnockite,
révéle une mise en place syntectonique en contexte extensif généralisé au
Carbonifére supérieur. Pour ces mémes auteurs, la mise en place du pluton de
St-Arnac scellerait la fin de 1’épisode extensif. P. Olivier et al. (2008)
contredisent pour partie cette interprétation et placent la mise en place des
plutons d’Ansignan-Cassagnes et de St-Arnac dans un contexte régional
compressif & transpressif en accord avec les conclusions tirées par d’autres
auteurs sur d’autres plutons plus occidentaux.

Le pluton apparait en position basculée puisque la bordure méridionale du
granite est rapportée a la base du pluton alors que la limite nord est interprétée
comme proche du toit (Olivier et al., 2008).
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Fig. 4 - Coupes schématiques interprétatives a travers la cro(te inférieure et
supérieure du massif de I’Agly au cours du Carbonifére supérieur (Olivier
et al., 2008). (a) Mise en place de la charnockite d’Ansignan en laccolithe (AC) a

~ 315 Ma. (b) Mise en place de la Diorite de Tournefort (Td) &~ 308 Ma ;
Rg = Orthogneiss de Riverole. (c) Formation du dome du massif de I’Agly

provoquant un cisaillement normal en détachement vers le Nord de la semelle
du pluton de St-Arnac, depuis des conditions de haute a moyenne temparature,
a ~ 300 Ma. Les lignes A et B correspondent approximativement au niveau

actuel d’érosion aprés le basculement alpin d’environ 45° au Nord.
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Plutons de Quérigut et de Millas
Pétrogenése (Géochimie — Pétrologie)

Sur la base de nombreuses études chimico-minéralogiques et géochimiques,

F. Debon et al. (1996 ; et références citées) inventorient différentes hypothéses
sur la pétrogenése du pluton de Quérigut :

le pluton peut étre décrit comme une association « cafémique » de nature
calco-alcaline avec légére affinité subalcaline, banale quant a son rapport
Mg/Fe+Mg. Ceci étant, roches acides et roches basiques (diorites)
dériveraient en fait de magmas bien distincts. Par ailleurs, le granite a biotite
de Quérigut s.s., non représenté sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet,
constituerait une association magmatique autonome ;

a I’approche des corps basiques, les granitoides encaissants montrent des
variations minéralogiques qui résulteraient d’importants échanges
chimiques entre magmas acides et basiques et inversement, ces échanges
seraient responsables, avec la différenciation magmatique, de la diversité
des termes basiques ;

compte tenu de leurs teneurs élevées en Mg, Cr et Ni, les roches
ultrabasiques associées aux granitoides (« cortlandites », non observées sur
la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet) représenteraient des roches cumulatives ;

les tonalites et granodiorites de la partie méridionale du pluton présentent
un déficit en Na et un excédent en K et Fe qui pourraient résulter d’une
assimilation discréte mais significative de matériaux métasédimentaires et
traduiraient des phénomeénes limitées d’endomorphisme.

Plus récemment, les études minéralogiques et géochimiques détaillées de

M.P. Roberts et al. (2000) aménent ces auteurs, prudents dans leurs
interprétations, a proposer cependant un modéle pétrogénétique que I’on peut
résumer de la maniere suivante :

les matériaux crustaux a ’origine des granitoides du massif de Quérigut
sont essentiellement d’origine ignée (+ volcano-sédimentaire). Il pourrait
s’agir d’anciennes roches volcanogéniques ou d’andésites basaltiques
calco-alcalines, fortement potassiques ou non, et amphibolitisées, ou de
métagraywackes andésitiques. Ces roches n’affleurant pas actuellement
dans la chaine pyrénéenne ;

ces roches sources contiennent probablement une part variable d’un
composant crustal recyclé qui a été sujet a I’altération superficielle (cf. les
valeurs de delta'®0). La fusion partielle des roches crustales s’est
probablement produite en réponse a un apport de chaleur par des magmas
mafiques d’origine mantellique ;

les compositions chimiques et les données isotopiques suggerent que les
tonalites-granodiorites et les monzogranites peuvent résulter de la fusion
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d’un méme matériau source et que l'unité tonalito-granodioritique
représente un cumulat issu du magma a l’origine du monzogranite. Le
granite tardif a biotite (non représenté sur la feuille de Saint-Paul-de-
Fenouillet) représente un « jus » (« batch ») distinct des autres granitoides
(cf. également Debon et al., 1996) ;

— I’association commune des granodiorites-tonalites avec des roches basiques
a intermédiaires suggerent que les magmas felsiques et mafiques ont été mis
en place de fagon synchrone. Certaines diorites pourraient représenter les
cumulats (« crystal cumulates ») des tonalites et granodiorites.

— bien que les preuves de «magma mingling» soient abondantes, le
processus de « magma mixing » apparait avoir été peu développé durant
I’ascension et la mise en place du massif.

— M.P. Roberts et al. (2000) suggerent, en accord avec des auteurs précédents
(Fourcade et Allégre, 1981 ; Fourcade et Javoy, 1991), que des magmas
mafiques d’origine mantellique ont joué un réle important dans la formation
du cortége plutonique de Quérigut. Il y a cependant peu de preuves que ces
magmas seraient intervenus autrement que comme pourvoyeurs de chaleur.

Des caracteres géochimiques et pétrogénétiques similaires sont reconnus
dans le massif de Millas (voir la synthése des Pyrénées coordonnée par
A. Barnolas et J.-C. Chiron, 1996). L’ensemble des roches acides et basiques
peut-étre décrit comme une association cafémique de nature calco-alcaline,
magnésienne & ferrifére. Cependant, comme dans le massif de Quérigut, les
roches correspondent a une association composite réunissant trois groupes de
roches non cogénétiques (Joly, 1982) qui sont :

— un granite central représentant un magma autonome alumineux et ferrifére ;

— des adamellites, assimilables & une série alumino-cafémique ayant un
rapport Mg/Fe+Mg banal ;

— des roches basiques s.I. correspondant a une série cafémique, calcoalcaline
et magnésienne.

Comme pour le massif de Quérigut, de puissantes interactions chimiques
avec en particulier des migrations de Si et K vers le basique et de Ca, Fe, Mg
vers I’acide, seraient responsables de la grande variation chimico-
minéralogique. Selon D. Laffont (1981) et J.-L. Joly (1982), les roches basiques
proviendraient d’une fusion du manteau tandis que les granitoides dériveraient
d’une anatexie crustale. Pour J.-L. Joly (1982), le matériau source des
granitoides serait proche par sa composition de certains gneiss du Canigou.

Profondeur de mise en place
A partir des minéraux du métamorphisme de contact dans les métapélites

encaissantes, M.P. Roberts et al. (2000) estiment le massif de Quérigut s’est
mis en place sous une pression maximale de 260-270 Mpa (2,6-2,7 kbar), ce
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qui implique une intrusion a une profondeur relativement faible, de 1’ordre de
8 km environ au sein de la croQte supérieure. Dans ’encaissant gréso-pélitique
du granite de Millas, se développent des assemblages a biotite, andalousite,
cordiérite et méme a cordiérite + feldspath potassique, sillimanite et feldspath
potassique (Messaoudi, 1990). Bien qu’aucune étude thermobarométrique
précise n’ait été faite, ces assemblages indiquent une mise en place du pluton
de Millas a des pressions voisines a celles du pluton de Quérigut.

Dynamique de mise en place

Pluton de Quérigut — Des études structurales détaillées ont été effectuées
dans les années 1970 (mesures de terrain et de pétrofabrique au microscope :
Pons, 1970, 1971 ; Laffont, 1971 ; Marre, 1973, 1975) au sein du massif de
Quérigut qui a longtemps servi de modéle pour ce type d’analyse dans les
granitoides (Marre, 1982). Ces études montrent que les structures planaires
fluides (liées a I’écoulement du magma) sont globalement concentriques et
respectent la forme du pluton et des contacts pétrographiques.

L’analyse structurale d’ensemble effectuée dans le massif de Quérigut par
J. Marre (1973) permet de décrire grossierement le massif plutonique comme
un entonnoir déversé vers le Sud et 1’Ouest avec les unités de granitoides les
plus récentes au cceur (cf. Guitard et al., 1992).

Plus récemment, la structuration du pluton a été réexaminée a I’aide de la
technique de I’anisotropie de la susceptibilité magnétique (ASM) par J.-B. Auréjac
et al. (2004) afin de proposer, en corrélation avec les données structurales
« classiques », un modéle de mise en place du massif par injections successives.

Pour le massif de Quérigut comme pour celui de Millas, la dilatation du
volume de leur encaissant est nécessaire pour créer le volume énorme occupé
par les plutons (1 000 a 2 000 km?) (Guitard et al., 1992).

Le contexte tectonique de la mise en place du pluton de Quérigut vers 307 Ma
(Roberts et al., 2000) est discuté. Un certain nombre d’études ont suggéré une
mise en place syntectonique en contexte compressif (par ex. Gleizes et al.,
1997). Mais I’abondance d’enclaves de roches basiques dans les granitoides
pyrénéens ont permis 1’hypothése qu’un contexte régional extensif de
décompression mantellique pouvait expliquer leur mise en place (Roberts et al.,
2000), ces mémes auteurs considérant qu’un modéle unique de mise en place
n’était pas adéquat. Plus récemment, J.-B. Auréjac et al. (2004) relient la mise
en place du complexe de Quérigut au contexte transpressif dextre de la phase
D2 hercynienne.

Pluton de Millas — A partir de I'analyse géométrique des trajectoires des
structures planaires et linéaires basée sur l’orientation préférentielle de
marqueurs (mégacristaux de feldspath potassique et enclaves basiques) et
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d’études microscopiques, H. Messaoudi (1990) et H. Messaoudi et al. (1993)
montrent que l’orientation des feldspaths potassiques est synchrone de la
cristallisation et que les foliations observées dans le granite sont
synmagmatiques. Dans le granite central et les unités périphériques, les
foliations montrent une disposition planaire et dessinent un déme. En revanche,
a extrémité SW du massif et dans le secteur d’ Arboussols, la foliation majeure
se traduit par I'orientation des grands cristaux dans une mésostase montrant un
début de déformation plastique. La foliation s'est ici développée dans un
matériel fortement mais non entiérement cristallisé. La structure planaire est
surface axiale de plis déterminant des indentations qui affectent les limites des
unités, le passage de la foliation se faisant sans déflection notable. Enfin, entre
Rodés et le Col de Jau, la foliation est mylonitique et son développement est,
pour une partie, d'age alpin.

Selon H. Messaoudi et al. (1993), le pluton de Millas se met en place de la
maniére suivante :

1- Mise en place des unités périphériques au cours de la déformation D2
correspondant & un raccourcissement subméridien ;

2- Intrusion du granite du Pic de Toulouse au début du cisaillement régional
D3 qui déforme en périphérie la partie occidentale du massif avec le
développement de replis au niveau des contacts. Dans le secteur
d’Arboussols, la déformation est cisaillante. L'influence simultanée du
cisaillement et de la mise en place de I’intrusion Se traduit par le dispositif
en S de Il'extrémité sud-occidentale et la structuration en doéme
dissymétrique dans la région d'Arboussols ;

3- Mise en place tardive de granitoides de type Rodés et Saint-Michel, puis
d'un systeme filonien marquant la fin de I'activité magmatique.

La plupart des auteurs s’accordent aujourd’hui sur la mise en place des
plutons de Quérigut et de Millas dans un régime transpressif dextre. Des études
récentes (Denele et al., 2008) combinant des données structurales de terrain et
celles issues de l’analyse de I’anisotropie de susceptibilité magnétique a
I’extrémité occidentale du pluton de Quérigut, le long de la zone de cisaillement
de Mérens et intégrant les données pétrogénétiques des travaux précédents
proposent a 1’échelle régionale un modele de mise en place des plutons de
Quérigut et de Millas (Fig. 5). Selon ces auteurs, la zone de cisaillement de
Meérens, intensément déformée, fonctionne a la fin de 1’orogenese hercynienne
en régime transpressif dextre. Elle permet la montée de magmas par pulsations
successives, le long de fentes de tension dans la croute moyenne. Cette zone de
transfert de magmas aurait ainsi permis 1’emplacement d’Ouest en Est d’un
pluton de Mérens aujourd’hui érodé, du pluton de Quérigut et du pluton de
Millas. Les derniers stades de mise en place se caractérisent par des zones
mylonitiques dextres d’orientation NW-SE.
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Fig. 5 - Modéle schématique de mise en place des plutons de Mérens, de
Quérigut et de Millas en régime transpressif dextre (Denéle et al. 2008).

(a) remplissage magmatique (1 : magmas mafiques aintermédiaires, gabbro-
dioritiques, puis quartz-dioritiques et granodioritiques; 2 : magmas
monzodioritiques) par pulsations successives de fentes de tension.

(b) croissance des plutons. (c) formation de zones de cisaillement tardives de

direction N120 au sein et en limites de plutons.

MESOZOIQUE
Métasomatisme : les albitites

La formation des albitites est un processus métasomatique trés typique dans
lequel se développe tout un systeme de fronts (transformation des feldspaths et
du quartz en albite, disparition de la chlorite, disparition finale de la muscovite).
Les textures sont parfaitement préservées dans ces transformations, sauf dans
une zone centrale (veine) constituée d'albite massive enchevétrée. Ce processus
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a été décrit en détail sur divers exemples par M.L. Pascal (1979). Le résultat
final est une roche, poreuse ou non, constituée d'albite massive et de quelques
accessoires (apatite, sphéne ou rutile, parfois allanite). A un stade intermédiaire
de transformation se développe parfois une biotite néoformée qui est
remarquablement magnésienne.

Elles ont été cartographiées en tant que telles uniquement dans les massifs
de I’Agly et de Salvezines. Elles sont également connues dans les gneiss de
Bélesta ainsi que dans les plutons de Millas et de Quérigut.

D’aprés G.-M. Berger et al. (1993), les phénomeénes d'albitisation se
développent en particulier (mais pas nécessairement) en relation avec des zones
fracturées E-W. Au sein des massifs granitiques de Quérigut et Millas, sur la
feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, des albitites s.s. ou des roches partiellement
albitisées sont principalement associées aux zones de déformation ductiles a
fragiles qui affectent le granite de Millas selon une direction & nouveau proche
de E-W (Clavieres, 1990).

Les albitites du massif granitique de Salvezines ont été décrites et étudiées
en détail par P. Boulvais et al. (2007) a partir d’affleurements en carriére. Ces
albitites se sont développées aux dépens du leucogranite principal et de veines
de pegmatites sécantes, partiellement ou totalement albitisés. La texture
granitique est préservée (ce qui plaide pour une altération isovolume au moins
au cours des premiers stades de l’albitisation). En particulier, la texture
perthitique des feldspaths potassiques originels est encore visible dans les
roches partiellement albitisées. A ce stade, seuls ces derniers sont entiérement
transformés en albite (composition proche du pole pur de I’albite) et le quartz
est absent suggérant le départ de la silice initiale, phénomeéne (épisyénisation)
communément associé au métasomatisme alcalin dans les leucogranites
hercyniens de I’Europe occidentale (Cathelineau, 1986).

La dissolution du quartz crée des vides dans lesquels cristallise de ’albite
néoformée. Quelques rares carbonates (mélange de 20-40 % d’ankérite et de
60-80 % de dolomite) peuvent étre observés entre les grains d’albite ou dans les
pores. Les muscovites héritées montrent une extinction onduleuse et une
déformation en kink bands alors que les muscovites néoformées des albitites ne
sont pas déformées et présentent une structure typique de son origine
métasomatique en « liasse » (« sheaflike ») ; elles sont par ailleurs beaucoup
plus phengitiques. La formation des albitites du granite de Salvezines est
maintenant datée du milieu du Crétacé & 100-120 Ma a partir d’ages obtenus
sur muscovite néoformée (~ 117 Ma par Ar-Ar, Boulvais et al., 2007) et sur
monazite et titanite (~ 110 et ~ 98 Ma, U-Th-Pb, Poujol et al., 2010).

Les phénomeénes d’albitisation pyrénéens sont contemporains de la
formation des gisements de talc/chlorite mais Iégérement antérieurs au
métamorphisme alpin (décrit ci-apres) et sont associés avec ces derniers a un
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énorme systeme hydrothermal en relation avec I’ouverture des bassins nord
pyrénéens et I’exhumation du manteau qui en découle (Boulvais et al., 2007).

Exhumation du manteau : les Iherzolites

Antérieurement a leur exhumation, les lherzolites se sont formées en
profondeur par fusion partielle de I’asthénosphére dans les conditions de
stabilité des lherzolites a grenat (> 75 km de profondeur). Cet événement n’est
pas daté, mais on peut le situer entre le Protérozoique et le Paléozoique. Il a
permis la constitution, sous la crofite continentale, d’un manteau lithosphérique.
Celui-ci a ensuite été affecté par différentes événements: magmatisme,
métasomatisme (percolation diffuse aux joints de grains) et déformation
plastique (Fabries et al., 2015). 1l a finalement été exhumé pour partiellement
affleurer & la surface au contact des sédiments mésozoiques.

Les mécanismes de cette mise en place sont largement débattus. Les
observations a prendre en compte sont les suivantes :

— les Iherzolites forment des corps de 3 km de long au maximum directement
au contact des roches sédimentaires mésozoiques. Elles ne sont pas
associées a des gabbros, dolérites ou basaltes qui suggéreraient une origine
ophiolitique. Des témoins de cro(te inférieure dans leur environnement sont
tres réduits, représentés par quelques écailles ponctuellement associées a
des failles ;

— les Iherzolites sont circonscrites a la ZIM qui s’étend le long de la FNP sur
plus de 250 km, de la partie orientale des Pyrénées jusqu’aux chainons
béarnais. Cette zone correspond a des bassins aujourd’hui inversés, dont la
pile sédimentaire contient les séries principalement carbonatées d’age Trias
a Crétacé supérieur. Ce dernier débute a I’Albo-Cénomanien par la
séquence turbiditique du flysch noir, interprétée comme un facies de bassin
synorogénique (Souquet et al., 1985) et dont 1’épaisseur peut atteindre
plusieurs kilométres ;

— la ZIM est caractérisée par un métamorphisme de type haute température -
basse pression (HT — BP) dit « pyrénéen ». Il a conduit a la formation de
marbres et cornéennes ayant enregistré des températures parfois supérieures
a 600 °C a I’origine d’une paragenése a scapolite, phlogopite, diopside. Ce
métamorphisme est daté entre 110 et 85 Ma (Albaréde et Michard-Vitrac,
1978 ; Montigny et al.,, 1986; Golberg et Maluski, 1988). Il est
communément interprété comme la conséquence d’un hyper-
amincissement lithosphérique ayant fortement augmenté le flux de chaleur
mantellique au sein des sédiments mésozoiques (Golberg et Maluski, 1988 ;
Dauteuil et Ricou, 1989 ; Golberg et al., 2015). L'association préférentielle
des terrains mésozoiques les plus métamorphiques avec les Iherzolites a été
soulignée de longue date (Lacroix, 1895 ; Ravier, 1959 ; Vielzeuf et
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Kornprobst, 1984 ; Lagabrielle et al., 2010 ; Clerc, 2012). Elle correspond
a la zone de la cro(te la plus amnicie et la plus chaude (Golberg, 1987) ;

les marbres, au sein desquels affleurent les Iherzolites, sont rubanés et
déformés selon différents modes :

De facon ductile par des plis isoclinaux ;

De fagon cassante quand ils sont inclus dans des breches a matrice
métamorphique ;

les Iherzolites pyrénéennes montrent des différences pétrologiques le long
de la chaine depuis entre ses parties occidentales (Ouest du massif de
Castillon) vers ses parties centrales et orientale. Dans ces derniéres, elles
sont recoupées par des veines de pyroxénites a amphibole qui témoignent
d’intrusions de magmas alcalins ayant cristallisé a des pressions de 10 a
13 kbar, soit une profondeur de 30 & 35 km. La datation de ces filons autour
de 100 Ma (Vershure et al., 1967 ; Golberg et al., 1986 ; Bodinier et al.,
1987) indique que les lherzolites se situaient immédiatement sous le Moho
a cette époque (Fabriés et al., 2015). Dans les Pyrénées occidentales, les
conditions P-T et les ages indiquent que les Iherzolites ont été exhumées
vers 15 km de profondeur entre 109 et 117 Ma, soit une durée de 5-10 Ma
(Fabries et al., 1998).

Deux interprétations sont avancées pour expliquer la mise en place des

lherzolites :

un premier modele décrit une mise en place au Cénomanien, en position de
fond de bassin et sous une couverture de flysch noir, grace a une alternance
de mouvements compressifs et extensifs dans une zone transformante. Ce
modeéle est décrit plus précisément ci-dessous, (d’aprés Fabries et al., 2015).

Le fonctionnement de nombreux couloirs de déformation lithosphérique au
cours du mouvement transcurrent de I'lbérie par rapport a I'Europe
provoque le compartimentage du manteau supérieur, en méme temps qu'un
amincissement important de la lithosphere et de la crodte continentale,
pouvant aboutir localement a la dilacération presque compléte de cette
derniére dans la zone interne métamorphique. L'alternance de mouvements
compressifs et extensifs dans une telle zone transformante a entrainé la
montée progressive des lherzolites du manteau supérieur et des granulites
de la cro(te inférieure (Fig. 6 ; Vielzeuf et Kornprobst, 1984 ; Bonatti et
al., 1986), jusqu'a leur incorporation dans les sédiments mésozoiques vers
95 Ma en base de bassin « pull-apart » (Fabriés et al., 2015).

La fin du Cénomanien, vers 90-91 Ma, est marquée par la disparition
progressive de la composante distensive, et I'établissement, jusqu'a
87 Ma, d'un régime de décrochement a composante compressive, auquel est
associée la phase métamorphique syncinématique (Golberg, 1987). Aprés
87 Ma, le blocage du jeu décrochant de la zone transformante nord-



-82-

pyrénéenne est immédiatement suivi par la phase de plissement majeur
Sénonien supérieur - Eocene, durant laquelle se produit I'écaillage
progressif des panneaux lherzolitiques et leur mise en place superficielle
quasi définitive associée a la bréchification des marbres (Debroas et al.,
1977). Ce morcellement tectonique intense s'accompagne localement d'une
serpentinisation, se développant préférentiellement aux bords des écailles
et le long des accidents tectoniques (Fabriés et al., 2015).
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Fig. 6 - Modeéle de mise en place des lherzolites et des granulites a ’Etang de
Lherz dans la zone nord-pyrénéenne d’aprés Vielzeuf et Kornprobst (1984).
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un deuxieme modéle envisage la formation d’une marge hyper-amincie a
I’ Albo-Cénomanien, suite a une extension et au fonctionnement d’une faille
de détachement majeure ayant accomodé I’ouverture de bassins et assuré la
remontée du manteau sous-continental, provoquant sa serpentinisation (Fig.
7). Les modalités de mise en place des lherzolites serpentinisées en base de
bassin différent entre les parties occidentales et orientales du rift en
formation. Ce modele est décrit plus précisément ci-dessous (d’aprés
Lagabrielle et Bodinier, 2008 ; Jammes et al., 2009 ; Lagabrielle et al.,
2010 ; Clerc et al., 2012 ; Clerc et Lagabrielle, 2014 ; Corre, 2017).

Dans les parties occidentale (Fig. 7) et centrale des Pyrénées,
I’amincissement crustal conduit au décoiffement du manteau sous-
continental en base de bassin sous les sédiments anté-rift et/ou syn-rift
(Jammes et al., 2009 ; Lagabrielle et al., 2010 ; Clerc et al., 2012, 2016 ;
Clerc et Lagabrielle, 2014 ; Corre, 2017). Les lherzolite affleurent le long
et sous des failles de détachement et les breches observées seraient des
cataclasites formées a la fin de ’activité du détachement.

Dans la partie orientale des Pyrénées (ex : Lherz, Boucheville), le manteau
sous-continental est totalement dénudé pour constituer le plancher des
bassins (Lagabrielle et Bodinier, 2008 ; Lagabrielle et al., 2010 ; Clerc et
al., 2012, 2016 ; Clerc et Lagabrielle, 2014). Les Iherzolites affleurent sous
forme de clastes ou d’olistolithes au sein de cortéges de bréches mono- ou
polygéniques a éléments de marbres et/ou de manteau, montrant des figures
de transport (Lagabrielle et al., 2010), le tout emballé dans une matrice
métamorphique.
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STRUCTURES ET METAMORPHISME (EVOLUTION
TECTONO-METAMORPHIQUE)

LES GRANDS TRAITS STRUCTURAUX

Le découpage par les grandes failles régionales E-W
(@ NW-SE)

Le territoire couvert par la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet est situé sur le
versant nord des Pyrénées dans sa partie orientale (Fig. 8). Il couvre trois des
grandes zones structurales de la chaine, du Nord au Sud :

1- La zone nord-pyrénéenne (ZNP) ;
2- La zone interne métamorphique (ZIM) ;

3- La zone axiale (ZA) ; cette derniére étant séparée des deux autres par la
Faille Nord-Pyrénéenne (FNP).

La Faille nord-pyrénéenne (FNP), subverticale et d’échelle crustale,
sépare deux zones bien distinctes de 1’orogéne alpin des Pyrénées : la Zone
nord-pyrénéenne au Nord et la Zone axiale (haute chaine primaire) au Sud
(cf. coupe structurale). On la considere commela structure majeure de la feuille
de Saint-Paul-de-Fenouillet. Identifiée au cours de la premiere moitié du
20¢ siecle sur une grande partie de la chaine des Pyrénées, notamment dans sa
partie orientale (de Sitter, 1953), cette faille est d’abord considérée comme une
limite de plaque entre I’Ibérie et I’Europe, active depuis la fin du cycle
orogénique varisque (Mattauer, 1968 ; Choukroune, 1976). Elle est définie par
les données géophysiques puisqu’elle limite, au Sud, des anomalies
gravimétriques présentes dans la zone nord-pyrénéenne (BRGM et al., 1974 ;
de Cabissole, 1989) et qu’elle apparait en géophysique et sur le profil de
sismique réflexion ECORS, a I’aplomb d’un décalage d’environ 20 km du
Moho qui sépare une crofite Ibérique épaisse de 50 km d’une croiite européenne
plus mince (Daigniéres et al., 1982 ; Choukroune and ECORS Team, 1989 ;
Daigniéres et al., 1989). La FNP a longtemps été considérée comme une faille
transformante accommodant le mouvement senestre de 1’Ibérie par rapport a
I’Europe lors de 1’ouverture du golfe de Gascogne et ’extension du Crétacé
moyen associée (Le Pichon et al., 1970 ; Choukroune et Mattauer, 1978).
Ce modele de faille transformante est néanmoins critiqué sur la base de la perte
de continuité de la FNP dans la partie occidentale de la chaine et d’arguments
sédimentologiques montrant que les bassins mésozoiques ne présentent pas de
grands décalages ni déplacements dans la distribution des paléoenvironnements
de part et d’autre de cette structure. Ces arguments ne plaident donc pas en
faveur de I’activité d’une faille transformante majeure durant cette période (par
ex. Canérot, 2008).
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Un autre modele plus récent, considére que le mouvement entre les plaques
Ibérie et Europe est accommodé dans une zone d’extension continentale large
et diffuse, allant de la Meseta ibérique au Massif central (Canérot, 2008 ; 2016),
associée a la formation de bassins transtensifs dont les axes cartographiques
sont E-W (Jammes et al., 2009, 2010 ; Tugend et al., 2014 ; Canérot, 2017).
Dans ces modeéles, le rifting crétacé est distribué sur une large zone avec de
nombreux bassins séparés par des blocs du socle varisque (les massifs nord-
pyrénéens) et ne conduit pas a 1’océanisation. Ces bassins sont par la suite
inversés durant la compression et correspondent en partie a I’actuelle ZNP, mais
aussi aux bassins au Sud des Pyrénées (ex : Cameros). En considérant ce
modéle d’un rift transtensif, 1’Ibérie ne correspond plus a une plaque
individualisée (c’est-a-dire & un moment séparée de 1’Europe par de la crofite
océanique), mais a une partie de la plaque européenne dont les Pyrénées
constituent une zone « instable » structurées comme un rift avorté. La faille
nord-pyrénéenne correspond ainsi a la limite septentrionale de la crodte
ibérique.

La structure actuelle des Pyrénées montre que la FNP est recoupée en
profondeur par un chevauchement crustal basal penté vers le Sud suggérant
ainsi qu’au cours de la convergence crétace et tertiaire et du développement de
sa géométrie collisionelle, la FNP serait devenue une structure secondaire
(Mufioz 1992 ; Beaumont et al., 2000). Ceci est confirmé par les images
récentes de tomographie sismique qui ne montrent pas d’extension crustale de
la FNP, mais en revanche une segmentation oblique de la chaine (NE-SW) par
des accidents majeurs hérités de 1’orogenese varisque, tels que les failles de
Pampelune, de Toulouse et de Hendaye (Chevrot et al., 2014, 2015).

Sur le terrain, les observations directes de la FNP correspondent :

1- A de rares plans de failles parfois striés orientés E-W et décalés par des
plans de failles N-S ;

2- A la présence de bréches de marbres blancs jalonnant le tracé
cartographique de la faille (cataclasites ?) ;

3- A la limite trés nette entre les carbonates métamorphisés a haute
température de la ZIM et les granites et schistes de la ZA (partie orientale
de la feuille) ou des carbonates mésozoiques recristallisés de la couverture
de la ZA (partie occidentale de la feuille).

De part et d’autre de la FNP, plusieurs autres failles importantes par leur
extension cartographique, d’orientation proche de E-W et au moins pour partie
d’age alpin sont identifiées. Elles sont subverticales & fortement pentées vers le
Sud. Dans la Zone nord-pyrénéenne, on distingue notamment la faille
subverticale de Trilla-Bélesta (FTB sur le schéma structural ; Fonteilles, 1970)
qui sépare le Sud du massif de I’Agly de la ZIM selon une orientation NW-SE,
et se branche a I’Est sur la faille de la Tét (feuille Rivesaltes). Cette faille est
peu documentée dans le détail ; une cinématique senestre (et localement
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chevauchante vers le Nord) est proposée par certains auteurs (Vauchez et al.,
2013) qui rapportent par ailleurs le fonctionnement initial de cette faille a une
extension alpine précoce a la fin du Crétacé moyen. Sur une coupe illustrative,
d’autres auteurs (Olivier et al., 2008) attribuent a cette faille un fort pendage
vers le Nord et une composante chevauchante vers le Sud. Cette faille se
connecte a la Faille Bordiére Méridionale (FBM), connue jusque dans la partie
centrale des Pyrénées, qui sépare la partie sud des massifs nord-pyrénéens (ici
les massifs de Salvezines et Besséde-de-Sault) de la ZIM (cf. Meurisse, 1973 ;
Chantraine et al., 2003). Entre les massifs nord-pyrénéens, dans le Pays de Sault
par exemple, la FBM marque un saut dans les températures du métamorphisme
ayant affecté les roches. Elle sépare les marbres de la ZIM, élevés a plus de 450
°C, des formations carbonatées mésozoiques non métamorphiques.

Les failles alpines également subverticales de Fosse-Ansignan (FA) et de
Rentadou (FR ; Fonteilles, 1970), qui découpent le massif de 1’ Agly selon une
orientation proched’E-W, se raccordent et se prolongent également vers I’Ouest
en passant au Nord du massif de Salvezines. Un mouvement inverse (montée
du bloc nord) leur est attribué (Delay et Paquet, 1989).

Au sein de la couverture mésozoique nord-pyrénéenne et limitant au Sud la
lame de Puilaurens, la faille de Joucou-Puilaurens (FJP) traverse d’Est en Ouest
la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet. Elle présente un fort pendage vers le Sud et
marque le chevauchement des terrains mésozoiques du sud de la faille sur ceux
situés au nord de celle-ci, en cohérence avec la vergence généralisée vers le
Nord des terrains mésozoiques de la ZNP.

Au Sud de la FNP, au sein de la ZA, la faille du Col de Jau (FCJ),
d’orientation WNW-ESE, est localement bien identifiée dans la vallée de la
Casteillane (passant par Mosset) : des facies franchement broyés (cataclastiques) et
des injections de quartz + fracturé ou bréchique, ainsi que des lambeaux de
couverture paléozoique sont bien observés en bord de route prés de la Tour de
Mascarda. De plus, le long et au Nord de d’une partie de cette faille, le granite
de Millas présente un aspect pour partie broyé et cataclasé représenté sur la
carte par des carroyages (d’autres zones de ce type sont reportées plus au Nord
dans le granite). La faille du Col de Jau se prolonge a I’ESE sur la feuille Prades
(Guitard et al., 1992) pour s’ennoyer sous les sédiments récents de la vallée du
Tét. Vers ’WNW, sur la feuille Ax-les-Thermes.

Le Chevauchement Frontal Nord-Pyrénéen (CFNP) utilisant le niveau de
décollement des argiles triasiques a évaporites émerge au niveau de deux
accidents au Nord et au Sud de I’Unité de Quillan (cf. coupe structurale). Au
sud, le Chevauchement de la Forét des Fanges (CFF) fait chevaucher le
synclinal de Saint-Paul, au niveau de son flanc nord dans le chainon de
Galamus, sur 1’'unité de Quillan, au niveau d’une lame de Crétacé en série
inverse qui chevauche elle-méme le Sénonien de St-Louis-et-Parahou (hors
carte). Au Nord (hors carte), le CFNP émerge au niveau du chevauchement du
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Pays de Sault (accident du Bézu). Le niveau de décollement se poursuit vers le
Sud a la base des piles sédimentaires des synclinaux de Saint-Paul et d’Axat
jusqu’a I'unité de Salvezines ou il serait absent. Il réapparaitrait en base du
bassin de Boucheville, en accord avec les affleurements d’argiles a évaporites
métamorphiques cartographiées plus a 1’Ouest dans la ZIM du « bassin » de
Tarascon, et bien qu’aucun n’ait été observé sur le territoire de la feuille ou de
celle d’ Ax-les-Thermes.

Relations des massifs hercyniens de ’Agly et de Salvezines avec la
couverture mésozoique

La couverture des massifs hercyniens nord-pyrénéens est systématiquement
décollée par rapport au socle selon des contacts soustractifs (Dauteuil, 1988),
c'est a dire marqués par I’absence de Trias inférieur (Gres et conglomérats du
Buntsandstein) et moyen, voire également la disparition presque compléte de la
base de la série mésozoique carbonaté : le Lias.

Sur son versant nord, le massif de I’Agly est en contact pour partie faillé
avec la couverture mésozoique redressée et plissée (pendage pour partie vers le
Sud selon une polarité inverse), mais dans la partie orientale du massif (feuille
Rivesaltes), les formations carbonatées mésozoiques (Trias a Crétacé basal) au
contact du socle présentent des structures de boudinage et une déformation
mylonitique (reprise par le plissement) dont les critéres cinématiques associés
indiquent un cisaillement normal et suggérent une tectonique soustractive en
détachement vers le Nord, antérieure au plissement régional (Fig. 9 ; Vauchez
et al., 2013). Cette tectonique est corrélée par les auteurs avec 1’ouverture au
milieu du Crétacé (~ 100 Ma) du bassin albien de Boucheville dans le contexte
général d’exhumation pré-orogénique du massif de I’Agly. Dans ce modéle, la
faille subverticale de Trilla-Bélesta qui borde le massif de 1’Agly au Sud se
localise a I’emplacement d’un détachement vers le Sud.
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En ce qui concerne le massif de Salvezines, M. Demange et M.-L. Pascal
(1979) décrivent au Nord un contact normal transgressif (maintenant redressé)
de la couverture mésozoique sur les terrains paléozoiques et un contact sud plus
complexe faillé et écaillé (Fig. 10).

z .

Demange et

aprés

: lherzolite.

poudingues viséens, 6 : couverture mésozoique, 7

Fig. 10 - Coupe schématique synthétique du massif de Salvezines, modifiée d’
Pascal (1979). 1: orthogneiss, 2 : granite, 3 : calcaires dévoniens, 4: schistes viséens, 5: grés,
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En référence aux observations faites sur le massif de I’ Agly, I’existence aux
bordures du massif de Salvezines (notamment au Nord) de structures
mylonitiques associées a un détachement peut étre envisagé. P. Choukroune et
M. Meurisse (1970) décrivent, sur le versant sud du massif, un synclinal
isoclinal couché, initialement observé par L. Bertrand (1908), dont le plan axial
plonge au Sud, alors que sur la bordure nord ils observent une téte anticlinale a
ceeur de Lias inférieur dont le plan axial est cette fois plongeant au Nord (Fig. 11).
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Fig. 11 - Coupe structurale du Pech de Carabatets dans le massif de Salvezines
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Sur la base d’arguments paléontologiques, J.-P. Wallez (1974) conteste
I’age lias inférieur donné par P. Choukroune et M. Meurisse (1970) pour le
cceur du pli, au profit d’un age néocomien inférieur. Cette observation est en
accord avec celles faites sur le versant ouest du massif de Salvezines dans la
forét domaniale d’en Malo — bac Estable, ou sont principalement observées des
roches du Néocomien en série inverse ou normale, structurées en un pli
synclinal couché a ceceur de néocomien inférieur (Fig. 12). Les observations sur
ce versant sont toutefois rendues difficiles par la recristallisation des
carbonates.
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STRUCTURES ET METAMORPHISMES HERCYNIENS

Structures et métamorphismes hercyniens dans la zone nord-
pyrénéenne

Structures et métamorphisme dans le massif de ’Agly
Géomeétrie d’ensemble du massif

Le massif de I’ Agly a surtout été étudié pour son métamorphisme de type
haute température — basse pression caractérisé par un fort gradient (voir
référence ci-dessous). Néanmoins, des études structurales ont été menées
depuis les années 1970 (Fonteilles, 1970 ; 1976 ; Pascal et al., 1976 ; Delay,
1990 ; Delay et Paquet, 1989 ; Bouhallier et al., 1991 ; Paquet et Mansy, 1991 ;
Althoff et al., 1994) et complétées plus récemment par de nouveaux travaux
(Olivier et al., 2004 ; 2008 ; Vanardois, 2020).

Si des débats persistent aujourd’hui sur le nombre d’épisodes de
déformation (1, 2 ou 3), leur cinématique, leur age et leur signification
géodynamique, les auteurs s’accordent sur la géométrie d’ensemble du massif.
Le massif, représenté pour 1’essentiel sur la carte de Rivesaltes, avec seulement
sa terminaison occidentale affleurant sur celle de Saint-Paul-de-Fenouillet,
correspond a un demi-ddéme orienté N110. Long de 30 km et large de 10 km, il
est bordé par trois synclinaux mésozoiques :

1- Le synclinoriuml de Boucheville au Sud et a 1’Ouest ;
2- Le synclinal du bas-Agly au NE ;

3- Le synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet au Nord. Des failles alpines a jeu
vertical, de direction N110, séparent les compartiments varisques et
mésozoiques.

Deux ensembles sont classiquement distingués a I’instar de la zone axiale
schéma structural) :

=

(cf.

— I’ensemble supérieur, appelé également suprastructure (Delay, 1990),
comprend les formations métasédimentaires de la série de Caladroy-Forca
Real : micaschistes cambriens de Saint-Martin sur la feuille de Saint-Paul-
de-Fenouillet, se poursuivant en continuité stratigraphique jusqu’aux
formations du Dévonien sur la feuille de Rivesaltes (Fonteilles, 1970 ;
Berger et al., 1993 ; Casas et Palacios, 2012) ;

— I’ensemble inférieur ou infrastructure comprend deux groupes de gneiss
(Guitard et Raguin, 1958). Dans la partie supérieure, ce sont les gneiss de
Bélesta constitués d’orthogneiss correspondant a d’anciens sills granitiques
datés du début du Cambrien (542-540 Ma, Tournaire Guille et al., 2019),
de paragneiss alumineux a passées de marbres, d’amphibolites et de roches
calco-silicatés dont 1’dge est vraisemblablement Ediacarien (Tournaire
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Guille et al., 2019). Le groupe inférieur est représenté par les gneiss de
Caramany comprenant des paragneiss alumineux migmatisés aux alentours
de 300 Ma, des sills d’orthogneiss dont la mise en place est cambrienne
(529 £ 5 Ma, Tournaire Guille et al., 2019).

L’infrastructure et la suprastructure sont intrudées par des ensembles
magmatiques entre 308-304 Ma. Au Sud du massif, la charnockite d’Ansignan,
formant une laccolithe de 600 m d’épaisseur et datée a 307 + 3 Ma (Tournaire
Guille et al., 2019), est intrusive dans la partie la plus profonde de 1’édifice.
Elle comprend des granodiorites a Opx+Grt avec des passées de diorites et de
norites, des leucogranites a grenat (Delay, 1990; Berger et al., 1993; Althoff et
al., 1994, Olivier et al., 2008). Le granite de Cassagnes, daté a 308 + 3 Ma
(Tournaire Guille et al., 2019), apparait sous forme de sills dans la partie
supérieure de I’infrastructure. Plus au Nord, la diorite de Tournefort et le granite
de Saint-Arnac, datés respectivement a 308 + 1 et 304 + 5 Ma (Olivier et al.,
2008), sont intrusifs dans les schistes et micaschistes de la suprastructure.

Structures tectoniques du massif de I’Agly et phases de
déformation

Selon les auteurs, un nombre plus ou moins important d’épisodes de
déformation hercynienne sont reconnus (1 a 5). Tous les auteurs s’accordent
pour distinguer un épisode de déformation majeure synchrone d’un
métamorphisme de type basse pression — haute température. Dans les
paragneiss et orthogneiss de I’infrastructure et les micaschistes et gneiss de la
suprastructure, cette déformation se caractérise en particulier par une foliation
pénétrative, des zones mylonitiques, une linéation orientée NNE-SSW. La
foliation est faiblement pentée a subhorizontale et d’orientation variable dans
la partie sud du massif et fortement pentée et de direction EW dans les parties
centrale et nord-occidentale du massif (Berger et al., 1993 ; Fonteilles et al.,
1993). Elle est par ailleurs concordante avec la foliation magmatique observée
dans les corps magmatiques intrusifs (Delay, 1990 ; Bouhallier et al., 1991 ;
Paquet et Mansy, 1991 ; Althoff et al., 1994). Des zones mylonitiques a
ultramylonitiques d’épaisseur métrique a décamétrique synchrones de cette
déformation et paralléles a la foliation sont décrites par F. Delay (1990) et J.
Paquet et J.-L. Mansy (1991) dans I’ensemble de la structure. Pour P. Olivier et
al. (2004 ; 2008), ces zones, légérement sécantes sur la foliation, sont plus
tardives. Les critéres cinématiques associés avec des sens de cisaillement vers
le Nord au Nord du massif et vers le Sud au Sud du massif, et localisés au toit
du déme, seraient liés au stade final de la mise en place du déme vers 300 Ma
en contexte transpressif. A 1’opposé de ces auteurs, H. Bouhallier et al. (1991)
indentifient une zone mylonitique majeure localisée entre I’infrastructure et la
superstructure indiquant des cisaillements vers le Nord. Elle correspondrait a
une zone de détachement en extension expliquant le resserrement des
isothermes et I’amincissement de la crodte d’environ 5 km. A contrario, pour
P. Olivier et al. (2004, 2008), I’amincissement est li¢ aux nombreuses zones
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mylonitiques au toit du dome. Des travaux plus récents (Vanardois et al., 2020 ;
Siron et al., 2020) montrent que ces zones mylonitiques tantdt paralléles a la
foliation, tantdt légerement sécantes, forment des réseaux anastomosés. En
majorité, les criteres cinématiques indiquent des cisaillements vers le NE mais
des cisaillements conjugués vers le SW sont localement observés (Bouhallier et
al., 1991 ; Vanardois et al., 2020). Selon J. Vanardois et al. (2020), cet épisode
D2 est contemporain d’un métamorphisme de HT-BP et dun épisode
magmatique entre 315 et 295 Ma. D2 correspond a une extension liée a
I’effondrement gravitaire de la crofite orogénique partiellement fondue dans un
contexte global décrochant dextre a 1I’échelle de la chaine Varisque.

Un premier épisode de déformation D1, caractérisé par une schistosité
faiblement pentée et des plis en fourreau indiquant un cisaillement vers le Sud
associé a I’empilement de nappes (Bouhallier et al., 1991 ; Olivier et al., 2004),
a été reconnue ponctuellement en particulier en raison de la présence de relique
de disthéne (Fonteilles, 1970; Fonteilles et Guitard, 1971). A I’échelle du
massif, cette déformation D1 a été documentée par J. Vanardois et al. (2020)
dont les principales observations sont reprises ici. La D1 est observée dans les
zones préservée des déformations ultérieures. C’est en particulier le cas au SE
du massif dans les micaschistes de faible degré métamorphique.
La schistosité S1 paralléle au litage est généralement concordante avec la
schistosité S2. Cette schistosité est surtout bien observée aux charniéres de plis
F2 d’échelle centimétrique a métrique et dans les marbres dévoniens. Dans les
zones plus fortement métamorphiques, on 1’observe dans les zones moins
déformées et préservées de la D2 ou elle présente une direction NE-SW a NW-
SE avec un pendage moderé a fort. Globalement S1 est de direction NW-SE
avec un pendage moyen a élevé vers le NE et une linéation d’étirement ou
minérale plongeant faiblement vers le SE. Elle est le plus souvent transposée a
la S2. Dans les schistes faiblement métamorphiques, elle est synchrone d’une
paragenése a biotite, chlorite, micas blancs.

Un épisode de déformation D3 est distingué par J. Vanardois et al. (2020).
La foliation S2 est plissée et verticalisée le long d’un couloir E-W, que ces
auteurs appellent Zone de Déformation de Tournefort (TDZ). Dans ce couloir,
la déformation affecte en particulier les orthogneiss de Riverolles mais
également les intrusions de Saint-Arnac et de Tournefort et leurs encaissants.
Cette foliation F3, sub-verticale, est de direction NE-SW a E-W. Les critéres de
cisaillement indiquent une cinématique D3 dextre. Selon J. Vanardois et al.
(2020), la déformation D3 correspond a un cisaillement transcurrent E-W
dextre qui permet la localisation et I’ascension des plutons dioritiques et
granitiques. La D3 s’initie dans I’infrastructure au cours de I’amincissement
D2, elle perdure et reprend les fabriques D2 dans un régime transpressif dextre
dominant.

Les études structurales, dans les plutons et leurs encaissants, et les études
de I’analyse de ’anisotropie de susceptibilit¢ magnétique dans les plutons,



-99-

permettent d’avoir une vision de la géométrie d’ensemble de la partie
occidentale du massif de 1’Agly (Olivier et al., 2004, 2008).

Au Sud, la charnockite d’Ansignan se met en place dans les parties les plus
profondes du massif de I’Agly a environ 5 + 0,5 kbar et 700-900 °C (Andrieux,
1982 ; Vielzeuf, 1984 ; Delay, 1990 ; Siron et al., 2012, 2020). On y observe
une foliation magmatique dont la direction est continue avec la foliation F2 des
paragneiss migmatitiques encaissants, ce qui suggere que le pluton se met en
place durant 1’épisode D2 (Bouhallier et al., 1991 ; Berger et al., 1993 ; Althoff
et al., 1994). Cette interprétation est attestée par les fabriques magmatiques
produites en conditions subsolidus (Vanardois et al., 2020). En revanche, pour
P. Olivier et al. (2008), la mise en place de la charnockite se situerait entre la
D1 etla D2.

La diorite de Tournefort présente une foliation magmatique subverticale de
direction EW & NE-SW se poursuivant localement avec des microstructures et
fabriques a I’état solide (Olivier et al., 2008 ; Vanardois et al., 2020). Elle
développe dans I’encaissant un métamorphisme de contact (Delay, 1990 ;
Olivier, 2008). En particulier, dans les micaschistes, cristallisent des
andalousites qui selon J. Vanardois et al. (2020) sont contemporaines de D3.

Le granite de Saint-Arnac présente une foliation magmatique réguliere mais
peu pénétrative. Au Sud, celle-ci est de direction E-W et subverticale. Plus au
Nord, elle est globalement parallele a la bordure du pluton (Olivier et al., 2008).
Au NE, le granite déforme et est sécant sur les isogrades du métamorphisme
associé a S2 et développe localement un métamorphisme de contact postérieur
a S2 (Delay, 1990 ; Berger et al., 1993). Au SE, correspondant a la partie la
plus profonde du pluton, les relations entre les structures du pluton et de
I’encaissant sont plus complexes. Selon P. Olivier et al. (2008) et J. Vanardois
et al. (2020), le pluton se mettrait en place au cours de la déformation D3.

Métamorphismes du massif de I’Agly

Le massif de I’Agly a fait I’objet de nombreuses études métamorphiques
depuis les années 1970 (Fonteilles et Guitard, 1964 ; 1968) dont la synthese est
proposée par G. Guitard et al. (1996). Dans les années 2000-2020 de nouvelles
études métamorphiques et géochronologiques permettant de quantifier et de
dater plus précisément les conditions pression-température des épisodes
métamorphiques ont permis des avancées significatives sur la compréhension
de ce massif. Tout comme les autres massifs nord-pyrénéens, le massif de
I’Agly montre les niveaux structuraux les plus exhumés de la crolte
hercynienne pyrénéenne. Il présente a I’affleurement des niveaux crustaux qui
vont du faciés des schistes verts, a I’Est (carte de Rivesaltes) au faciés des
granulites, a I’Ouest (cartes de Rivesaltes et de Saint-Paul-de-Fenouillet). Tous
les travaux s’accordent pour définir un métamorphisme de type basse pression
- haute température.
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Dans les facies métapélitiques de 1’unité supérieure (suprastructure),
M. Fonteilles (1970, 1976 ; Fonteilles et al., 1993) a cartographié les isogrades
du métamorphisme avec d’Est en Ouest et de haut en bas, la succession
suivante : disparition de la chlorite, apparition de la biotite puis de la cordiérite,
de I’andalousite, de la sillimanite, disparition de la muscovite jusqu’a atteindre
les conditions de la fusion partielle. Les assemblages observés sont :

— chlorite + muscovite (1a) ;

— chlorite + muscovite + biotite (1b) ;

— muscovite + biotite + cordiérite * chlorite (1c) ;

— muscovite + biotite + cordiérite + andalousite (+ grenat) (1d) ;

— muscovite + biotite + cordiérite + sillimanite ( grenat) (1€) ;

— biotite + cordiérite + sillimanite + liquide + microcline (= grenat) (1f).

En considérant 1’épaisseur actuelle des formations, le gradient
métamorphique supérieure a d’abord été estimé entre 100 °C/km (Fonteilles,
1976) et 80 °C/km (Delay, 1990). Mais, ces valeurs ont pu étre surestimées par
les effets d’un amincissement postéricur. En effet, des données quantitatives
plus récentes calculées a partir de la transformation de 1’andalousite, la
disparition de la muscovite et la fusion partielle, établissent des pressions
inférieures a 2,7 kbar a 550 °C et jusqu’a 3,5 kbar a 670 °C, conduisant a
calculer un gradient métamorphique de 55 °C/km (Siron et al., 2020).

Dans [’'unité inférieure (infrastructure) sous-jacente, les conditions
métamorphiques apparaissent plus homogénes et vont du facies des
amphibolites au facies des granulites (Vielzeuf, 1996), mais augmentent de la
partie supérieure représentée par les gneiss de Bélesta ou 1’on observe des
assemblages a sillimanite et feldspath potassique, jusqu’aux assemblages a
ortohpyroxeéne dans les gneiss de Caramany. Enfin, dans les parties les plus profondes
correspondant a la charnockite d’ Ansignan, les conditions pression-température
sont estimées selon les auteurs 6 + 1 kbar et 750 = 50 °C (Andrieux, 1982),
5+ 0,5 kbar et 800 + 100 °C (Vielzeuf, 1984) ou 4 + 0,5 kbar et 600- 650 °C
(Delay, 1990). G. Siron et al. (2020) estiment que le gradient géothermique est
quasi nul dans cette unité inférieure, soit inférieur a 8°C/km entre 740 et 790 °C.

Plusieurs hypothéses ont été proposées pour expliquer le métamorphisme
de type basse pression — haute température du massif de 1I’Agly et la variation
de gradient géothermique entre I’unité supérieure représentant la crolte
supérieure et I’unité inférieure correspondant a la crofite moyenne.

Selon les travaux précurseurs (Fonteilles et Guitard, 1964 ; 1968 ;
Fonteilles, 1970), ce qui était distingué alors comme un socle aurait joué un role
de conducteur thermique (gradient faible — « effet de socle des auteurs »), alors
que la couverture supposée peu conductrice de chaleur aurait subi un
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surchauffement par le socle démontré par des isothermes rapprochés (gradient
thermique élevé).

D’autres auteurs ont proposé que les gradients soient liés a des processus
diapiriques (Andrieux, 1982) ou a une source de chaleur localisée (Pin et
Vielzeuf, 1983). Enfin d’autres travaux ont mis en évidence une extension d’age
crétacé (Paquet et Mansy, 1990) ou hercynienne (Bouhallier et al., 1991 ;
Vanardois et al., 2020). Ces derniers caractérisent une zone de détachement
entre deux portions de cro(ite (supérieure et moyenne) qui serait responsable de
la disparition d’au moins 10 km de cro(te et du resserrement des isothermes.
Le gradient géothermique ne serait donc qu’apparent. Le dernier modele
récemment proposé (Siron et al., 2020) combine plusieurs de ces processus.
Le gradient géothermique anormal est, selon ces auteurs, la conséquence de
I’intrusion de plutons a différents niveaux de la crofite, entre 308 et 304 Ma.
La déformation et la chaleur générées par ces plutons induisent la fusion partielle
a des profondeurs en dessous de 13 km et de fortes températures (750 °C) entre 18 et
25 km. La réaction de disparition de la biotite, fortement endothermique,
tamponne la température de la crolte moyenne dont le gradient résultant est
presque isotherme. Dans la crodte supérieure, le gradient serait essentiellement
lié a la conduction de chaleur entre la crolite moyenne chaude et la partie
superficielle froide. Enfin, le gradient serait perturbé par des zones
mylonitiques en particulier au contact entre I’infra- et la superstructure,
responsables de I’amincissement de la croftite, celle-ci s’amenuisant d’environ
5-6 km d’épaisseur. Contrairement a cette hypotheése, H. Bouhallier et al. (1991)
considérent que cet amincissement n’aurait eu qu’un effet marginal sur le
gradient géothermique dans la croQte supérieure (Siron et al. 2020).

Age des structures et du métamorphisme dans le massif de
’Agly

Depuis les travaux de J.-P. Respaut et J.-R. Lancelot (1983) datant la
charnockite d’Ansignan a 314 + 6 Ma (méthode U/Pb sur monazite), plusieurs
études sur les intrusions magmatiques responsables en partie du gradient
géothermique élevé ont été réalisées. Un age aux alentours de 307 + 3 Ma
(méthode U/Pb sur zircon) est ainsi précisé pour la charnockite d’Ansignan
(Tournaire Guille et al., 2019). Un age de de 308 + 3 Ma est obtenu pour le
granite de Cassagnes (Tournaire Guille et al., 2019), de 308 + 1 Ma pour la
diorite de Tournefort et de 304 +5 Ma pour le granite de Saint-Arnac (Olivier
et al., 2008).

Dans les parties plus superficielles de la crodte, si I’age du métamorphisme
fait consensus, c¢’est ’extension a haute température qui fait débat. Pour les uns,
I’age des détachements serait fini-hercynien (Delay, 1990 ; Bouhallier et al.,
1991 ; Olivier et al., 2008 ; Vanardois et al., 2020 ; Ternois et al., 2019) et
contemporain du métamorphisme de type basse pression — haute température,
alors que pour les autres I’exhumation serait uniquement d’age crétacé (Paquet
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et Mansy, 1991 ; Odlum et Stockli, 2019). Cette deuxiéme hypothese est en
accord avec les observations faites par A. Vauchez et al. (2013) sur la bordure
nord du massif de I’Agly, qui décrivent des zones de détachement ductile a
vergence nord dans la couverture mésozoique, ayant contribué a I’exhumation
du massif au Crétacé moyen. Toutefois, ces observations ne remettent pas en
cause la possibilité d’une réactivation de détachements hercyniens.

Structures et métamorphismes dans le massif de Salvezines

Au sein du massif de Salvezines, M. Demange et M.-L. Pascal (1979)
décrivent un contact anormal majeur entre une unité inférieure (de Salvezines)
constituée de I’orthogneiss de Riverole et du granite de Salvezines (1 et 2 sur la
Fig. 10) et I'unité épimétamorphique supérieure du Caunil regroupant les
terrains sédimentaires dévoniens et carboniféres (3, 4 et 5 sur la Fig. 10). Ce
contact majeur, de nature distensive (détachement), résulte probablement d’une
tectonique hercynienne puisqu’il est scellé par la couverture mésozoique,
comme c’est aussi le cas sur le massif voisin de Bessede-de-Sault (feuille d’Ax-
les-Thermes) Par ailleurs, plusieurs phases de plis synschisteuses, antérieures a
postérieures au contact anormal majeur, sont décrites par M. Demange et
M.-L. Pascal (1979). lls distinguent notamment une phase précoce a plis
isoclinaux d’axe N60-70 a faible pendage vers le NW et une phase plus tardive
de plis d’axe N120-130 plongeant fortement vers 1’Ouest.

Structures et métamorphismes dans la zone axiale

Les structures et métamorphismes dans la zone axiale de la carte de Saint-
Paul-de-Fenouillet ne peuvent étre abordées et explicitées sans une approche
régionale, a 1’échelle des Pyrénées.

Approche régionale

A 1’échelle des Pyrénées, de nombreux auteurs ont étudié la structuration
de la chaine hercynienne en distinguant plusieurs phases, de 2 a 8 selon les
auteurs (voir Barnolas et Chiron, 1996 ; Guitard et al., 1998 ; Laumonier et al.,
2010). Nous retiendrons comme B. Cochelin (2016) dans cette présentation
régionale, les 3 phases (simplifiées) susceptibles d’avoir une signification
régionale : une phase précoce D1 suivie par une phase régionale majeure (D2)
et une phase tardive D3 (Fig. 13). Il est a noter que ces phases correspondent
aussi a celles décrites précédemment dans les massifs nord-pyrénéens de I’ Agly
et de Salvezines.

Les premiers auteurs, qui considéraient les granites ordoviciens
(orthogneiss du Canigou, Roc de France, Aston, Hospitalet) comme le socle
cadomien sur lequel reposaient les sédiments paléozoiques, ont vu dans ces
intrusions laccolitiques de véritable plis « penniques » a I’image de plis alpins.
Ils attribuaient ces plis a une phase précoce D1 (dite « tangentielle ») et
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expliquaient ainsi le développement d’une foliation subhorizontale dans les
gneiss de la zone axiale (Guitard, 1964 ; Seguret et Proust, 1968 ; Geyssant et
al., 1978 ; Lagarde et Millot, 1978). Celle-ci était associée a des conditions
métamorphiques de MP-MT, attestées par une unique paragenese a disthéne.

Si I’idée d’une structure régionale plissée de I’ensemble de la croiite n’est
plus retenue dans les travaux récents, I’existence d’une phase de déformation
D1 est maintenue dans les zones de plus bas degré métamorphique ou la
déformation majeure D2 est moins intense, notamment dans la partie ouest de
la zone axiale (Cochelin et al., 2017 ; Matte, 2002 ; Mirouse, 1962 ; Mdiller et
Roger, 1977 ; Valero, 1974), mais également & |Eest de la chaine, comme par
exemple au cap de Creus (Druguet et al., 1997). Cette phase D1 est antérieure
au métamorphisme HT-BP tardi-varisque et a pu entrainer un épaississement
crustal modéré avant 1’épisode tardi-varisque de HT-BP affectant le segment
pyrénéen (Azambre et Guitard, 2001a ; de Hoym de Marien, 2016).

La phase de déformation D2 est prépondérante dans la zone axiale des
Pyrénées. Les travaux de L.U. Sitter et H.J. Zwart, (1960) et H.J. Zwart, (1979)
et illustrés par J. Carreras et |. Capella (1994) ont mis en évidence deux
domaines structuraux dont la déformation majeure (D2) est trés différente. A la
base, un domaine appelé « infrastructure » comprend des roches (migmatites,
paragneiss, schistes métamorphiques et localement orthogneiss ordoviciens)
affectées par un métamorphisme HT-BP dans le faciés amphibolite & granulite.
Leur structure d’ensemble se caractérise par des foliations peu pentées
définissant une forme en déme. Une superstructure sus-jacente est constituée
de métasédiments peu métamorphiques et affectés par des plis droits a
isoclinaux et d’une schistosité de plan axial subverticale. En accord avec ces
travaux précurseurs, Y. Denele et al. (2009), B. Cochelin (2016), B. Cochelin
et al. (2017) précisent le découplage entre la déformation dans la partie
supérieure de la croQte (superstructure) et la partie inférieure de la crodte
(infrastructure). Dans la partie supérieure de la crolte de la zone axiale, la
déformation D2 est caractérisée par une schistosité E-W, fortement pentée, avec
une évolution depuis un pendage sud au Nord, jusqu’a un pendage nord au Ssud
et une linéation verticale a subverticale montrant une compression N-S (Fig.
13 ; Cochelin, 2016 ; Cochelin et al., 2017). Dans la partie inférieure de la
crolte affleurant aux cceurs des démes métamorphiques, on observe une
foliation S2 horizontale a subhorizontale avec une linéation d’étirement de
direction E-W témoignant d’un fluage latéral dans la crofite partiellement
fondue (Cochelin 2016 ; Cochelin et al., 2017). Cette déformation débute avant
le pic de température (Cochelin, 2016; de Saint Blanquat, 1989) et est en partie
rétrograde. Elle est interprétée comme résultant d’une compression N-S
associée a un épaississement de la superstructure et un fluage latéral
(amincissement) de I’infrastructure aboutissant & une épaisseur crustal quasi-
constante et a une exhumation de la cro(ite partiellement fondue au niveau des
démes métamorphiques dans un contexte compressif.
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Fig. 13 - Schémas de I’évolution crustale de la zone axiale des Pyrénées a la fin
de I'orogenése hercynienne, avec une déformation D2 (a) et une déformation
D3 (b), d’aprés B. Cochelin (2016).

La déformation tardi-varisque se termine par une 3™ phase de déformation
D3 représentée par un ensemble de bandes de cisaillement en régime de plus en
plus fragile traduisant un contexte en transpression (Auréjac et al., 2004 ;
Denele et al. 2008 ; Cochelin 2016 ; Cochelin et al., 2017) au cours du
refroidissement de la croite pyrénéenne suite a I’important magmatisme et au
métamorphisme HT-BP (Fig. 13). Cette déformation D3 accentue la structure
des démes métamorphiques. Cette phase de déformation est postérieure au pic
métamorphique.
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Les formations présentes sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet
correspondent uniquement aux formations de la superstructure définie ci-
dessus, représentée par les formations sédimentaires paléozoiques peu
métamorphiques intrudées par les plutons de Quérigut et Millas (Superstructure
symbolisée en vert sur les schémas a) et b) de la Fig. 13).

Description des structures et du métamorphisme dans les
formations paléozoiques

Sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, les formations paléozoiques de la
zone axiale peuvent étre classées en deux catégories :

1- Les formations siluro-ordoviciennes du Paléozoique inférieur ;

2- Les formations dévono-carboniféres du Paléozoique supérieur. Toutes deux
sont limitées au Nord par la FNP. En simplifiant, on peut considérer que
I’ensemble des auteurs s’accordent sur I’existence d’une phase de
deformation majeure, synchrone d’un métamorphisme de bas degré, auquel
fait suite la mise en place des plutons. Néanmoins, des divergences existent
sur les conditions métamorphiques associées aux différentes structures
affectant les formations paléozoiques (schistosités, plis).

Al’échelle de la carte, la structure d’ensemble des formations paléozoiques
antérieurement a 1’intrusion des plutons granitiques est difficile a établir.
Néanmoins, les travaux de W. Engel et D. Raymond (1983), D. Raymond et
M. Weyant (1982), D. Raymond (1984) portant sur le Pays de Sault (feuille
Ax-les-Thermes) montrent que les formations dévoniennes et carboniféres
présentent des écaillages a leurs limites lithologiques dont le fonctionnement
serait précoce par rapport a la déformation régionale D2. Ces écaillages ont été
observés sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet au Nord du pluton de Quérigut
et entre les plutons de Quérigut et de Millas. Les schistes siluriens auraient servi
de surface de décollement a un chevauchement hercynien précoce (D1) a
vergence sud (Raymond, 1986), superposant deux séries carbonatées
dévoniennes hétéropiques au Nord du pluton.

Au Nord des plutons de Quérigut et de Millas, les formations paléozoiques
sont structurées par les plis et chevauchements de la déformation D1.
L’événement majeur D2 crée la schistosité régionale S2 orientée N80 a N100,
plan axial d’un plissement isoclinal P2 a axes subhorizontaux, et se moule
localement autour des plutons. Entre les deux plutons, les trajectoires de la
schistosité S2 sont paralléles aux limites des plutons. Enfin dans les formations
ordoviciennes au Sud du pluton de Millas, la schistosité S2 est de direction N80
a N110 (Messaoudi, 1990). Les plis P2 sont affectés par un plissement P3 de
plan axial NO60E, a axes redressés, qui s’inscriraient lors d’un continuum de
déformation au cours de D2 (Aparicio, 1975 ; Raymond, 1986). D’autres
auteurs attribuent D3 a un régime transcurrent senestre tardi-hercynien (Soula,
1982 ; Messaoudi et al., 1993). Toutefois, le décrochement senestre du col des
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Fillols, au Nord du pluton de Quérigut (feuille Ax-les-Thermes), auquel les
auteurs précédents font référence, serait alpin, puisqu’il implique des dépots
permo-triasiques (Raymond, 1986).

Le pluton de Quérigut, daté a 307 Ma (Robert et al., 2000), et celui de Millas
sont intrusifs dans les formations gréso-pélitiques cambro-ordoviciennes, au
Sud, et dans les formations carbonatées dévoniennes. Ces formations
paléozoiques sont affectées par le métamorphisme régional auquel succede un
métamorphisme de contact (Leterrier, 1972 ; Aparicio, 1975 ; Aubry, 1999 ;
Monnot, 1999).

Le métamorphisme a surtout été étudié sur la bordure externe du pluton de
Quérigut (carte d’Ax-les-Thermes) et dans les séptas métasédimentaires et
skarns internes au pluton de Quérigut (Durand, 2006). Le métamorphisme
affectant les septa micaschisteux a fait I’objet d’une étude par J. Leterrier et
J.-J. Predali (1968). Les résultats et les conclusions ont, par la suite, été étendus
aux métapélites encaissantes (Leterrier, 1972). Trois phases de déformation ont
été identifiées :

1- La premiere correspond a 1’apparition de la biotite et du grenat puis de
minéraux postcinématiques représentés par I’andalousite, la cordiérite et la
staurotide ;

2- La deuxiéme se traduit par I’apparition de la sillimanite au dépens de la
biotite ;

3- Enfin, une troisiéme phase tardive est identifiée avec 1’apparition de la
muscovite. Pour J. Leterrier (1972), seule I’apparition tardive de la
sillimanite serait induite par un métamorphisme de contact. A I’opposé,
selon A. Autran et al. (1972), M. Aparicio (1975), A. Aubry (1999)
et B. Monnot (1999), les minéraux métamorphiques attribuables au
métamorphisme régional sont la chlorite, la muscovite, la zoisite et la
biotite, qui se développent au sein d’une schistosité pénétrative, aussi bien
dans les métapélites que dans les formations carbonatées. Ces associations
minérales révelent des conditions du facies schistes verts avec des pression
et température de 1’ordre de 0,3 — 0,4 GPa et 350-400 °C (Monnot, 1999).
D’aprés les auteurs cités plus haut, le métamorphisme de contact des séries
gréso-pélitiques s’accompagnerait de 1’apparition de ’andalousite et de la
biotite avec, dans certains niveaux, 1’apparition de la cordiérite, de la
sillimanite et du grenat almandin (Aparicio, 1975). Lors de la phase tardive
rétrograde, une deuxiéme génération de micas blancs et de chlorites
apparait. Lors du métamorphisme de contact affectant les séries
carbonatées, ces dernieres évoluent depuis des marbres vers des skarns. Les
marbres se caractérisent par la présence du diopside, de la trémolite et de la
biotite. Les skarns, se développant sur plusieurs métres au contact immédiat
avec l’intrusif, correspondent a des roches riches en minéraux calco-
silicatés : diopside, grenat, vésuvianite et wollastonite. Ces skarns
apparaissent souvent sous des faciés rubanés. Ces derniers se caractérisent
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par I’alternance de niveaux a calcite + diopside, grenat + vésuvianite +
calcite + diopside et épidote + feldspath potassique + quartz. Ces différentes
paragenéses impliquent des températures atteignant 400 a 600 °C et des
fluides riches en H2O nécessaires a la formation de wollastonite et
vésuvianite (XCO2<0,1).

Sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet, les études métamorphiques, hors
zone de contact, ont été menées en particulier par D. Laffont (1971) et
H. Messaoudi (1990) au Nord et entre les plutons de Quérigut et de Millas.
A 1’échelle de I’affleurement et de la lame mince, D. Laffont (1971) et
H. Messaoudi (1990) décrivent dans I’encaissant paléozoique plusieurs
microstructures successives qu’ils attribuent a 3 (Laffont, 1971) ou 4 épisodes
(Messaoudi, 1990). Ils s’accordent pour définir un premier assemblage
métamorphique & chlorite + muscovite dans les conditions du facies des schistes
verts qui est associé a la déformation majeure S2 (Messaoudi, 1990).
A proximité des plutons, apparait I’assemblage suivant biotite + andalousite +
cordiérite auquel s’ajoute la sillimanite fibrolitique. La préservation d’un
premier assemblage synschisteux a chlorite + muscovite, visible au sein de
porphyroblastes d’andalousite, implique que les formations paléozoiques ont
été affectées par une déformation régionale et un métamorphisme de bas degré
antérieurement a la mise en place des plutons de Quérigut et de Millas.
Ces observations sont en accord avec les études menées régionalement (carte
d’ Ax-les-Thermes) dans I’encaissant (Cavet, 1960 ; Aparicio, 1975 ; Raymond,
1986 ; Raymond et Marre, 1988).

Le pluton de Quérigut développe un métamorphisme de contact (Cavet,
1957, 1960), superposé au métamorphisme régional HT-BP associé a la
déformation majeure D2, dont I’intensité augmente vers le dome gneissique de
I’ Aston-Hospitalet (Zwart, 1979 ; Wickham et Oxburgh, 1986), allant de
I’anchizone prés des contacts nord du pluton jusqu’au faciés schistes verts,
voire amphibolite, au SW du pluton.

Structures dans les plutons de Quérigut et de Millas

La pétrologie, la géochimie, la structure et le métamorphisme du complexe
plutonique de Quérigut et de Millas a fait I’objet de nombreux travaux (voir
chapitre « Conditions de formation des entités géologiques »). D’un point de
vue structural, les travaux de J. Pons (1971), D. Laffont (1971), J. Marre (1973,
1982), M. Aparicio (1975), H. Messaoudi (1990), J.-B. Auréjac et al. (2004) et
Y. Denéle et al. (2008), basés sur I’analyse de la pétrofabrique, des structures
et microstructures, ainsi que sur la mesure des susceptibilités magnétiques
enregistrées par les roches intrusives au cours de leur mise en place et leur
refroidissementont, ont permis des avancées significatives dans la
compréhension de la cinématique de mise en place.
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Cartographiquement, les plutons de Quérigut et de Millas présentent des
similarités. Ils se présentent sous forme d’une ellipse orientée E-W et se
caractérisent par une zonation N-S associant différents facies magmatiques
(Leterrier, 1972).

Pluton de Quérigut - Dans I'unité granodioritique méridionale, les
trajectoires de foliation sont subparalleles a la limite sud du pluton et
concordantes avec la schistosité S2 de I’encaissant (Fig. 14). Les pendages,
forts vers le Nord, avec des linéations proches de la ligne de plus grande pente,
se verticalisent le long de la bordure. Les microstructures indiquent une
augmentation progressive de la déformation a 1’état solide, avec une diminution
de la température vers le Sud. Plus au Nord, les deux unités monzogranitiques
présentent deux familles structurales : 1’'une NE-SW a linéation subhorizontale,
dominante dans le monzogranite a biotite, et I’autre de direction NW-SE a
linéation également subhorizontale, répartie dans des couloirs de méme
direction NW-SE dominante dans le monzogranite a biotite-muscovite.
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Fig. 14 - Carte synthétique des données structurales (foliations, linéations,
critéres cinématiques) dans le complexe plutonique de Quérigut et de son
encaissant, d’aprés J.-B. Auréjac et al. (2004). CHP : Chevauchement hercynien
précoce; DCF : Décrochement du col des Fillols.

Les zones a structuration NE-SW présentent des microstructures
submagmatiques et les couloirs NW-SE sont caractérisés par des
microstructures de moyenne a basse température auxquelles s’ajoute parfois
une déformation cataclasique de basse température. C’est en particulier le cas
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sur la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, entre le Tuc de Montnaie et le lieu-dit
la Moulinasse ou les facies magmatiques sont déformés a moyenne et basse
température (Auréjac et al., 2004).

Pluton de Millas - En continuité avec le massif de Quérigut, le complexe
plutonique de Millas a fait I’objet de différentes études structurales et
microstructurales (Joly, 1982 ; Lagasquié, 1984 ; Messaoudi, 1990 ; Messaoudi
et al., 1993). Tout comme le complexe de Quérigut, celui de Millas
d’allongement E-W est organisé selon un dispositif concentrique (Fig. 15).
Dans la partie centrale (granite du pic de Toulouse), les trajectoires de foliation,
organisées de fagon concentrique, sont paralléles aux limites du granite : elles
sont tres redressées au Nord et présentent au Sud et a I’Ouest des pendages plus
faibles vers [D’intérieur du pluton. Les linéations sont globalement
subhorizontales. A 1’exception de la région d’Arboussols et d’une zone étroite
a la bordure sud du massif (entre Rodeés et le col de Jau), les foliations
subverticales au Nord montrent des pendages dirigés vers I’intérieur du
dispositif a I’Ouest et au Sud, ces unités s’enfongant sous le granite central. Le
complexe se présente donc comme un entonnoir dissymétrique, fortement
allongé selon unaxe E-W, déjeté vers le Sud et tronqué partiellement au Nord
et & I’Est. Les trajectoires de foliations se complexifient dans la région
d’Arboussols ou elles dessinent un demi-déme. De méme dans la partie SW,
a proximité du pluton de Quérigut, les trajectoires sont fortement pentées et les
contacts entre granitoides sont indentées et forment un S. Sur la carte de Saint-
Paul-de-Fenouillet, tout comme dans le pluton de Quérigut, on note la présence
de couloirs d’orientation NW-SE a EW se caractérisant par une déformation de
basse & moyenne température plus intense.
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Les nombreux travaux menés sur les plutons calco-alcalins, et parfois sur
leur encaissant, au sein de la zone axiale, en particulier sur la carte d’ Ax-les-
Thermes (Bouchez et Gleizes, 1995 ; Evans et al., 1997 ; Gleizes et al., 1998a,
b ; Auréjac et al., 2004 ; Carreras et al., 2004 ; Roméan-Berdiel et al., 2004 ;
Denele et al., 2008) s’accordent sur le caractére syntectonique de ces plutons
dans un contexte transpressif dextre. Les arguments retenus sont :

1- Ladéformation a I’état subsolidus de ces plutons dans des corridors orientés
N110°E a N130°E, a cinématique dextre

2- Le développement de points triples de schistosité asymétriques dans leur
encaissant. Ces observations sont par ailleurs confirmées par les travaux
récents de B. Cochelin et al. (2017).

STRUCTURES ET METAMORPHISMES ALPINS

Déformation de la couverture mésozoique nord-pyrénéenne
Les déformations précoces

Des déformations majeures précoces rapportées a une phase 1 ont été
décrites principalement dans le synclinorium de Boucheville au sein de la ZIM
(Choukroune, 1970, 1976 ; Meurisse, 1973). Largement reprises par la phase 2
actuellement plus visible, elles se marquent cependant par a une schistosité de
flux S1 de plan axial trés souvent confondue avec la stratification SO des
marbres, et par des plis couchés d'amplitude métrique a hectométrique déversés
selon une direction moyenne vers le Nord. Ces plis sont difficiles a observer
directement et leur orientation axiale est mise en évidence surtout a partir des
linéations d’intersection L1 réguliérement visibles. L’4ge de la premiére phase
de déformation D1 peut étre approché grace a I’étude du métamorphisme
pyrénéen dans le synclinoriuml de Boucheville (voir plus loin). En effet certains
minéraux formés par le métamorphisme (scapolites en particulier) sont
déformés par D1 alors que d’autres sont synchrones et d’autres encore
postérieurs (Choukroune, 1976). La phase 1 est donc en partie synchrone du
métamorphisme de haute température daté entre 98 et 87 Ma (Cénomanien
inférieur a Coniacien inférieur) (Montigny et al., 1986 ; Golberg et Maluski,
1988) et sont probablement liée a la phase extensive qui accompagne la
formation des bassins de rift nord pyrénéens.

En dehors du synclinoriuml de Boucheville, les structures de phase 1 sont
difficiles a mettre en évidence et semblent méme parfois méme invisibles
(Choukroune et Meurisse, 1970 ; Meurisse, 1973). Des plis couchés
synschisteux métriques a kilométriques accompagnés d’une linéation
d’étirement N-S, synchrone du métamorphisme HT-BP, ont été cependant
décrits dans la couverture du Nord du massif de I’Agly (Légier et al., 1987) et
associés a une phase tangentielle précoce vers le Nord. Une autre interprétation
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(Vauchez et al., 2013) associe les déformations précoces de la couverture nord
de I’Agly a une cinématique normale en extension associée a 1’exhumation
éoalpine et préorogénique du massif cristallin au milieu du Crétacé (voir
précédemment).

Par ailleurs, dans le synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet, les contacts entre
les marnes noires albo-aptiennes du ceeur et les calcaires plus anciens peuvent
étre supposés anormaux et liés a un décollement. Des enduits ferrugineux sont
fréguemment observés a la surface supérieure des calcaires, qui pourraient
évoquer des « hard-grounds », mais cette hypothése est contredite par le fait que
des enduits de ce type existent également sur le contact, indiscutablement
anormal, qui sépare la lame de Puilaurens du synclinal de Fosse (route au Sud
de Caudies). Ces décollements la aussi peuvent étre associés a la phase
extensive du Crétacé moyen, qui implique une tectonique saliféere marqué
accompagnée de remontées diapiriques importantes et formant des anticlinaux
synsédimentaires (Ford et Vergés, 2020).

La présence de plis anticlinaux synsédimentaires, avec développement
d’éventails sur les flancs, ont conduit les premiers auteurs (Durand-Delga,
1965 ; Choukroune, 1970, 1976) a évoquer une tectonique compressive. Il est
désormais admis que ces structures précoces correspondent aux prémices de
I’ouverture des bassins, traduisant le glissement de la couverture vers le dép6t-
centre (Magné et Mattauer, 1968 ; Mattauer et Henry, 1974 ; Choukroune et
Mattauer, 1978. ; Dauteuil, 1988). Ces premiers glissements de couverture
apparaissent dés I’ Aptien moyen dans les Pyrénées occidentales (Canérot et
Lenoble, 1993). En profondeur, ce glissement de couverture se connecte
probablement & un détachement qui va conduire a la soustraction de la crodte
continentale et par conséquent a 1’exhumation du manteau sous-continental.
C’est ce processus extréme qui s’est produit sous le bassin de Boucheville. Les
auteurs décrivent une déformation ductile associée & une tectonique en
extension sous un gradient géothermique anormalement élevé qui accompagne
I’amincissement crustal du Crétacé moyen et va conduire a 1’exhumation du
manteau sous-continental (Jammes et al., 2009 ; Lagabrielle et al., 2010 ; Clerc
et Lagabrielle, 2014 ; Chelalou et al., 2016 ; Ducoux et al., 2019). Elle est alors
également responsable de I’exhumation des massif nord-pyrénéens de I’Agly
(Vauchez et al., 2013) et du Saint-Barthélémy (de Saint Blanquat et al., 1986).

Les grands plis E-W, les failles et la tectonique salifere
associées

La couverture mésozoique nord-pyrénéenne est affectée par de grands plis
E-W d’échelle cartographique déversés vers le Nord (Gélard, 1969). Ils sont
associés aux grandes failles inverses de méme direction E-W et chevauchantes
vers le Nord qui séparent les principales structures plicatives de la carte.
Du Sud au Nord, on observe (cf. coupe structurale) :
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1-  Au Sud des massifs de ’Agly et de Salvezines, le synclinorium de
marbres noirs de la forét de Boucheville (dont les marnes albiennes
constituent le protolithe) et son prolongement occidental dans la
région du Clat. Limité au Sud par la FNP et au Nord par la faille
bordiere méridionale ;

2-  Les massifs nord-pyrénéens de L’Agly-Salvezines formant un
anticlinal chevauchant vers le Nord ;

3-  Le synclinal d’Axat pincé entre le massif de Salvezines au Sud et le
synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet au Nord, qu’il chevauche le
long de la lame de Puilaurens. Si les séries jurassiques sont
identiques entre le synclinal d’Axat et celui de Saint-Paul-de-
Fenouillet, les séries crétacées montrent en revanche des différences.
Celles-ci portent sur les alternances de dépdts de marnes et de
calcaires d’age urgonien. De méme, a I’Albien moyen a supérieur,
les formations d’Artigues (équivalent chronologique du flysch noir)
et de la Serre des Aiguilles ne sont présentes qu’au Sud, en accord
avec une variabilité de la profondeur de dép6t au Crétacé moyen ;

4- Le synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet est particuliérement
caractéristique puisque, de part et d'autre de son cceur formé de
marnes albiennes (n5c-6A), ses deux flancs sont bien conservés et
constituent la lame de Puilaurens au Sud et le chainon de Galamus
au Nord. La géométrie en profondeur du synclinal se complexifie a
I’Ouest de Caudiés-de-Fenouillédes ou s’amortie 1’anticlinal de
Pierre-Lys qui sépare le synclinal de Lapradelle au Sud de celui de
Saint-Paul-de-Fenouillet au Nord.

L'observation des différences d'épaisseur des séries sédimentaires dans les
divers synclinaux ont conduit a considérer que les grandes failles longitudinales
ont pu se former dés la période tardi-hercynienne (voir synthése dans
M. Durand-Delga, 1980) et rejouer plusieurs fois pendant et aprés la
sédimentation (Peybernés, 1976). Aujourd’hui ces mémes observations,
associées au fait que le synclinal d’Axat et celui de Saint-Paul sont accolés sans
qu’un anticlinal ne les sépare, permettent, en accord avec la présence de
nombreux affleurements de marnes a évaporites du Keuper dans toute la partie
orientale de la zone nord-pyrénéenne, d’étayer 1’hypothése d’un diapir salifére
précoce (actif durant la période Albien- Cénomanien inférieur), préexistant
entre les deux synclinaux, réduit ensuite en laniére lors de la reprise en
tectonique transpressive (Ford et Vergés, 2021).

Au sein du synclinoriuml de Boucheville, étudié en détail par
P. Choukroune (1970, 1976), les plis synschisteux E-W de phase 2 sont décrits
a différentes échelles, des « microplis» en chevrons de cette phase sont
régulierement observés a 1’échelle de D’affleurement. lls reprennent une
schistosité S1 antérieure (acquise lors de la phase 1), alors qu’une schistosité
S2 subverticale se développe surtout dans les charnieres des microplis. La
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structure globale en synclinorium est mise en évidence cartographiquement a
partir des affleurements sur les bordures et vers 1’Ouest de terrains plus anciens
jurassiques a Crétacé inférieur ; mais au sein du synclinorium les structures
anticlinales plurihectométriques apparaissent prédominantes et conférent un
aspect bombé d’anticlinorium au cceur de la structure de Boucheville
(Choukroune, 1976). Plus a I’Ouest, les anticlinaux permettent la mise a
I’affleurement de terrains supposés liasiques. La structure plissée de
Boucheville présente un déversement global vers le Nord, les axes de plis sont
généralement subhorizontaux sauf prés des failles bordieres ou, d’aprés
P. Choukroune (1976), ils deviennent tres plongeants, associés a une phase
tardive 3 (Fig. 16).

Fia. 10. — Allure dn plissement 2 affeclanl §, dansg 1 le du symelinarium de

Fig. 11. — Résumd de lu succession des
déformations dans le synclierium de
Bouchevilte.

Fig. 16 - Allure du plissement 2 affectant S1 (en haut) et résumé des
successions des déformations (en bas) dans le synclinorium de Boucheville,
d’aprés P. Choukroune (1976).

Ces grandes structures plicatives a vergence nord sont rapportées a une
phase 2 de la tectonique régionale (Choukroune et Meurisse, 1970 ; Meurisse,
1973 ; Choukroune, 1992). Ce régime compressif, qui démarre au Sénonien
(Choukroune, 1976) et se poursuit & I’Eocéne, va inverser le bassin de rift,
ouvert au Crétacé moyen, en progressant d’Est en Ouest (Choukroune et
Mattauer, 1978). Pour O. Dauteuil (1988), les plis attribués ici aux phases 2 et
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3 résulteraient d'une seule phase de déformation qui se serait produite au
Crétacé supérieur en régime décrochant senestre.

Les déformations tardives

Les plis principaux E-W de phase 2 ont été repris par des plis courts plus
tardifs a axes généralement trés redressés d'orientation moyenne N130
(Choukroune, 1976 ; Leblanc et Vaudin, 1984). Sur le territoire de la carte
Saint-Paul-de-Fenouillet, ces plis ont été observés sur toute la largeur de la
ZNP. L'un des plus nets est celui du col de St-Louis dont la charniére synclinale
est parfaitement visible & 1 km a I'Ouest de Caudiés de Fenouillédes. On peut
citer, sur le méme flanc nord du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet, les plis
des gorges de Galamus, de Prugnanes et surtout celui du Pic d'Embrosse juste
au Nord d’Axat. Contrairement a ce qu'on pensait jusqu’ici, ce dernier ne
représente pas le flanc sud du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet et n'est donc
pas un équivalent de la lame monoclinale de Puilaurens, mais seulement un
repli tardif du flanc nord du synclinal. Ce repli et une faille associée tardive
affectent aussi la faille chevauchante suivie entre Axat et Puilaurens, et de tels
exemples de plissements des failles majeures ne sont pas rares : plis de la Folie
et du col de Tulla — Pech des Carabatets, a I'Est de Salvezines, pli des gorges de
I'Aude au Nord de la centrale hydroélectrique de Nentilla.

La géométrie caractéristique des plis de phase 3 montre qu'ils se sont formés
sous l'effet d'un mouvement de décrochement senestre qui a affecté toute la
largeur de la ZNP, les déplacements les plus importants étant probablement
localisés le long des grandes fractures E-W qui affectent le socle comme la
couverture (Leblanc et Vaudin, 1984). Cette troisieme phase de déformation est
considérée par P. Choukroune (1970, 1976) comme étant la seule phase
pyrénéenne datée de I’Eocéne supérieur.

Enfin, le Mésozoique de la ZNP est également affecté par des failles
transversales assez abondantes qui présentent souvent une composante
décrochante senestre.

Il semble que la phase de déformation "pyrénéenne” (Eocene moyen), qui
est la seule & affecter les bréches post-albiennes, n'ait pas eu une importance
tres considérable. Cette phase de compression N-S aurait seulement fait rejouer
en failles inverses les grands accidents E-W, accentuant ainsi le déversement et
le chevauchement vers le Nord des plis E-W de phase 2. Elle serait aussi
responsable de l'apparition des petits décrochements senestres N50 (lame de
Puilaurens au Nord du massif de I'Agly, Est du Clat), parfois associés a des
décrochements conjugués dextres N130 (Dauteuil, 1988).
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Le métamorphisme alpin de la Zone interne métamorphique

Un métamorphisme dit "pyrénéen”, caractérisé par de hautes températures
et de basses pressions, a affecté les terrains mésozoiques de la bande comprise
entre la FNP et la faille bordiére sud des massifs hercyniens nord-pyrénéens,
c'est-a-dire le synclinorium de la forét de Boucheville et son prolongement
occidental vers la région du Clat et du Pays de Sault. La zone transformée par
le métamorphisme, dénommée « Zone interne métamorphique » (ZIM) ou
« Zone métamorphique nord-pyrénéenne », large de 1 a 5 km de large mais
longue d’environ 300 km, n'est cependant pas strictement limitée a cette bande
puisque les effets du métamorphisme ont été observés au Nord de la faille
bordiére méridionale des massifs hercyniens (région d’Estagel au Nord du
massif de I’Agly, dans les Barronies de Bigorre au Nord du massif de la
Barousse par exemple). Néanmoins, cette derniére marque toujours un saut dans
I'intensité du métamorphisme, lequel diminue tres rapidement en s'éloignant de
la faille vers le Nord (pour une revue détaillée voir M. Ducoux, 2017).

Le métamorphisme est de haute température, 450 a 600 °C, et de basse
pression, 3 a4 kbar, (Golberg, 1987 ; Golberg et Leyreloup, 1990 ; Clerc, 2012)
et est décrit comme un métamorphisme thermique régional (Golberg et
Leyreloup, 1990). Les minéraux de métamorphisme forment des assemblages
variés dépendant trés largement de la composition initiale de la roche ce qui
rend extrémement difflcile le tracé d'isogrades. En régle générale, les roches
carbonatées sont recristallisées avec apparition de phlogopite, scapolite
abondante et, plus rarement, trémolite, orthose ou diopside. La paragenése des
formations gréso-pélitiques associe quartz, orthose, plagioclase, phlogopite,
chlorite, biotite, scapolite et silicates d'aluminium (Bernus Maury, 1984).

Le métamorphisme est contemporain d’un épisode de magmatisme alcalin
affectant la zone nord-pyrénéenne (Montigny et al., 1986 ; Azambre et al., 1992 ;
Rossy et al., 1992) et associé a la mise en place des massifs de roches
mantelliques, des écailles de crodte granulitisée et d’un hydrothermalisme
albitique ou talcifere (cf. C. Clerc, 2012 pour une revue détaillée). Il est ainsi
attribué a une anomalie thermique elle-méme liée a I’ouverture des bassins
nord-pyrénéens.

L’4ge du métamorphisme sur ’ensemble de la zone nord-pyrénéenne est
compris entre 1’Albien et le Maastrichtien basal (Albarede et Michard Vitrac,
1978 ; Montigny et al., 1986 ; Golberg et Maluski, 1988) avec une grande
majorité des datations comprise entre 110 et 87 Ma (cf. C. Clerc, 2012 pour une
revue détaillée). Au niveau de la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, il est daté de
95 a 87 Ma (Cénomanien a Coniacien) par les méthodes K-Ar sur minéraux
magmatiques et métamorphiques (Montigny et al., 1986) et 3°Ar-“*Ar sur micas
provenant de métapélites mésozoiques (Golberg et Maluski, 1988), et de 98 a
92 Ma (Albien terminal a Cénomanien) par la méthode U-Th-Pb sur les titanites
et monazites provenant d’une albitite (Poujol et al., 2010).
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Le métamorphisme s'est essentiellement manifesté pendant et localement
apres les deux premieres phases de déformation définie par P. Choukroune
(1970, 1976) dans le synclinoriuml de Boucheville (Bernus Maury, 1984 ;
Golberg, 1987). Il est donc contemporain :

1- De la phase majeure responsable des plis couchés hectométriques a axe
courbe aujourd’hui attribués a la tectonique distensive en base de bassin ;

2- De la deuxiéme phase de plissement ayant généré des mégastructures
plurihectométriques avec une direction générale proche de E-W, et
déversées vers le Nord, aujourd’hui attribuée a la premiére phase
compressive (Crétacé supérieur).

Le métamorphisme pyrénéen est attribué a un amincissement crustal et
lithosphérique (Vielzeuf et Kornprobst, 1984 ; Golberg, 1987 ; Dauteuil, 1988),
lié & I’épisode de rifting continental du Crétacé moyen (Souquet et al., 1977 ;
Dixon et al., 1981 ; Vielzeuf et Kornprobst 1984; Guiraud et Séguret 1985 ;
Wickham et Oxburgh 1985 ; Golberg et al., 1988 ; Golberg et Leyreloup, 1990 ;
Lagabrielle et al., 2010 ; Clerc, 2012), en lien avec la remontée du manteau
sous-continental et le magmatisme alcalin (cf. paragraphe « Conditions de mise
en place des entités géologiques »). L’amincissement crustal résulterait du
déplacement, en jeu décrochant senestre (en transtension), de la plaque ibérique
par rapport a la plaque européenne (Hirn, 1980 ; Golberg et Leyreloup, 1990).
Plusieurs modéles de cinématiques des plaques se confrontent pour tenter
d’expliquer le déplacement de 1I’Tbérie par rapport a 1’Europe (cf. paragraphe
« L’amincissement crustal préorogénique et le déplacement de I’Tbérie »). Sans
rejeter le caractere transtensif sénestre, les publications récentes s’accordent a
minimiser I’ampleur de ce décrochement. (Canérot, 2017).

SYNTHESE GEOLOGIQUE ET GEODYNAMIQUE
REGIONALE

Située a I’extrémité orientale des contreforts pyrénéens, 1’histoire
géologique la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet s’étale depuis la fin du
Précambrien jusqu’au Quaternaire. Cette histoire résulte de la succession de
deux cycles principaux :

1- Le cycle varisque, prenant fin au Paléozoique supérieur ;
2- Le cycle alpin auquel se rattache I’évolution géodynamique récente.

Le segment pyrénéen de la chaine varisque a la particularité d’étre
essentiellement affecté par la phase tardi-orogénique (dite hercynienne) sans
trace d’un épisode de haute pression et d’épaississement crustal important
antérieur. Pendant cette phase tardi-orogénique, les Pyrénées sont affectés par
un métamorphisme haute température — basse pression (HT-BP) associé a un
magmatisme abondant et une importante déformation de la crodte. La chaine
hercynienne pyrénéenne une fois intégrée dans le supercontinent de la Pangée,
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va connaitre les prémices d’une extension au Permien puis dés le Trias ou
s’installe un bassin sédimentaire connectant la Téthys a I’Est et 1’ Atlantique
central 2 I’Ouest. A la fin du jurassique, un bombement (thermique ?) généralisé
conduit a une émersion quasi-compléte du domaine. 11 s’ensuit, dés le Crétacé
moyen, la formation de nouveaux bassins alignés sur la partie nord du domaine,
la futur Zone nord-pyrénéenne. Ce rifting évolue dés 1’Albien vers un hyper-
étirement de la croiite jusqu’a I’exhumation de roches mantelliques sous-
continentales (lherzolites). Cet hyper-étirement crustal, provoquant la
dénudation locale du manteau, un magmatisme alcalin et un métasomatisme
marqué, génere aussi une anomalie thermique responsable d’un
métamorphisme de HT-BP localisé en bordure sud de la zone nord-pyrénéenne
dans la zone interne métamorphique. Enfin, des le Sénonien inférieur, la
convergence entre les plaques européenne et ibérique entraine la fermeture des
bassins crétacés et une collision continentale a I’origine des Pyrénées et leurs
reliefs d’aujourd’hui. Les Pyrénées sont donc nées de la fermeture des bassins
crétacés. Cette phase d’inversion a eu pour conséquence I’exhumation de
roches du socle varisque par empilement de nappes de charriage (vers le Sud)
dans I’ensemble de la Zone axiale. Contrairement a 1’orogenése varisque et &
I’extension crétacée, ’inversion alpine se déroule dans un régime de basse
température.

LES PREMIERS TEMOINS DE L’HISTOIRE

L’histoire précoce de la région est extrémement fragmentaire. Ceci est 1ié
en particulier a la rareté ou I’absence de jalons chronologiques comme les
fossiles, mais surtout aux €événements tectoniques ultérieurs qui ont
partiellement effacé les traces du passé. Néanmoins, les méthodes de datation
modernes permettent de remonter le temps. Ainsi, la datation de zircons
détritiques inclus dans des sédiments permet de tracer la provenance de ces
sédiments et de fixer leur age maximal de dépo6t. De telles études ont été menées
au Maroc, en Espagne, en Occitanie (Montagne noire et Pyrénées-Orientales)
et en Sardaigne dans des sédiments cambro-ordoviciens. La corrélation des ages
suggére qu’entre 1200 Ma et 900 Ma, les Pyrénées devaient se situer entre la
Montagne noire et la Sardaigne (Fig. 17). Ces zircons seraient issus, d’aprés
Padel et al. (2017), de 1’érosion d’anciens cratons archéens (méta-craton
saharien et arabo-Nubian).
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LE CYCLE VARISQUE

Les premiéres étapes de I’histoire régionale antérieures a 1’orogénése

varisque sont difficiles a établir en raison de la succession de deux orogéneses,
varisque puis alpine, qui ont disloqué, métamorphisé a des degrés divers les
entités géologiques. Néanmoins, la cartographie géologique, les études
stratigraphiques, sédimentologiques, paléontologiques, géochronologiques et
géochimiques ont permis de distinguer deux grandes périodes dans le cycle
varisque :

1-
2-

L’une s’étale de I’Ediacarien a I’Ordovicien inférieur
L’autre s’étend de 1’Ordovicien supérieur au Carbonifére.

De I’Ediacarien a I’Ordovicien inférieur : les événements pré-
sardes

Deux évenements magmatiques caractérisent cette période au niveau régional :

un plutonisme est connu & la limite Ediacarien-Cambrien dans la zone
axiale des Pyrénées et dans le massif de I’Agly. Dans le massif de I’Agly,
il s’agit de sills de granites porphyriques calco-alcalins datés a 540 Ma,
intrusifs dans des sédiments qui donneront les gneiss de Bélesta, et de sills
granitiques datés & 530 Ma (Tournaire-Guille et al., 2019). Dans la zone
axiale de la partie orientale des Pyrénées, deux orthogneiss sont datés de
1’Ediacarien (Castifieiras et al., 2008) : les gneiss du Port (553 + 4 Ma) et
de Mas Blanc (560 + 7 Ma) ;

le deuxiéme événement magmatique correspond a des pulsations
volcaniques datés dans la zone axiale des Pyrénées entre 580 et 530 Ma
(Cocherie et al., 2005 ; Castifieiras et al., 2008 ; Laumonier et al., 2015 ;
Padel et al., 2017). L’4ge a 580 Ma ou 550 Ma des premiers épisodes
volcaniques a fait I’objet de débats (Cocherie et al., 2005 ; Castifieiras et
al., 2008), mais le scénario a été récemment révisé suite a I’utilisation de la
méthode d’ablation laser (La-ICP-MS) sur zircon (Padel et al., 2017). Trois
édifices volcano-détritiques successifs dont les 4ges s’échelonnent entre
577-558 Ma, 559—554 Ma et 542—532 Ma sont ainsi distingués. Le contexte
géodynamique de ce magmatisme en bordure du Gondwana est débattu.
Selon M. Padel et al. (2017), I’analyse géochimique des différents niveaux
volcanogéniques (basiques et acides) interstratifiés dans les roches
édiacariennes (Groupe de Canaveilles) suggere la succession de deux types
de magmatisme :

L’un essentiellement basaltique et tholéiitique, associé a un régime
extensif ;

L’autre essentiellement acide et calco-alcalin, mis en relation avec
I’orogénése cadomienne.
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Dans les Pyrénées, l’essentiel des formations sédimentaires d’age
édiacarien a ordovicien inférieur sont présentes dans les parties centrales et
orientales de la zone axiale pyrénéenne. A cette époque, les Pyrénées tout
comme la zone sud-armoricaine, la Vendée, la Montagne noire et la Sardaigne
se situaient en marge nord d’un vaste continent le Gondwana (cf. Matte, 2001 ;
Pouclet et al., 2016).

Les formations géologiques pyrénéennes pré-sardes initialement désignées
sous le nom de séries (Cavet, 1957) sont désormais divisées en 2 groupes :
Canaveilles et Jujols (Laumonier, 1988 ; Laumonier et al., 1996, 2004, 2015 ;
Padel, 2016 et Fig. 18).

A labase, le Groupe de Canaveilles comprend une série monotone de shales
plus ou moins schisteux dans lesquels s’intercalent des niveaux de rhyolites, de
bréches volcano-sédimentaires, de marbres et de grés. L’age Ediacarien de ce
groupe est contraint par les datations des épisodes volcaniques (voir Fig. 19 et
Padel, 2016).

Le Groupe de Jujols, qui surmonte celui de Canaveilles, est constitué de
carbonates a olistostromes (Formation de Tregura) et schistes rubanés a niveaux
microconglomératiques (Formations d’Alos d’Isil et d’Alins), séparés par un
niveau carbonaté associé a la Formation Lleret-Bayau. Il s’y ajoute des marbres,
calcschistes, schistes a nodules carbonatés (Formation de Valcebollére) et des
schistes rubanés (Formation de Jujols). L’age du Groupe est considéré comme
Cambrien.

Dans le massif de I’Agly, les paragneiss des formations de Bélesta et
Caramany sont intrudés par des orthogneiss dont le protolithe est cambrien, ce
qui implique des &ges de sédimentation antérieurs & la limite Ediacarien-
Cambrien. Ces gneiss sont surmontés par des formations métasédimentaires
(Formation du col de la Bataille) dont on ne connait pas 1’dge avec précision.
Selon G.-M. Berger et al. (1996), la série de Forca Real présenterait des
similitudes de facies avec le Groupe de Jujols, ce qui la situerait dans le Cambrien.

A D’échelle régionale, I’Ordovicien inférieur et une partie de I’Ordovicien
moyen sédimentaire sont absents, 1’Ordovicien supérieur reposant en
discordance sur des formations plus anciennes (cf. Barnolas et Chiron, 1996).
En revanche, a cette méme période (~477-470 Ma), un magmatisme est connu
dans la zone axiale pyrénéenne (Barbey et al., 2001; Deloule et al., 2002 ;
Cocherie et al., 2005 ; Castifieiras et al., 2008 ; Denele et al., 2009 ; Mezger et
Gerdes 2016). Dans le massif de 1’Agly, les orthogneiss de Riverolles
pourraient également étre d’age ordovicien (Tournaire-Guille et al., 2019).
L’origine précise de ce magmatisme fait encore débat (cf. Paquette et al., 2017).
Il pourrait étre associ¢ a des épisodes extensifs en lien avec ’ouverture de
domaines océaniques en marge nord du Gondwana : océan rhéique et océan
médio-européen (Matte, 2011).
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. Fig. 19 - Nouvelle charte stratigraphique proposée pour la période
Ediacarien — Ordovicien inférieur de I’Est des Pyrénées (sans échelle), d’aprés
M. Padel (2016).

De I’Ordovicien supérieur au Carbonifére inférieur

La sédimentation reprend de 1’Ordovicien supérieur, avec le dépot de gres
quartzites dans les Pyrénées orientales et de carbonates de plateforme dans les
Pyrénées centrales. Elle se poursuit jusqu’au Carbonifére inférieur (464-326 Ma).
Aprés un épisode de dépbts sédimentaires anoxiques au Silurien, la
sédimentation devient de plus en plus carbonatée au Dévonien, témoignant
d’une plateforme d’abord peu profonde en bordure du Gondwana et qui devient
de plus en plus distale a la transition avec le Carbonifere.

A D’échelle des Pyrénées, 1’Ordovicien supérieur se caractérise par des
dépots d’abord conglomératiques (Caradoc), puis des dépdts grauwackeux
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(Asghill) appelés «schistes troués ». Ces schistes troués associés a des
quartzites, des conglomérats et des schistes blancs sont décrits dans le massif
de I’Agly (Berger et al., 1993). Le passage de L’Ordovicien au Silurien se fait
sans grand changement de faciés avec cependant un enrichissement en matiére
organique conduisant aux séries dites des « schistes ampélitiques noirs ». Le
Silurien est généralement tres pélitique, mais on distingue également des
passées de calcaires et de tufs vers son sommet. Le passage au Dévonien basal
se caractérise par des calcschistes puis par une augmentation de la sédimentation
carbonatée jusqu’au Carbonifere basal. Bien affleurantes dans la partie
occidentale et centrale de la zone axiale des Pyrénées, les formations dévono-
carboniféres prévarisques sont peu représentées a I’Est. On les connait dans la
zone sud de la Haute-Chaine (versant espagnol), le Conflent, les Aspres, le Pays
de Sault, le massif de I’Agly.

Carbonifére supérieur : les facies Culm, premiéres manifestations
de ’orogenése varisque

C’est au Carbonifére moyen qu’apparaissent les premiéres manifestations
de Porogenése hercynienne dans la sédimentation régionale. Ces dépots
synorogéniques désignés sous le nom de Culm sont diachrones a 1’échelle des
Pyrénées. Sur une transversale d’Est en Ouest, ils passent d’un age viséen dans
le massif du Mouthoumet, & namurien dans la haute chaine et westphalien dans
le Pays basque. Interprétés comme des sédiments détritiques d’avant-fosse
relativement a la chaine principale localisée dans le Massif Central, ces dep6ts
présentent des facies trés variables :

1- Conglomérats plus ou moins organisés déposes dans des mégachenaux ;
2- Gres déposés en lentilles dans des chenaux ;
3- Gres fins, silts et pélites indiquant des dép6ts turbiditiques distaux ;

4- Pélites fines correspondant a des hémipélagites plus ou moins carbonatées
déposées en milieu marin profond, ou bien encore ;

5- Dépots chaotiques a olistolithes de calcaires ou de pélites a faune benthique
glissés sur des pentes entre plateforme et bassin.

L’orogenése varisque

La chafne varisque, connue également sous le nom de chaine hercynienne
dans son expression tardive, forme 1’ossature des vieux massifs européens :
Portugal, Ibérie centrale, Sud de I’Angleterre, Massif armoricain, Massif
central, Montagne noire, Pyrénées, Corse, Vosges, Ardennes, Massif bohémien
(Fig. 20). Issue de la collision entre les continents la Laurussia-Baltica au Nord
et Gondwana au Sud, elle s’étendait des Appalaches jusqu’a I’Oural.
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Fig. 20 - Schéma tectonique de la chaine varisque ouest-européenne et des
trois sutures séparant les blocs continentaux (Faure, 2020).

En Europe de 1’Ouest (Fig. 20), elle résulte de la collision entre les plaques
Avalonia au Nord et Gondwana au Sud (auquel appartenaient les Pyrénées)
durant le Carbonifére inférieur. Elle fait suite a la subduction de plusieurs
domaines océaniques (océan rhéique et médio-européen) entre 420 et 360 Ma
(cf. Matte, 2001 ; Ordoiiez Casado et al., 2001; Paquette et al., 2003 ; Roger et
Matte, 2005 ; Giacomini et al., 2006) conduisant a la formation, entre 380 et
360 Ma puis I’exhumation, entre 360 et 350 Ma, d’unités de hautes pression
(HP) aujourd’hui dispersées dans les zones internes de la chaine (Fig. 21). Dans
ce contexte et a cette époque (Dévonien supérieur — Carbonifeére inférieur), les
Pyrénées, situées en position externe se situaient dans un domaine de
plateforme puis un domaine abyssal.


https://planet-terre.ens-lyon.fr/planetterre/objets/Images/chaine-varisque-France/chaine-varisque-France-91.jpg
https://planet-terre.ens-lyon.fr/planetterre/objets/Images/chaine-varisque-France/chaine-varisque-France-91.jpg
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Fig. 21 - Carte structurale schématique de la chaine varisque ouest-européenne
d’aprés B. Cochelin (2016). L’Ibérie, la Corse et la Sardaigne sont ici dans leur
position actuelle. AM : Massif Armoricain, BM : Massif de Bohéme, FMC :
Massif Central frangais, IM : Massif Ibérique.

Dans les zones internes de la chaine (en France : Sud du Massif armoricain
et Massif central), la collision a entrainé un épaississement crustal par
empilement de nappes (Burg et al., 1987 ; Faure et al., 2008 ; Pitra et al., 2010
; Ballévre et al., 2014) impliquant les unités de HP déja exhumées (Lardeaux et
al., 2001 ; étipské etal., 2004 ; Faure et al., 2008 ; Philippon et al., 2009 ; Diez
Fernandez et al., 2011). A la suite, un métamorphisme de haute-température
(HT) affecte les zones internes conduisant a la fusion partielle de la cro(te
moyenne et la mise en place de nombreux plutons granitiques. A partir
d’environ 320 Ma, le processus de fusion partielle atteint son paroxysme et
conduit a la formation de démes migmatitiques exhumés sous I’effet de
détachements (Hernandez Enrile, 1991 ; Van Den Driessche et Brun, 1992 ;
Burg et Vanderhaeghe, 1993 ; Gapais et al., 1993 ; Pascual et al., 2013). A la
différence de la phase de collision (360-320 Ma), qui affecte surtout le domaine
interne, cet épisode de fusion partielle se propage dans I’avant-pays et en
particulier dans les Pyrénées ou les déformations interviennent entre 320-300 Ma.
Faisant suite a une compression Nord-Sud, la déformation se déroule dans un
régime transpressif dextre entre 320 et 315 Ma et s’accompagne d’un
métamorphisme de type haute température — basse pression. Cet épisode est
suivi, entre 315 et 305 Ma, par la formation de domes et la mise en place de
plutons dans la crolte moyenne et la cro(te supérieure (Denele et al., 2008).

Un magmatisme intense affecte a la fois les zones internes et externes,
granites peralumineux d’origine crustale dans un premier temps, puis
granitoides calco-alcalins d’origine hybride ou mantellique (Bussy et al., 2000 ;
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Fernandez-Suérez et al., 2011 ; Gutiérrez-Alonso et al., 2011a ; Laurent et al.,
2017 ; Couzinié et al., 2014 ; Kilzi et al., 2016). Dans I’intervalle 330-280 Ma,
le magmatisme se caractérise également par une migration depuis le cceur de
I’orogéne vers son avant-pays (Bertrand et al., 1998 ; Cocherie et al., 2005 ;
Finger et al., 2009 ; Gutiérrez-Alonso et al., 2011a ; Laurent et al., 2017). Cette
propagation du métamorphisme et du magmatisme dans I’avant pays de la
chaine est parfois attribuée a une délamination lithosphérique dde au retrait
progressif vers le Sud du manteau sous continental qui se détache de la crodte
(pour une synthése cf. Martinez-Catalan et al., 2014), laissant place a des
remontées asthénosphériques qui seraient a ’origine de 1’échauffement de la
cro(te et sa fusion partielle (Cochelin et al., 2017).

Du Carbonifére supérieur au Trias inférieur : le démantélement
de la chaine

Des le Stéphanien et surtout au Permien puis au Trias inférieur, 1’érosion
arase les reliefs. Sous ’effet d’une tectonique en extension généralisée, de
nombreux bassins limités par des failles se développent. Dans les Pyrénées
(cf. Barnolas et Chiron, 1996), ces bassins sont de petite taille et peu nombreux.
IIs sont pour ’essentiel localisés dans les Pyrénées occidentales (Massif basque
et Haut-Béarn), mais aussi dans les Pyrénées centrales. Dans les Pyrénées
orientales, ils sont localisés en Catalogne et dans le massif du Mouthoumet. Des
depots détritiques, parfois torrentiels, remplissent les bassins d’orientation NW-
SE dans les Pyrénées occidentales et centrales, et NE-SW dans les Pyrénées
orientales.

Les formations stéphano-permiennes ne sont pas connues sur la carte de
Saint-Paul-de-Fenouillet mais on les connalt & proximité a Baixas, le long de la
coupe de la Coume d’En Flassa sur la carte de Rivesaltes (Durand-Delga, 1964 ;
Lucas, 1985, 1989). La coupe comprend, de bas en haut, des schistes gris
violacé dont I’4ge n’est pas connu avec précision (Carbonifére supérieur ?), des
conglomérats, des pélites rouge violacé a intercalations rhyolitiques d’age
permien. Les derniers niveaux (conglomérats polygéniques et grés blanchatres)
pourraient correspondre a la base du Trias (Berger et al., 1993).

Dans toutes les Pyrénées, la mise en place de bassins stéphano-permiens
s’accompagne d’épisodes volcaniques (cf. synthése dans Barnolas et Chiron,
1996). Cing sont dénombrés. Les épisodes 1 (278-272 Ma), 2 et 3 interviennent
en contexte compressif. L’épisode 4 (Autunien-Saxonien) interviendrait dans
un contexte de décompression avec fusion du manteau sous-continental. Enfin
durant le Saxono-Thuringien, le caractere distensif de ces volcanites
s’affirmerait avec la mise en place d’un volcanisme alcalin a transitionnel
annongant ainsi les distensions triasiques. Les systémes d’ouverture de ces
bassins continentaux en transtension (pull-apart) au Stéphano-Autunien se
poursuivraient au Saxonien-Thuringien en contexte plus distensif, et
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annonceraient 1’épisode de rifting triasique représenté par les ophites. A
proximité de la carte de Saint-Paul-de-Fenouillet, 1’épisode 3 (Autunien),
a caractére acide hyper-alumineux et potassique, est reconnu a Baixas et
I’épisode alcalin 5 (Saxonien) & Saint-Colombe (Bixel, 1989).

LE CYCLE ALPIN
La sédimentation mésozoique (D. Leblanc)

Aprés la sédimentation marine confinée du Trias, caractérisée par
d'importants épisodes évaporitiques, I'aube des temps jurassiques est marquée
par une transgression marine franche mais progressive qui a débuté au Rhétien.
Au Lias inférieur s'édifie ainsi une plate-forme ol vont se succéder dans le
temps :

— des facies évaporitiques et dolomitiques (Hettangien) ;
— des facies infralittoraux & niveaux oolithiques (Sinémurien) ;

— des facies circumlittoraux de type bassin, constitués par les calcaires
bioclastiques et les marnes du "Lias marneux" (Carixien- Toarcien).

Apres cette succession, globalement transgressive, le Dogger marque le
retour des faciés carbonatés de plate-forme : calcaires gréseux, calcaires
oolithiques ou graveleux, avec intercalations plus ou moins importantes de
niveaux dolomitiques. Ces dépdts se sont formés dans une mer chaude et peu
profonde riche en organismes récifaux.

Le Malm est caractérisé par une puissante sédimentation calcaire
s'effectuant a fleur d’eau, pauvre en organismes marins et qui ont subi une
dolomitisation secondaire particulierement poussée a sa partie inférieure. Des
breches a éléments carbonatés polygéniques s'intercalent a divers niveaux de
cette série, mais surtout vers son sommet. Leur formation serait due a l'activité
synsédimentaire d'accidents tectoniques (Souquet et Debroas, 1980).

La fin du Jurassique pyrénéen est marquée par le retrait progressif de la
mer, a la fois vers I’Est et la Téthys et ’Ouest et 1’ Atlantique nord naissant
(Canérot, 2008). Sur les terres émergées, comme I’actuelle zone nord-
pyrénéenne, le Languedoc, la Provence, des bauxites issues de I’altération des
carbonates du Malm se mettent en place pendant une grande partie du Crétacé
inférieur. Seuls subsistent deux bassins néocomiens aux deux extrémités des
Pyrénées, dont le bassin oriental qui couvre la feuille de Saint-Paul-de-
Fenouillet. La, le Crétacé inférieur voit se poursuivre une sédimentation
carbonatée de plate-forme marquée, a la limite Berriasien-Valanginien, par un
niveau repere de calcaires roux qui, bien qu'anciennement noté, est resté
longtemps méconnu. Au-dessus de ce niveau se développe une épaisse série de
calcaires blancs de faciés urgonien, riches en Rudistes et autres organismes
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récifaux qui couvre I’ensemble nord-pyrénéen.

A I'Aptien se produit un changement important dans la sédimentation : les
dépbts calcaires de plate-forme subsistent en bordure de bassin mais sont
remplacés par des dépdts marneux dans les dépot-centres témoignant d'une
nette accélération de la subsidence. Ce changement, qui débute au Bédoulien
supérieur, se fait cependant avec des oscillations locales qui correspondent a
une paléogéographie aptienne trés variée, aussi bien dans I'espace que dans le
temps. On observe donc des passages latéraux de facies trés fréquents. Sur la
feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, le synclinorium de Saint-Paul comporte une
zone centrale (entre Caudies et Lapradelle) ou le passage des facies de plate-
forme aux faciés de bassin profond s'effectue définitivement durant le
Gargasien. Ailleurs en revanche, des faciés de bassin peuvent apparaitre des le
Bédoulien et des facies de plate-forme peuvent encore s’intercaler dans le
Clansayésien. Ce n'est qu'a partir de la fin de I'Aptien et durant I'Albien que la
sédimentation des marnes gréseuses et des pélites noires se généralise dans des
bassins ouverts et profonds comme celui d’Axat, avec le dép6t des formations
d’Axat, d’Artigues et de la Serre des Aiguilles, ou le bassin de Boucheville,
avec le dépdt des marnes noires devenues marbres. 11 semble y avoir une lacune
de I'Albien supérieur-Cénomanien inférieur au moment ou se produit le
métamorphisme pyrénéen. Le comblement des bassins s'accompagne de la
resédimentation d'énormes blocs (olistolithes) dans une bréche provenant du
démantélement des reliefs créés par la tectonique, le flysch calcaréo-gréseux
bréchique a la base du Cénomanien moyen-Turonien. Le bassin est ensuite
comblé par une sédimentation détritique plus fine.

L’amincissement crustal préorogénique et le déplacement
de I’Ibérie

L’amincissement crustal du Crétacé moyen mis en évidence par les données
de terrain s’accorde, au premier ordre, avec les données de cinématique de
plague conférant un déplacement de I’Ibérie par rapport a I’Europe en lien avec
I’ouverture de 1’Atlantique nord depuis le Jurassique supérieur et pendant le
Crétacé inférieur. Toutefois, dans le détail, plusieurs modéles s’opposent car
aucun ne parvient encore a intégrer avec exactitude a la fois les données de
géophysiques et celles de terrain (Barnett-Moore et al., 2016 ; Nirrengarten et
al., 2017). Les données prises en compte sont paléomagnétiques dans des
bassins sédimentaires (Galdeano et al., 1989 ; Moreau et al., 1997 ; Gong et al.,
2008). Les derniers résultats montrent une rotation de ~35° dans le sens
antihoraire de 1’Ibérie au cours de I’ Aptien (Gong et al., 2008). La géophysique
marine, avec I’étude des anomalies magnétiques du fond océanique du golfe de
Gascogne, exprime une rotation de ~37° dans le sens antihoraire de 1’Ibérie
entre les anomalies MO (Aptien ~118 Ma) et 330 (Campanien ~80 Ma) (Sibuet
et al., 2004). A ceci s’ajoutent les observations de terrain exposées
précédemment.
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Trois modéles distincts sont proposés pour expliquer le déplacement de

I’Tbérie par rapport a une Europe supposée fixe. lls différent en particulier sur
les quantités de déplacement, la position des pdles de rotation et la chronologie
des évenements (Fig. 22) :

un modéle d’ouverture en décrochement senestre entre Ibérie et Europe
(- @) qui décrit le déplacement de I’Ibérie vers le SE en plagant le pdle de
cette rotation dans le NW de la France (Le Pichon et al., 1970 ; Le Pichon
et Sibuet, 1971 ; Choukroune et Mattauer, 1978 ; Peybernes et Souquet,
1984 ; Savostin et al., 1986 ; Debroas, 1990 ; Olivet, 1996 ; Stampfli et al.,
2002 ; Handy et al., 2010). Ce modele implique une largeur du domaine
pyrénéen avant inversion (M33) de 170 km a I’Est et de 110 km a I’Ouest,
en bon accord avec le raccourcissement pyrénéen calculé a partir des coupes
équilibrées (Roure et al., 1989 ; Mufioz, 1992 ; Mouthereau et al., 2014 ;
Grool et al.,, 2018). Dans ce modéle, principalement inspiré des
observations géologiques dans les Pyrénées, la FNP est considérée comme
la limite transformante entre les plaques tectoniques Ibérie et Europe. Les
bassins du Crétacé moyen de la zone nord-pyrénéenne sont alors considérés
comme une série de bassins en pull-apart. Ce modéle est critiqué au titre
qu’il ne fait pas coincider I’anomalie MO & 1’Aptien basal (Sibuet et al.,
2004) et qu’il propose une rotation de 1I’Ibérie d’environ 24° seulement au
lieu des 35° décrits par les études paléomagnétiques (Vissers et Meijer,
2012) ;

un modele d’ouverture en ciseau (- b) qui décrit une rotation de 1’Ibérie de
37° environ entre MO et M33 a partir d’un pdle de rotation situé dans le
golfe de Gascogne (Srivastava et al., 2000 ; Rosenbaum et al., 2002 ; Sibuet
et al., 2004 ; Vissers et Meijer, 2012 ; Vissers et al., 2016). Ce modéle, qui
permet de bien ajuster ’anomalie MO0, implique 1’ouverture d’un domaine
océanique entre Ibérie et Europe pouvant atteindre 300 km (- ¢ ; Vissers et
Meijer, 2012) avant MO. La cro(te océanique produite disparait avant 100 Ma
dans une subduction plongeant vers le Nord, placée, soit au Sud du bassin
de I’Ebre (Sibuet et al., 2004), soit au niveau de la ZNP (Vissers et Meijer,
2012). Dans ce type de modele la FNP est active en décrochement
seulement lors de la collision a partir de 83 Ma ;

un modele d’ouverture en transtension (- d) propose un calendrier des
événements différents (Jammes et al., 2009 ; Bronner et al., 2011). 1l décrit
une marge entre 1’Ibérie et Newfoundland de 300 a 400 km de large avant
que le rifting commence, ce qui implique un déplacement de 400 km vers
I’Est de I'Ibérie par rapport & I’Europe avant 1’Aptien supérieur. Ce
déplacement se traduit par une transtension a dominante décrochante
senestre des le Jurassique terminal (Tithonien ~145 Ma) et jusqu’a I’ Aptien
inférieur (~120 Ma). La phase de rotation anti-horaire de I’Ibérie se produit
a partir de I’ Aptien en accord avec les données de Z. Gong et al. (2008) et
conduit a I’ouverture du golfe de Gascogne avec une forme en « V » pointé
vers I’Est et a I’exhumation du manteau le long de faille de détachement
(Jammes et al., 2009).
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Fig. 22 - Synthése des scénarios du déplacement de I'lbérie par rapport a
I’Europe au cours du Mésozoique supérieur, montrant la position de la plaque
ibérique durant ’anomalie M0 a ~118 Ma (colonne de gauche) et au début de la

convergence durant I’'anomalie 330 a 80 Ma (colonne de droite), d’aprés
M. Ducoux (2017).

Par leurs différents scénarios cinématiques, ces modeles ont des
implications importantes sur les événements tectono-métamorphiques de la
zone nord-pyrénéenne tels que :
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1. Laformation des bassins sédimentaires profonds du Crétacé moyen dont le
bassin de Boucheville ;

2. L’exhumation des roches mantelliques ultrabasiques de type lherzolite
Le magmatisme basaltique alcalin contemporain ;

4. Les phénomeénes hydrothermaux associés ; albitisation et formation de
gisements de talc/chlorite (Boulvais et al., 2007) ;

5. Le métamorphisme haute température-basse pression de la ZIM ;

6. L’exhumation des massifs hercyniens nord-pyrénéens dont le massif de
I’Agly (cf. Montigny et al., 1986 ; Vauchez et al., 2013 et références
incluses).

Considérant le rifting avorté au Crétacé moyen entre 1’Ibérie et I’Europe,
J. Canérot (2016) remet en question l’existence d’une plaque ibérique
indépendante dans la mesure ou le domaine pyrénéen, bien qu’aminci, voire
hyper-aminci, ne montre pas de discontinuité attribuable & une translation
majeure d’un bloc sud relativement a la croQte européenne. L’Ibérie serait alors
une partie de la plaque Europe qui aurait absorbé 1’ouverture atlantique nord
par différents décrochements ou se serait localisé 1’amincissement crustal,
jalonné par un ensemble de bassins. Les Pyrénées seraient la conséquence de la
fermeture du plus septentrional de ces bassins, puis de la collision des deux
masses continentales situées sur ses marges.

La tectonique orogénique alpine

A partir du Crétacé supérieur et probablement pas avant le Campanien, soit
83 Ma (Olivet, 1996 ; Vissers et Meijer, 2012), le domaine pyrénéen subit une
tectonique compressive en relation avec la convergence puis la collision des
blocs ibérique et européen.

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, la premiere phase de déformation
majeure, a vergence nord (S1 responsable des plis couchés synschisteux) dans
le synclinorium de Boucheville, est interprétée soit comme le premier marqueur
de la convergence alpine (Choukroune, 1970, 1976 ; Choukroune et Mattauer,
1978), soit, selon les études récentes, comme I’enregistrement de 1’extension
albo-cénomanienne conduisant a la formation du bassin de rift et de
I’exhumation concomitante du manteau sous-continental (Lagabrielle et al.,
2010 ; Clerc et al., 2015, 2016 ; Chelalou et al., 2016).

La tectonique convergente alpine est unanimement reconnue, au moins a
partir de la phase 2 régionale, comme responsable de la formation des grands
plis cartographiques E-W déversés vers le Nord et associés a de grandes failles
E-W chevauchantes et a des structures mineures de méme orientation a I’échelle
de I’affleurement. Cette phase est responsable de la structuration générale la
plus visible de la couverture mésozoique. Elle pourrait étre associeé a la phase
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de fermeture du bassin de rift crétacé et pourrait dater de la période Sénonien
supérieur — Campanien.

Les structures de phase 2 sont reprises par des plis et des failles plus discrets
rapportés a une phase 3 révélant des conditions globalement plus cassantes et
une cinématique décrochante senestre sur les accidents principaux dont la FNP
(Choukroune, 1976 ; Leblanc et Vaudin, 1984). Cette phase de déformation
s’accompagne d’une activité filonienne distincte de celle liée aux phases de
déformation souple (Choukroune, 1976). Elle correspond a la collision éocéne
entre la croQte ibérique et la crolte européenne laquelle réactive, aprés une
période de quiescence durant le Maastrichtien —Paléocéne, les anciens
chevauchements du Crétacé supérieur (en particulier le chevauchement frontal
nord-pyrénéen et ceux de la zone sous-pyrénéenne). C’est a cette période que
se construit aussi sur I’ancienne bordure sud des bassins, ’empilement de
nappes crustales qui a donné naissance a la zone axiale et au chevauchement
frontal sud-pyrénéen.

EVOLUTION GEODYNAMIQUE RECENTE

Les surfaces d’aplanissement culminantes

Les phases précoces et majeures de 1’orogenése pyrénéenne, qui
s'échelonnent du Crétacé supérieur au Bartonien et a 1’Oligocéne inférieur, ont
structuré les plis E-W visibles sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, mais n'ont
laissé aucun jalon sédimentaire corrélatif de la déformation, & I'exception de
rares affleurements de bréches post-albiennes, elles-mémes reprises dans le
plissement.

Dés I'Oligocéne moyen, la région entre dans l'aire ou se manifeste le rifting
puis l'ouverture du Golfe du Lion (bassin algéro-provengal). On distingue en
fait deux événements successifs qui interferent dans le domaine du Golfe du
Lion (Séranne, 1999)

1. Le rifting ouest-européen d’une part, initi¢ au Priabonien vers 35 Ma, et
associé a une extension E-W, avec un jeu senestre sur les fractures NE-SW
entre Pyrénées et sillon rhodanien;

2. Le rifting puis la dérive du bloc corso-sarde, associés & une direction
d’extension NW-SE, dans un contexte de bassin d’arriére-arc, initié vers 30 Ma
et qui se prolongerait jusque vers la fin du Burdigalien ou le début du
Langhien. Chronologiquement, les fossés du Conflent et du Roussillon
relevent de cette seconde phase. Le moteur global en est le retrait vers le SE
de la subduction téthysienne (slab rollback), consécutivement au blocage
du systéeme, apres la collision Afrique-Europe réalisée au niveau de
Gibraltar vers 35 Ma (Jolivet et al., 1999 ; Séranne, 1999 ; Lacombe et
Jolivet, 2005 ; Jolivet et al., 2020). Ces mécanismes, qui démantelent la
chaine Pyrénéenne et multiplient les fronts d'attaques de I'érosion fluviale a
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partir des marges des fossés, expliquent son rapide aplanissement,
généralisé dans le trongon oriental. Ces aplanissements s'organisent en deux
niveaux étagés, séparés par la phase de rifting actif enregistrée par les
conglomérats tres grossiers datés du Burdigalien inférieur dans le fossé du
Conflent, sur la feuille voisine de Prades (Calvet, 1996, 1999 ; Calvet et
Gunnell, 2008).

Sur la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet, la surface supérieure est trés bien
conservée sur les calcaires massifs du chainon de Galamus, a tres fort pendage
sud mais ou toute la série jurassique a crétacé inférieur est tronquée par le
plateau subhorizontal du Roc Paradet (900 m), mais aussi plus & I'Est sur les
lambeaux du Pech d'Auroux (940 m) et du Pla de Saint-Paul-de-Fenouillet — la
Quille (964 m). Vers I'W, cet aplanissement, de plus en plus fortement altéré
par la karstification et les dolines associées en surface, forme les plateaux de
Malabrac (860 m), puis de la Forét des Fanges vers 1’Ouest, progressivement
relevée a 900 et 1 000 m, et enfin & plus de 1 100 m au-dela de I'Aude. Au Sud
du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet, le plan culminant reste tres bas dans
la partie orientale de la barre urgonienne (vers 650-700 m a Ventefarine et Serre
la Lias), mais la troncature se releve rapidement sur la Serre de la Quiére (893
et 1 015 m), puis au Plat d'Estable (1 436 m) ; a I'Ouest de la gorge de I'Aude,
les derniers jalons sont a 1 300 m, sur I'Urgonien et le Jurassique de la Forét de
la Serre, au Nord du Clat. En direction du Sud la surface se reléve mais ses
jalons sont rares et mal conservés. Elle a di tronquer la longue créte émoussée
de cornéennes noires de Boucheville (1 000 a 1 300 m) ; elle forme les croupes
culminantes du Dourmidou (1 800 m) et de Serra d'Escalés, dans les schistes et
cornéennes paléozoiques et dans les granitoides, ainsi que le jalon de La Calm
(1 591 m) et de la Forét de Navarre (1 398 m) sur les calcaires dévoniens massifs.
Au SW de la feuille, I'aplanissement culminant couronne le Madrés, entre 2 300
et 2 450 m, ou ces hauts plateaux sont particulierement étendus et spectaculaires.

La surface inférieure, évidente sur les feuilles plus orientales de Tuchan
(1078) et Rivesaltes (1090), est ici mal conservée. Elle se positionne au plus
400 m sous la précédente, au flanc nord du déme du Madres, ou elle forme les
plateaux des Paturages de Madrés, entre 1 500 et 2 000 m. Vers le Nord, il est
possible de la suivre dans la paléo-vallée évasée du Pas del Corps (1 130 m), ou
il existe quelques galets allogenes, et sur les replats de Quirbajou, signalés pour
leurs vestiges d'alluvions tres anciennes. Vers I'Est, le haut plateau granitique
bosselé et incliné au NE, du Pic Rossello (1 314 m) au Pic de Bau (1 024 m),
peut en dériver ; mais le plan est mieux conservé aux marges du Conflent sur le
Plateau de Montalba, entre 650 et 700 m autour de Séquiéres. Aux marges du
synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet, la surface inférieure s'inscrit dans les
calcaires massifs sous forme de couloirs a fond plat, 100 a 200 m en contrebas
du niveau culminant. Ces couloirs sont jalonnés par des épandages de petits
galets de quartz, que I'on suit jusqu'aux marges du fossé du Roussillon, ou ils
sont associés a des gisements fossiliferes karstiques d'age miocene (cf. § « description
des terrains affleurants »).
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L'age des aplanissements a pu étre globalement fixé, dans ce secteur des
Pyrénées orientales, en croisant les données de la thermochronologie basse
température et les données des faunes de rongeurs piégées dans le Kkarst
(Gunnell et al., 2009). La modélisation des données traces de fission et des ages
hélium dans I'apatite démontre que les aplanissements sont postérieurs a une
phase d'exhumation rapide qui s'achéve partout vers 25-35 Ma. Ils sont au
minimum contemporains et antérieurs aux sites fossiliferes miocénes (age
moyen compris entre 19 et 13 Ma, Gunnell et al., 2019) qui les recouvrent sur
la bordure nord du fossé du Roussillon (Fig. 23) et au développement des profils
d’altération sur les massifs granitiques et gneissiques (Monod et al., 2016).
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Fig. 23 - Transect schématique du Madres au Roussillon, dans un secteur ou
les données Traces de fission (AFT), ages hélium (A He) dans I'apatite et
fissures fossiliferes a petits mammiferes se recoupent (extrait de Gunnell et al.,
2009). S : surface culminante ; P : Surface inférieure ; cercle plein : données
AFT et AHe ; cercle vide : données AFT ; carrés vides : données AFT Yelland
(1991) ; étoiles : sites fossiliféres (MF- Mas de la Font, SC-Ste Catherine,
LF-Lo Fournas, auxquels il faut rajouter les sites de Cases de Péne, Estagel,
Tautavel).

Schist [0 Limestone Pliocene clastics
(Palaeozoic) (Mesozoic) (Roussillon Basin)

Le soulévement récent des reliefs et I'incision du réseau
hydrographique

Le réseau hydrographique de I'Agly s'est installé sur I'aplanissement
miocene en fonction de ses gauchissements ultérieurs, suivant une gouttiére Le
Vivier-Caramany-Estagel (ou se localise un petit fossé a remplissage néogéne)
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-Cases de Peéne. Les drains principaux échappent donc aux structures
pyrénéennes qu'ils recoupent en totalité par des cluses spectaculaires, selon un
mécanisme de surimposition (cluses amont de la Boulzane ; cluses successives
de I'Agly ; cluse de la Desix). Seuls la moyenne Boulzane et plus a I'Est le
Maury ont un tracé conforme aux structures qui exploite I'axe du synclinal a
cceur d'Albien marneux (Serrat, 2000).

L'érosion régressive a été facilitée par ces synclinaux marneux et permis
d'importantes réorganisations du réseau hydrographique par exemple au Nord
du chevauchement de St-Louis et Parahou, et probablement méme de Bugarach,
ce dont témoigne la vallée morte & méandres encaissés du Col St-Louis. Le
méme processus est peut-étre en cours pour la haute Boulzane, & 420 m a
Lapradelle, tandis que I'Aude n'est qu'a 380 m. Pour I'Agly, on peut parler
d'auto-capture, sa branche amont ayant coupé la vallée morte de Coume Tiols
de son bassin d'alimentation dans le secteur de Camps. Mais la vallée morte du
Pla du Brezou indique I'empiétement du bassin du Verdouble sur celui de la
haute Agly ; a Saint-Paul-de-Fenouillet méme un seuil haut d'une vingtaine de
métres et large de 600 m seulement sépare le lit de I'Agly de celui du Maury,
installé & sa téte 30 m en dessous de I'Agly. Les paléovallées de St-Louis et de
Coume Tiols sont a I'aval perchées 250 m au-dessus des vallées actuelles ; cela
les place dans une période de temps encore trés ancienne, que l'on peut
paralléliser avec les vestiges de tufs et travertins perchés conservés dans le
synclinal des Fenouillédes et attribués au Pliocene.

Ces formes de vallées encore trés peu incisées ont leur équivalent dans les
granites du massif de I'Agly et de la Zone Axiale. En effet de vastes alvéoles a
fond plan, inscrites sous la surface miocene, aérent largement la masse
montagneuse, grace a la rapide arénisation des granites. Ces arenes s'averent
alors bien moins résistantes que les barres calcaires ou les croupes de
cornéennes noires qui les dominent (Birot, 1937 ; Lagasquié, 1984). Les plus
significatifs de ces alvéoles sont ceux du Bousquet, de Mosset, de Sournia-
Rabouillet, du Vivier-St-Martin, de Lesquerde et St-Arnac ; ils se prolongent le
long de I'Agly par une large vallée en berceau a fond plat, dont les vestiges
perchés a +180 m forment les replats de Trilla et, vers I'aval, de Caramany.

L'empreinte du Quaternaire froid

Si tous les versants portent des traces des périodes froides quaternaires, sous
formes d'éboulis et de formations de pente d'age divers (cf. § « description des
terrains affleurants »), seule la partie SW de la feuille, la plus élevée, garde la
marque des glaciers. Les sommets du Madrés et du Dourmidou doivent a leur
exposition aux flux perturbés de NW, sur le modele exact de la situation
climatique et de I'enneigement actuels, les limites d'équilibre glaciaire
quaternaires les plus basses de I'Est des Pyrénées (Calvet, 1996, 2004).
L'enracinement des moraines latérales place cette limite pour le Wirm a 1 600 m
au Dourmidou et 1 800 m au Madrés ; la limite remonte trés vite vers le Sud
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puisqu'elle est de I'ordre de 2 200 m au Canigou. Le rdle des vents dominants
d'Ouest a NW est trés net, puisque les cirques sont mieux dessinés en exposition
SE au Madres et n'existent que sur le versant est du Dourmidou. Si au moins
trois grandes phases glaciaires ont pu étre reconnues régionalement et
localement (Calvet, 1996), leur age exact n'est pas connu. Les données de
Cerdagne permettent de démontrer une poussée maximale des glaciers lors du
dernier maximum de froid global (Global LGM), entre 24 et 19 ka et leur retrait
extrémement rapide ensuite, probablement total des I'Allerdd (~15 ka) pour les
massifs les plus bas, comme le Madrés (Delmas et al., 2008 ; Pallas et al., 2010 ;
Calvet et al., 2011).

GEOLOGIE DE L’ENVIRONNEMENT

LES SOLS, OCCUPATION DE L’ESPACE ET USAGES

Unités du paysage

Six unités de paysage des Pyrénées sont comptabilisées sur le territoire de
la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet (Atlas DREAL Languedoc-Roussillon) :

— Le petit et le grand plateau de Sault. Le pays de Sault s'étend entre le
chevauchement frontal nord-pyrénéen au Nord et les massifs du Madres et
du Quérigut au Sud. Il est composé de plateaux calcaires perchés a environ
900 metres d'altitude, entaillés par les gorges du Rébenty qui séparent le
grand plateau de Sault, au Nord, du petit plateau de Sault, au Sud. Au total,
I'ensemble du pays de Sault s'allonge sur 20 kilométres environ d'Ouest en
Est pour 10 a 13 kilométres du Nord au Sud ;

— Les gorges du Rébenty et de I'Aude. L'Aude, qui prend sa source au lac
d'Aude a 2 135 metres d'altitude dans le Capcir, entaille les contreforts des
Pyrénées entre les massifs de Quérigut et du Madres, puis creuse de
profondes gorges dans les plateaux du pays de Sault (gorges de la Pierre-
Lys), tout comme ses affluents le Rébenty et I'Aiguette ;

— Les estives et pentes boisées du Massif du Madreés. Le massif du Madres
dessine la limite sud du département de I'Aude, constituant son sommet le
plus élevé a 2 469 métres d'altitude. D’autres sommets élevés, comme le
Pic du Bernard-Sauvage (2 359 metres) et le Pic Dourmidou (1 843 métres),
s’ajoutent au relief du massif qui s'étend sur 18 kilomeétres d'Ouest en Est
pour 12 a 14 kilometres du Nord au Sud. Les RD 22 et RD 84 traversent le
massif en se logeant dans les cols d'Aussieres et de Jau, connectant le Pays
de Sault a la vallée de la Tét ;

— Le synclinal du Fenouilledes. L'étonnant synclinal du Fenouillédes,
longue dépression orientée E-W, s'étire entre les gorges de I'Aude a I'Ouest
et la vallée du Verdouble a I'Est, dominé par les pentes et falaises des
Corbiéres au Nord et les reliefs du Fenouilledes au Sud. Ce couloir s'allonge
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ainsi sur une trentaine de kilométre pour environ 4 kilometres de large entre
les deux échines de calcaires qui I'encadrent ;

— Les coteaux viticoles de I’Agly et du Fenouillédes. Entre le synclinal du
Fenouilledes au Nord, les montagnes boisées du Haut-Fenouilledes a
I'Ouest, et la plaine du Roussillon au SE, un petit massif viticole s'allonge
sur environ 30 kilometres d'Est en Ouest pour 10 kilometres du Nord au
Sud. Cet ensemble de coteaux viticoles traversés par I'Agly est resté a I'écart
des axes de communications et demeure isolé et peu peuplé. Quelques dix
villages occupent ce territoire et chacun n'excede pas aujourd'hui les 200
habitants ;

— Le Haut Fenouillédes. Le Haut-Fenouillédes est constitué de vallées peu
habitées et de massifs montagneux boisés qui s'élévent a 1 843 metres
d'altitude au Pic Dourmidou. Il forme la partie ouest du Fenouillédes,
delimité au Nord par le synclinal du Fenouilledes, a I'Est par la vallée de
I'Agly et le plateau de Roupidere, au Sud par la vallée de la Castellane,
a I'Ouest par la vallée de I’ Aiguette. L'ensemble s'étend ainsi sur le massif
de Millas et la forét de Boucheville sur une vingtaine de kilométres d'est en
ouest pour 15 kilométres du Nord au Sud.

Climat et végétation

La majeure partie du territoire de la feuille Saint-Paul-de-Fenouillet
(préférentiellement les versants nords) est largement boisée par des résineux,
des feuillus caduques mais également des chénes verts, et de nombreuses foréts
sont nominativement distinguées. Les foréts domaniales des Fanges et de
Caudiés-de-Fenouillédes au Nord, d’En Malo - Bac Estable et de Boucheville
plus au Sud ou de Montnaie-Gavras au SW sont parmi les plus étendues. Des
zones parfois trés étendues ne sont cependant pas (plus) boisées mais
recouvertes de maquis ou garrigue, associés a des vignobles dans le synclinal
du Fenouillédes ou a des praires et paturages le long du versant nord du granite
de Millas. La créte sommitale et le versant sud du granite de Millas, jusqu’a
environ 1 000 métres d’altitude, sont recouvert d’une lande d’altitude utilisée
comme paturage.

RISQUES NATURELS
Sismicité historique

L’activité sismique historique de la région de Saint-Paul-de-Fenouillet est
modérée (aléa sismique modéré sur I’ensemble de la coupure). Avant le séisme
de 1996, seuls trois événements d’intensité maximale supérieure a VI avaient
été recensés dans cette partie de la chaine pyrénéenne : 28 novembre 1920
(M 4,3), 23 septembre 1922 (M 4,7), et 28 décembre 1922. La sismicité instrumentale
antérieure a 1996 est également faible. Le séisme du 18 février 1996, localisé



-139 -

au SE de Saint-Paul-de-Fenouillet, d’une magnitude ML de 5,2 environ (Rigo
et al., 1997) est le deuxieme séisme le plus fort enregistré dans les Pyrénées
apres celui d’Arette en 1967 (M = 5,7) et ’un des séismes les plus fort ressenti
en France au cours des 50 derniéres années. Le foyer du séisme a été localisé a
7,7 £ 2,5 km de profondeur et le mécanisme calculé en décrochement senestre
le long d’un plan de faille orienté E-W a pendage sud (Rigo et al., 1997).

Apreés le choc principal de février 1996, de nombreuses répliques, de
magnitude comprise entre 2,7 et 3,9, ont été enregistrées (plus de 800 en cing
jours) et I’activité est restée soutenue pendant plusieurs mois, avant de décroitre
progressivement (Pauchet et al., 1999). Un essaim de sismicité a eu lieu en mai
2004 durant lequel 71 séismes de magnitude comprise entre 0,7 et 2 ont été
enregistrés a 1’Est du village de Saint-Paul-de-Fenouillet et & une profondeur
comprise entre 4,5 et 6,5 km (Sylvander et al., 2007).

Entre 1999 et 2005, abstraction faite de 1’essaim de mai 2004, seuls 39
séismes ont été enregistrés par les réseaux permanents dans un rayon de 10 km
autour de Saint-Paul-de-Fenouillet, avec des magnitudes M. allant de 0,7 a 2,4.
Ce chiffre est inférieur d’un facteur 10 environ a ceux des régions les plus
actives des Pyrénées (Béarn, Bigorre).

Autres aléas

L’aléa mouvements de terrain est dans I’ensemble peu marqué sur cette
feuille. Toutefois durant la tempéte Gloria de janvier 2020, caractérisée par une
pluie avec un fort cumul et une intensité importante, des glissements de terrains
dans la haute vallée de la Boulzane ont été observés, les versants sont descendus
dans la Boulzane malgré 1I’important boisement du secteur.

Les aléas chute de blocs et effondrement de cavités sont tous deux nuls a
faibles sur la majeure partie du territoire, mais deviennent moyens et méme
forts au niveau des reliefs des barres calcaires bordant au Nord et au Sud le
synclinal du Fenouilledes (Colas, 2010, 2013).

Les crues torrentielles constituent un aléa important, principalement sur la
moitié orientale du territoire de la feuille, liées en partie au régime de pluies
méditerranéennes. Celles-ci sont caractérisées par des événements intenses et
de courtes durées, avec parfois de forts cumuls pouvant atteindre plusieurs
centaines de mm en une journée (jusqu’a plusieurs mois de précipitations en
quelques heures).

Le fleuve Agly et son affluent la Boulzane sont caractérisés par des crues
éclair, avec des secteurs exposés au risque de débordement, en particulier sur
les traversées urbaines de Saint-Paul-de-Fenouillet et Caudiés-de-Fenouilledes.
Des montées rapides des eaux peuvent également avoir lieu dans les gorges
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calcaires. Ainsi, en 2015, ce type de crue a été observé dans les gorges de
Galamus suite a un orage sur Cubiéres-sur-Cinoble et Camps-sur-I’Agly,
causant le déceés d’une personne.

RESSOURCES EN EAU

Eaux souterraines

Il émerge sur la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet une zone d’extension
régionale de taille importante regroupant plusieurs aquiféres en communication
hydraulique. Cette zone a été identifiée sous le terme de Masse d’Eau (ME)
selon la Directive Cadre européenne sur I’Eau (DCE-2000/60/CE). Son code
attribué est « FRDG157 », dénommée « Formations variées du Fenouillédes,
des Hautes Corbieres et du bassin de Quillan ». Les ressources en eau
souterraine au sein de cette masse d’eau, s’avérent limitées, en lien avec la
nature généralement peu perméable des formations affleurantes.

Seul le secteur nord de la feuille présente un aquifére karstique
particuliérement bien développé, hébergeant une ressource en eau abondante,
caractérisé par plusieurs sources importantes en terme de débit. Ce dernier se
développe au sein des formations jurassiques-crétacés calcaires présentes au
niveau du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet. Ce karst dit des Corbiéres
orientales est polyphasé, caractérisé par des circulations profondes, en lien avec
les variations actuelles et passées du niveau de la Méditerranée (notamment la
crise messinienne au cours de laquelle le niveau a baissé de plus de 1 000 metres).

Au Sud du territoire des Fenouillédes (commune de Rabouillet, Sournia,
Campoussy, Trevillach, Tarerac, Montalba le Chéteau), les formations sont
localisées dans la zone axiale. Elles sont constituées de roches granitiques
(massif de Millas) et métamorphiques massives et généralement homogeénes.
Les ressources en eau dans ce type de formations sont généralement rencontrées
dans la frange d’altération des roches et dans les secteurs fissurés. Le débit des
sources est faible, généralement inférieur a 2 m3/h. Des débits pouvant atteindre
une dizaine de m3/h peuvent localement étre obtenus dans des forages. Au vu
de cette ressource limitée, les communes du haut-Fenouillédes confrontées a
des difficultés d’approvisionnement en eau potable en période estivale sévére,
exploitent généralement la ressource en eau souterraine contenue dans la
formation des marbres noirs du synclinoriuml de Boucheville (Caballero,
2011).

Ainsi, la source du Poux sur la commune de Sournia (code BSS:
BSS002MNHZ), émerge au contact des marbres du flanc sud du synclinorium
de Boucheville et des arenes granitiques du massif de Millas. Elle présente un
débit significatif de plusieurs I/s. Elle fut utilisée pour I’AEP (Adduction en Eau
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Potable) avant que de nouveaux forages soient réalisés sur la commune au début
des années 2000 (code BSS : BSS002MNKA, ancien code : 10898X0034/POUF4).

Les deux principales communes (Saint-Paul-de-Fenouillet et Caudies-de-
Fenouilledes) sont alimentées par deux exutoires principaux du karst des
Corbiéres, a savoir la source de la Tirounére (code BSS : BSS002MNDU),
située au niveau du flanc nord du synclinal de Saint-Paul-de-Fenouillet et la
source des Adoux (code BSS : BSS002MNCR) au niveau du flanc sud. Ces
sources ont été étudiées par le BRGM sur la période 2002-2004 lors de I’étude
sur « I’Evaluation des ressources en eau des Corbiéres » (Dérfliger et al., 2004 ;
Dorfliger et Ladouche, 2004). Pour se faire, elles ont été équipées. Le suivi se
poursuit actuellement dans le cadre du réseau de suivi quantitatif des aquiferes
calcaires et cristallins du département des Pyrénées-Orientales (code réseau :
0600000262), géreé par le CD66, et du réseau de surveillance de 1’état quantitatif
des eaux souterraines de la région Occitanie, établi pour répondre aux objectifs
nationaux de la DCE (code réseau : 0600000221). Ces deux réseaux sont sous
maitrise d’ceuvre du BRGM. Les éléments relatifs a ces réseaux sont présentés
sur le site ADES (https://ades.eaufrance.fr/).

Ainsi I’importante source de la Tirounére émerge dans le lit de I’Agly en
rive droite, a la sortie du défilé des gorges de Galamus, au contact entre les
formations crétacées des Calcaires néocomiens a barrémiens (n2-5a) et des
Marnes de Quirbajou (n5b1s). Elle est utilisée pour I’AEP de Saint-Paul-de-
Fenouillet a un débit légérement inférieur a 1 000 m3j, soit environ 11 I/s. Les
jaugeages réalisés en 2002 et 2003, montrent que le débit d’étiage est supérieur
4100 I/s et qu’il atteint plusieurs m%/s en crue. La superficie de I'impluvium de
la source a été évaluée a 50 km?.

La résurgence des Adoux est une source captée qui émerge au niveau du
contact entre les calcaires jurassiques de la formation du champ de Moureou
(i1-7) et les pélites albiennes de la formation d’Artigues (n6bcA) sur la
commune de Fenouillet. Elle est I’exutoire principal de ce systéme karstique
binaire alimenté en partie par les pertes de la Boulzane. Elle sort en rive gauche
du ruisseau « le Noir », affluent de la Boulzane, au lieu-dit « Les Nautes ».
A 500 m en amont de cet exutoire (au SW des Adoux), s’écoule également la
source de « les Bordes » (code BSS : BSSO02MNCL). 11 s’agit vraisemblablement
d’une source de débordement du systéeme karstique qui émerge des éboulis
provenant des calcaires néocomiens a barrémiens du Sarrat de I’Ase. Ces deux
sources sont captées par gravité. La source les Bordes est utilisée pour subvenir
aux besoins de lacommune de Fenouillet. Toutefois, son trés faible débit estival
de I’ordre du I/s, oblige la commune a utiliser une partie des eaux de la source
des Adoux en appoint. La source des Adoux alimente les communes de
Caudies-de-Fenouillet, Prugnanes et Fenouillet. Les prélevements sont de
’ordre de la dizaine de I/s. Le débit moyen de la source est 1égerement inférieur
a 100 /s, le débit d’étiage est de quelques dizaines de I/s. En crue le débit atteint
plusieurs centaines de I/s.
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Eaux minérales

La source karstique dite « Clue de la Fou » (code BSS : BSS002MNEK)
est située a 1 km au sud de Saint-Paul-de-Fenouillet, juste en aval de la
confluence entre la Boulzane et I’Agly sur le flanc sud du synclinal de Saint-
Paul-de-Fenouillet. Elle présente 3 griffons principaux. Il s’agit d’une source
d’eau chaude (température comprise entre 21 et 27 °C selon les griffons) dont
le débit est de quelques I/s. Les eaux sont sulfatées calciques magnésiennes
bicarbonatées. L’eau est issue de circulations profondes au sein du synclinal de
Saint-Paul-de-Fenouillet. Les teneurs importantes en sulfates (1 168 mg/l) et
calcium (456 mg/l) sont attribuées aux interactions avec le gypse du Trias, qui
affleure en discordance sur le granite de St-Arnac (massif de I’Agly), @ 150 m
au Sud.

Les caractérisations isotopiques (isotopes du sulfate, du strontium, du bore
et lithium) ont permis de montrer 1’origine commune des eaux du Clue de la
Fou et des eaux de la source de la Mouillere (code BSS : 10901X0003) située
sur le flanc nord du synclinal sur la commune de Maury (Dorfliger et Ladouche,
2004 ; Batiot-Guilhe et al., 2012). En 1907 le centre thermal de Saint-Paul-de-
Fenouillet ouvra ses portes jusqu’a sa cessation d’activité en 1919.

SUBSTANCES UTILES, CARRIERES

Les données présentées dans ce paragraphe sont issues des bases de données
de minéralinfo (http://www.mineralinfo.brgm.fr), de la base de données de la
banque du sous-sol. Sont distinguées les matériaux des carrieres exploités ou
ayant été exploités sur le territoire de la carte et régis par le code de
I’environnement (granulats toute lithologie confondue, gypse, feldspaths, talc)
et les substances miniéres concessibles régies par le code minier (gites et indices
métalliques).

Les matériaux de carriéres

La base de données minéralinfo comptabilise 33 carrieres sur le territoire
de la feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. La plupart d’entre elles correspondent
a d’anciennes excavations inventoriées sur les cartes topographiques IGN ou
lors de précédents levers de la carte géologique. Peu renseignées dans la base
de données, elles correspondaient le plus souvent a des usages locaux pour la
pierre de construction. Depuis 1970, date des premiers arrétés préfectoraux
d’autorisation d’ouverture de carriéres, 8 carriéres sont recensées et renseignées.
Seules quatre d’entre elles sont encore en activité en 2021.

Granulats — Bien que représentant les matériaux le plus souvent exploités
actuellement pour le batiment et les travaux publics, les granulats ne donnent
lieu a aucune exploitation sur le territoire de la feuille. La derniére, aujourd’hui
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fermée, située a Sainte-Colombe-sur-Guette, a exploité les calcaires du
Jurassique (13J1) pour des granulats de roches massives et de roches et
minéraux industriels. Aucune carriere exploitant des roches meubles n’est en
activité. Les arénes granitiques issues de la forte altération des granitoides ont
vraisemblablement donné lieu a des exploitations sporadiques, comme a
Roquefort-de-Sault, seule carriere recensée pour cet usage dans les bases de
données. Les vallées encaissées de 1’Aude, de 1’Agly, n’ont pas permis le
développement de plaines alluviales de grande dimension, propices a
I’exploitations de granulats alluvionnaires. Seule est recensée une carriére qui
a exploité les alluvions de 1’Aude sur la commune d’ Axat.

Feldspaths — Matériau rare sur le territoire frangais, les feldspaths sont
considérés aujourd’hui comme ayant un intérét stratégique national. La France
est le 6™ producteur mondial. Sa production de feldspaths est assurée par
quelques carriéres localisées en Sadne-et-Loire, Haute-Loire, Creuse, Aude et
Pyrénées-Orientales. En Occitanie, 6 gisements pyrénéens sont actuellement
exploités a Lansac, Tarerach, Mosset (Pyrénées-Orientales), Salvezines et
Treilles (Aude). Tarerach, Mosset et Salvezines se situent sur le territoire de la
feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. Les feldspaths exploités, de type albite
(silicate d’alumine sodique), sont issus de I’altération hydrothermale des
granites de Millas (Mosset, Tarerach) et de Salvezines et leurs filons associés.
Cette altération est associée a I’intense métasomatisme qui s’est produit au
Crétacé supérieur (Boulvais et al., 2007)

Talc — A P’instar du feldspath, le talc est considéré dans les nouveaux
schémas régionaux des carriecres comme matériau d’intérét national.
Uniquement présent dans les Pyrénées, en particulier dans les Pyrénées-
Orientales avec le gisement de Luzenac, le talc est également connu sur le
territoire de la feuille-de-Saint-Paul-de-Fenouillet ou il a été exploité jusqu’en
1972 au lieu-dit la Jasse Caillaou au Sud du Col de Jau sur la commune de
Mosset. Ce talc entrait dans la fabrication d’engrais avec une production
annuelle de 20 000 tonnes durant les années 1970.

Gypse — Le gypse et l'anhydrite d'origine sédimentaire sont des roches
salines de la famille des évaporites. lls se forment également en milieu
hydrothermal, ou comme produits de I'oxydation de sulfures, mais en plus
faibles quantités que dans les dépdts sédimentaires. Le gypse, ou “pierre a
platre", sulfate de calcium hydraté de formule CaSO4, 2H20, et I'anhydrite,
forme anhydre CaSO4, sont des minéraux fréquents dans certaines formations
géologiques ou ils forment des couches parfois trés épaisses, stratiformes et
régulieres ou lenticulaires, présentes dans la plupart des grands bassins
sédimentaires. Ce sont les niveaux du Trias supérieur ou Keuper (- 220 Ma),
qui constituent la formation gypsiféere la plus considérable sur le plan
géologique, car ils correspondent a des dépdts accumulés dans un vaste bassin
de mer épicontinentale. Ces gisements sont bien connus dans le secteur de
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Saint-Paul-de-Fenouillet et également sur la feuille voisine de Rivesaltes ou ils
sont encore exploités a Lesquerde.

Gites et indices Métalliques

Plusieurs indices métalliques sont inventoriés sur la feuille de Saint-Paul-
de-Fenouillet. lls sont présentés dans le tableau 1. Aucun n’a donné lieu a une
exploitation. Il s’agit pour la plupart d’indices de fer en filons ou en amas,
parfois associés a du manganese, des indices de tungsténe ou de cuivre. Des
occurrences de scheelite (minéral de formule CaWOu, porteur du tungsténe) ont
été reconnues dans les skarns et les micaschistes tachetés, a proximité des
plutons de Quérigut et de Millas ou ce minéral apparait disséminé ou en filon.

Identifiant BRGM |Commune Nom du gisement Indices métalliques
10891X4007 RABOUILLET RABOUILLET Pyrite, As, Cu
10892X4001 SALVEZINES RCCHER-DU-TIMBRE Fe
10892X4003 SALVEZINES P1ED-DU-ROCHER-DU-TIMBRE Fe
10893X4003 FENQUILLET FENOUILLET-1 Fe
10894X4004 SAINT-MARTIN SAINT-MARTIN-VILLAGE |Cu, pyrite
10894X4005 LESQUERDE DELLA-L'AYGUE Fe
10894X4006 SAINT-ARNAC SAINT-ARNAC Fe
10894X4008 ANSIGNAN LE-CAMP-DE-L'ARGENT Fe
10896X4001 MONFORT-SUR-BOULZANE  |SERRE-DE-MONTFORT Fe
10896X4002 MONFORT-SUR-BCULZANE  JLE-CALVERCU Fe, Mn
10896X4003 MONFORT-SUR-BOULZANE  JLE-CALVEROU-NORD Fe, Mn
10896X4005 MONFORT-SUR-BOULZANE  |LES-COLS Cu
10896X4006 MONFORT-SUR-BOULZANE  JCORTAL-D'EN-BROSSE Fe
10896X4007 MONFORT-SUR-BOULZANE  JroGuUsFORT-SUR-BOULZAINE Mn
10897X4001 RABOUILLET MONTAGUT W, Fe, As, Or
10897X4003 MONFORT-SUR-BOULZANE  |PLALLOUBY-1 W
10897X4004 MONFORT-SUR-BOULZANE |PLALLOUBY-2 W
10898X4001 SOURNIA SOURNIA Cu
FRA-02493 MONFORT-SUR-BOULZANE  JvonroRT-sur-BOULZANE Cu, pyrite
FRA-02665 LA CLOZE LA CLOZE Fe

FRA-3611 FOSSE-SAINT-MARTIN FOSSE-SAINT-MARTIN Cu, pyrite
FRA-03381 COUNOZOULS 2 COUNOZOULS 2 Pb
FRA-01973 RABOUILLET RABOUILLET As
FRA-02346 FENOUILLET 2 FENQUILLET 2 Brt

Tableau 1 - Liste des indices et gites métalliques sur la carte de Saint-Paul-de-

Fenouillet (BRGM, Minéralinfo).
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Identifiant BRGM [Type de gisement |Contexte

10891X4007 INCONNU CONTACT MASSIF GRANITIQUE DE MILLAS/CALCAIRE SILICIFIE
10892X4001 AMAS CALCAIRES URGONIENS

10892X4003 DISSEMINE ALTERNANCES CALCAIRES DEVONIENS/SCHISTES CARBONIFERES
10893X4003 INCONNU TERMINAISON OCCIDENTALE DU MASSIF DE L'AGLY, GNEISS A MUSCOVITE
10894X4004 FILCN GNEIS/FAILLE/CALCAIRES TRIAS

10894X4005 AMAS CALCAIRE

10894X4006 FILON CONTACT FAILLE GRANITE/GNEISS

10894X4008 INCONNU GNEISS DE RIVEROLE/CIPOLIN

10896X4001 AMAS CALCAIRES PALEGZOIQUES ENTRE QUERIGUT ET MILLAS
10896X4002 FILCN CALCAIRES PALEOZOIQUES ENTRE QUERIGUT ET MILLAS
10896X4003 AMAS SCHISTES, GRES

10896X4005 DISSEMINE NW GRANITE DE MILLAS, CONTACT ANCRMAL PALEOZCIQUE/CRETACE
10896X4006 INCONNU GNEISS

10896X4007 AMAS CALCAIRE

10897X4001 FILON GRANITE, CALCAIRES, SKARNS

10897X4003 DISSEMINE GRANITE, CALCAIRES, CORNEENNES, SCHISTES TACHETES
10897X4004 DISSEMINE GRANITE, CALCAIRES, CORNEENNES, SCHISTES TACHETES
10898X4001 FILONNET CALCAIRES MARMORISES AU CONTACT DU GRANITE DE MILLAS
FRA-02493 INCONNU IGNEQCUS FELSIC

FRA-02665 INCONNU IGNECUS FELSIC

FRA-3611 INCONNU IGNECUS FELSIC

FRA-03381 INCONNU CARBONATE HOSTED

FRA-01973 INCONNU BASE METALS VEINS

FRA-02346 INCONNU BASE METALS VEINS

Tableau 1 - Suite

DOCUMENTATION COMPLEMENTAIRE

PREHISTOIRE ET ARCHEOLOGIE

La variété des matieres premieres de la région de Saint-Paul-de-Fenouillet
a conditionné I’installation des hommes préhistoriques depuis le Paléolithique.
Les plus anciens sites découverts datent du Paléolithique inférieur. En effet, les
cornéennes du synclinoriuml de Boucheville ont servi a fabriquer les plus
grands bifaces de la Caune de 1’Arago, les calcaires, quartzites et quartz sont
les matiéres premieres essentielles & la fabrication de leurs outils. Les hommes
du Néolithique ont utilisé les gneiss granites et schistes pour construire les
allées couvertes et menhirs ou leurs tombes en lauzes de schistes. Le sentier des
dolmens est construit sur la charnokite, ainsi que toutes les roches dures pour
fabriquer de belles haches polies. Les zones calcaires, en particulier les falaises
liées a I’histoire de la zone nord pyrénéenne ont subi plusieurs phases de
karstification. Grottes et abri-sous roche ont livré de nombreuses zones
d’habitat ou funéraires. Le bati, en particulier la base romaine du pont
d’Ansignan, est fabriqué en marbres et en calcaire urgonien local, ainsi
d’ailleurs que les nombreuses meules de moulins & huile (Montalba).
Les carriéres de pierres, les gites métalliféres (fer, antimoine) et uranium ont
été exploitées avant et surtout par les romains. Enfin, les sources thermales ont
souvent rassemblé des sites préhistoriques et archéologiques anciens.
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Paléolithique

Les vestiges préhistoriques les plus célebres, dans la région de Saint-Paul-
de-Fenouillet, ont été découverts dans la Caune de 1’ Arago (feuille Rivesaltes).
Ancien conduit karstique, la grotte a été creusée dans les calcaires du Crétacé
inférieur et remplie de sédiments éoliens au Pleistocene moyen avec niveaux
d'occupation humaine pendant les oscillations climatiques MIS 16 a 5. Des ages
limites d'environ 700 000 et 35 000 ans ont été obtenus par la datation U/Th
pour des planchers stalagmitiques (période tempérée et humide) situés
respectivement a la base (plancher 0) et au sommet (plancher a) de la séquence
stratigraphique. Elle présente plus de 40 sols d'habitats préhistoriques, riches en
restes de faunes et d'industrie acheuléenne, séparés par I'accumulation de sables
stériles. Elle présente également de nombreux restes humains Homo
heidelbergensis ou Homo erectus européen, une grande paléo-biodiversité
(flores et faunes fossiles : oiseaux, reptiles batraciens et mammifeéres pendant
les périodes froides caractérisant les grandes migrations d'Asie vers I'Europe de
I'Ouest).

Les hommes du Paléolithique sont connus dans la vallée du Verdouble et
ont sillonné ce territoire pour y trouver les matiéres premieres utiles a leur
outillage, mais aucune zone d’occupation n’a encore été découverte sur la
feuille de Saint-Paul-de-Fenouillet. Les hommes du Paléolithique supérieur
sont trés présents dans la zone aval du cours de 1’Agly, avec une grotte
sépulcrale « Mouli del Vent» & Estagel ou dans les zones de moyenne
montagne, comme a la grotte de Belvis ou dans les Gorges de la Boulzane
(Sacchi, 1986). lls ont gravé des affleurements de schistes sur le roc de Fornols
a CampOme. Cet art rupestre de plein air présente une iconographie qui a permis
de le dater du Magdalénien moyen (vers 14 000 av J-C).

Mésolithique

Les sites les plus anciens sur cette zone sont les gisements en grotte ou en
plein-air, au débouché des gorges de I’ Agly : le site azilien de Galamus daté de
—8000 Av J.C. au lieu-dit le four de la Roque (Martzluff et al., 1988) et la grotte
des Adoutx a Caudiés-de-Fenouillédes, ou plusieurs niveaux archéolgiques ont
livré du matériel attribué au Mésolithique réalisé sur du quartz amorphe et des
lydiennes (Barbaza, 1987).

Néolithique

L’époque néolithique est bien renseignée dans toute la région dans les
vallées, falaises et en moyenne montagne. Les plus anciens sites cardiaux sont
Fontanés-de-Sault dans la haute vallée de 1’ Aude, I’habitat Caramany, daté dés
5800 BC, le Camp del Ginebre (fouilles Vignaud, 1993-1994) découvert lors
de fouilles pendant la construction du barrage de Caramany.
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Le néolithique moyen est trés développé en grotte (Bélesta, Claustre et al.,
1993), sur des sites de plein-air ou sur des zones dégagées en altitude et les
élévations de roches : Peyredrete ou menhir, dolmen et autres tumulus sont
nombreux sur toute la carte. La céramique retrouvée sur ces sites fait partie du
complexe de Montbolo, du groupe des Chasséens. De nombreuses hacheS
polies, en roches vertes ou différentes roches dures pyrénéennes, sont
régulierement découvertes sur I’ensemble de la zone.

Les menhirs, marques de points géographiques visibles de loin ? sont situés
sur des cols, des plateaux ? comme le menhir de Peyrolado, le menhir du Touch,
associé a un dolmen couvert de 3 lauzes, Tres Palets a Saint-Paul-de-Fenouillet,
la Peyre drete a Campoussy, en granite, cassé et couché, le menhir de Fumades
a Prats de Sournia et le menhir de Counozouls dans la vallée de L’ Aiguette,
haut de 9 m et pesant 50 tonnes.

Avec la généralisation des sépultures collectives, plusieurs édifices sont
connus. lls ont été pillés, utilisés durant plusieurs siecles comme carriéres ou
dégagés plus récemment. Les dolmens étaient a 1’origine recouvert d’un
tumulus ou accumulation de pierres. Les dolmens de ce territoire sont en
calcaire, schistes ou granites. Les dalles peuvent étre gravées ou non. Leur
datation précise est délicate, entre 2500 et 2000 BC.

Sur la Serre de Sournia, La Foun de I’Arca est un dolmen avec une dalle
cupulée. Le dolmen de la Rouyre (Trilla-Felluns) et le territoire de Tribes,
balcon orienté vers le Canigou, et Cayenne a Campoussy sont des ensembles
caractéristiques. Ces dolmens correspondent également a des carrefours de
voies importantes de transhumance (Triby avec les voies vers Catlar, Rabouillet
et Sournia) ? depuis les Corbiéres vers les Pyrénées. Le Roc des 40 croix,
au Sud de Rabouillet, présente des traces sur les chaos granitiques ou le cercle
de pierres levées de Rodes, font partie de cette période mégalithique du
Néolithique final.

Des sites chalcolithiques (age du Cuivre) datés 3000-2100 BP sont connus.
Ils sont représentés par de rares niveaux d’habitat, ou les vases sont
caractéristiques de la civilisation campaniforme, des outils et ornements en
cuivre ou en o0s. Dans les falaises calcaires du Nord de la zone, les grottes
sépulcrales sont trés abondantes. Le plus souvent découvertes par des
spéléologues, les accumulations osseuses ont été détruites. Rares sont celles qui
ont pu étre fouillées pour en tirer des indications utiles pour connaitre les
populations de ce territoire. L’ossuaire de la Roque Rouge, les ossuaires de
Puylaurens, la grotte Marie dans les falaises de la Clue de la Fou, le site de la
Caoune de I’or a Saint-Paul dans les gorges de Galamus contenaient outre les
fragments humains, du mobilier et une belle plaquette.

Les hommes ont également fréquenté la région au Bronze ancien, qui
comme la période précédente est caractérisée par une civilisation innovante qui
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se complexifie. Les poteries sont tournées avec un fond plat comme a Taichat.
Les hommes vont exploiter de plus en plus de gites métalliferes présents dans
la région, les terrasses alluviales riches pour I’agriculture comme la station de
Codomines sur les bords du lac de Caramany, (Vignaud, 1994), mais 1’habitat
en grotte est toujours présent : grottes des Adotz a Caudies-de-Fenouilléde, a
Felluns au Roc de I’Arques, a Tarérach au Mas del Colomb. Le fameux vase a
triple ouverture, découvert seul dans la fissure de San Bresgs a Saint-Paul-de-
Fenouillet (Treinen Claustre, 1982), a été attribué au Bronze moyen soit entre -
1600 et -1350. D’autres tessons de poterie caractéristiques de cette période ont
été découverts fortuitement sur I’ensemble du territoire, mais ces découvertes
ne peuvent étre datées précisément.

Ce territoire est également le témoin d’une activité importante durant 1’age
du Fer. Malheureusement, aucune fouille n’a pu étre conduite dans la région
jusqu’a présent. Les découvertes sont fortuites : bracelets en bronze et parures
de plus en plus décorées, en bronze puis en fer. Il ne reste que quelques éperons
barrés, partiellement détruits, zones qui seront transformées en oppidum par les
Celtes (Oppidum de Fenouillet daté de -750).

Enfin, les romains se sont installées dans les vallées fertiles. Plusieurs
fondations de villas sont encore visibles le long des riviéres (Tegulae, fragments
de poterie, petites statues), mais le monument le plus intéressant est le fameux
pont d’Ansignan, aqueduc qui permet d’irriguer les jardins de la vallée de
I’Agly. Reconstruit & plusieurs reprises, les datations effectuées sur les
fondations et les piliers centraux ont été validées et sont romaines.

Ce territoire est donc bien un reflet précis de 1’établissement des hommes
qui ont mis a profit les ressources minérales d’une zone de contact entre
plusieurs territoires différents depuis le Paléolithique.

SITES CLASSIQUES, ITINERAIRE GEOLOGIQUE

Les arréts décrits ci-dessous peuvent étre repérés grace au fond
topographique de la carte géologique reportant le nom des communes et lieux-
dits cités.

Itinéraire 1 : les gorges de I’Aude

Les gorges de I’Aude — Les gorges de 1’ Aude sont recensées a I’inventaire
national du patrimoine géologique. Elles forment une magnifique suite de
défilés (Saint-Georges et Pierre-Lys) alternant avec des secteurs moins
encaisseés selon la lithologie des terrains traversés. Elles offrent une coupe
remarquable des structures plissées nord-pyrénéennes, depuis la zone axiale
jusqu’a ’avant-pays pyrénéen. Du Sud au Nord, I’ Aude traverse le granite fini-
hercynien de Quérigut (entre Puyvalador et Escouloubre) ? intrusif dans les
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métapélites et les métacarbonates dévoniens jusqu’a Gesse. Il longe sur
quelques kilométres, jusqu’a la confluence de 1’ Aiguette, le Jurassique affecté
par la faille nord-pyrénéenne puis traverse les calcaires et marnes jurassiques et
crétacés de la zone nord-pyrénéenne. Selon la lithologie, 1’Aude a fagonné
gorges et vallées. En particulier prés d’Axat, le défilé de Saint-Georges
traversant les marno-calcaires et calcaires métamorphiques du Crétacé inférieur
sont la partie la plus étroite de la haute-vallée de I’ Aude (falaises de 300 m dont
les parois ne sont distantes, par endroit, que d’une vingtaine de métres). Plus au
Nord, le défilé de Pierre-Lys forme un canyon de 2 km au sein des calcaires et
marno-calcaires dures de 1’Aptien. Sur les plateaux bordant ces gorges, les
formations sont fortement karstifiées. L’eau réapparait en de puissantes sources
en aval des canyons, comme celle de Font-Maure au débouché de Pierre-Lys,
une des trois sources assurant le drainage karstique du pays de Sault.

Itinéraire 2 : des gorges de Galamus a la clue de Fou

Gorges de Galamus — Entre Cubiéres-sur-Cinoble au Nord et Saint-Paul-
de-Fenouillet au Sud, le fleuve Agly traverse le massif calcaire de la montagne
de Capronnes, flanc nord du synclinal du Fenouilledes, par une cluse longue de
5 km, aux parois verticales (100 m). Les gorges s’arrétent brusquement sur la
plaine de Saint-Paul-de-Fenouillet, cceur du synclinal, ot émerge la source de
la Tirounére. Les gorges exposent une partie de la série chevauchante nord-
pyrénéenne, des calcaires et dolomies du Jurassique moyen aux marnes noires
apto-albiennes. Cette série chevauche vers le Nord, par I’intermédiaire des
marnes gypseuses du Trias, I’ Albien-Cénomanien et le Crétacé supérieur du
synclinal de Soulatge (zone de contact anormal du front nord-pyrénéen).

Clue de la Fou — Au Sud de Saint-Paul-de-Fenouillet, I’Agly découpe a
I’emporte-piece ’imposante barre de carbonates aptiens. Cette entaille
perpendiculaire aux barres calcaires est appelée cluse ou clue. Le tracé de
I’Agly qui montre une « apparente » inadaptation aux structures géologiques
est en fait 1i¢ a I’évolution géomorphologique et tectonique de la région depuis
23 Ma. A la clue de la Fou, des sources chaudes (21-27 °C) émergent & une
vingtaine de métres au-dessus du lit de I’ Agly. Autrefois exploités pour leurs
vertus thérapeutiques, ces sources sont issues d’un mélange d’eaux chaudes
karstiques profondes (2 000 m) et superficielles qui s’infiltrent dans les karts.
Ces sources ont construit et construisent encore des accumulations de tufs
calcaires, utilisés dans I’arche du pont romain préservée de la gorge.

Itinéraire 3 : panoramas sur la Faille Bordiére Méridionale

Panorama depuis le rocher Cornut — Au Sud de Campoussy, un point de vue
spectaculaire a proximité du rocher Cornut permet I’observation des structures
principales pyrénéennes a la jonction de la zone axiale (massif de Millas) et de
la zone nord-pyrénéenne (Synclinaux de Boucheville, du Fenouillédes) et
massif de I’Agly. Au premier plan, du lieu d’observation jusqu’a Campoussy,
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apparait le granite de Millas dont la morphologie dessine un replat parsemé de
tors et de chaos. La faille bordiére méridionale se marque par une dépression
qui permet a gauche de distinguer les marbres du synclinoriuml de Boucheville
et a droite le massif hercynien de 1’Agly. Le dernier plan correspond au
synclinal du Fenouilledes, avec les flancs nord et sud représentés par les barres
carbonatées séparées par la dépression marneuse centrale du synclinal du
Fenouilledes.

Col des Auzines — A partir de Perpignan, prendre la N116 jusqu’a Ille-sur-
Tét puis bifurquer sur la D2 en direction de Trevillach et le col des Auzines.
La faille nord-pyrénéenne, trés visible dans le paysage, met en contact des
marbres et cornéennes mésozoiques du synclinoriuml de Boucheville (a droite)
et les granites de Millas (a gauche). Au Nord de la faille, les formations
calcaréo-dolomitiques du Jurassique et calcaréo-gréseuses d’age albien sont
affectées par des plis hectométriques qui forment le synclinoriuml de
Boucheville. L’4ge du fonctionnement de la faille est peu contraint (Crétacé
supérieur a Eocene). Au Sud, les granitoides de Millas, d’age tardi-hercynien,
présentant une mégastructure zonée allongée E-W, sont tronqués par la faille
nord-pyrénéenne.

Autres sites remarquables :

Gisement de talc de la Jasse Cailhau — A partir de Prades, prendre la D619
jusqu’a Catlar et poursuivre la D14. 1 km avant le col de Jau, s’arréter au
parking et poursuivre a pied jusqu’au refuge de Cailhau. Situés sur le flanc NE
du Madres, le site montre des méplats glaciaires de part et d’autre du gite de
randonnée (ancienne Jasse de Cailhau) et des cordons morainiques étalés de la
Jasse a la route du col de Jau, jusqu’a 1 000 m d’altitude. Le gisement de talc
se situe en bord de vallon entre le granite et les formations paléozoiques, et a
été exploité en deux points : le long du ruisseau Castellane et 600 m au SW du
précédent. 11 s’agit d’un gisement hydrothermal associé a de la chlorite qui se
développe au contact entre le granite tardi-hercynien de Quérigut et des
formations métasédimentaires paléozoiques (calcaires magnésiens, schistes et
calcschistes). Cette activité hydrothermale est liée a I’épisode de transtension
albienne le long de la faille nord-pyrénéenne. Le site permet par ailleurs
d’observer des géomorphologies glaciaires avec des séquences morainiques des
deux premieres périodes glaciaires quaternaires, associées a un complexe de
cordons morainiques terminaux étalés de la Jasse a la route du col de Jau,
jusqu’a 1 000 m d’altitude et des méplats, de part et d’autre du gite de
randonnée. La meilleure coupe des dépdts glaciaires se trouve dans la carriere
de talc, ou le gisement exploité est surmonté par deux nappes de matériaux
morainiques, la nappe basale trés altérée, la nappe supérieure a matériel sain.

Charnockite d’Ansignan — A proximité d’ Ansignan, le sentier des dolmens
permet de déambuler sur une roche unique en France, la charnockite
d’ Ansignan. De composition granitique, elle a cristallisé en profondeur dans la
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cro(ite de sorte que la biotite (minéral hydraté classiquement observé dans les
granites) est remplacée par un minéral anhydre : I’orthopyroxéne.

La charnockite d’ Ansignan est porphyroide, assez sombre, avec de grands
cristaux centimétriques de feldspaths potassiques (orthose) maclés Carlsbad.
Elle est riche en biotite secondaire, avec quartz, plagioclase et grenat. Sur les
affleurements peu altérés, on distingue 1’hypersthéne parfois centimétrique de
couleur gris-verdatre.
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Le lecteur pourra examiner les collections de lames-minces de roches du
socle au BRGM a Orléans (3 avenue Claude Guillemin, 45060 Orléans-La-
Source). La Banque de données du sous-sol du BRGM détient I'inventaire des
sondages et autres ouvrages souterrains executés dans le périmetre de la feuille
et archive réguliérement les nouveaux travaux. Les documents peuvent étre
consultés par internet sur le site Infoterre du BRGM (www.brgm.fr).
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