v

R 3 Instituto Geoldgico
V2 y Minero de Espana

GOSOL



MAPA GEOLOGICO DE ESPANA

ESCALA 1:50.000

SE INCLUYE MAPA GEOMORFOLOGICO A LA MISMA ESCALA

GOSOL



Ninguna parte de este libro y mapa puede ser
reproducida o transmitida en cualquier forma o por
cualquier medio, electrénico o mecanico, incluido
fotocopias, grabacién o por cualquier sistema de
almacenar informacién sin el previo permiso escrito
del autor y editor.

© Instituto Geoldgico y Minero de Espafa
Reservados todos los derechos de acuerdo a la ley

Rios Rosas, 23. 28003 Madrid. www.igme.es
NIPO: 836-20-017-7

ISBN: 978-84-9138-099-3

Depdsito legal: M-25020-2020

Fotocomposicion: Gréficas Muriel, S.A.
Impresion: Graficas Muriel, S. A.



Las presentes Hoja y Memoria (Go6sol-254), han sido realizadas por un equipo del Institut
Cartografic i Geologic de Catalunya (ICGC). La memoria ha sido posteriormente revisada,
actualizada y adaptada por un equipo coordinado por el Instituto Geolégico y Minero de
Espafna (IGME), habiendo intervenido los siguientes técnicos:

Cartografia geolégica:

— Albert Martinez Rius. Reconocimiento general y geologia estructural
— Mariona Losantos Sistach. Coordinacion

— Francesc Domingo Roura. Unidades devonicas y carboniferas

— Josep Maria Samsé Escold. Garumniense y Eoceno marino

— Eloi Saula i Briansd. Conglomerados eocenos

— Carles Soriano Clemente. Rocas volcanicas del Estefaniense y Pérmico
— Elmar Schéllhorn. Jurasico y Cretacico Inferior

— Josep Gisbert Aguilar. Estefaniense y Pérmico

— Josep Maria Casas i Tuset. Ordovicico Superior

Memoria:

— Lluis Ardevol i Oré. Actualizacion y adaptacion de la memoria
— Xavier Solé i Pont. Actualizacion y adaptacion de la memoria
— Mariona Losantos Sistach

— Joan Escuer Solé

— Albert Martinez Rius

— Carme Puig i Civera

Cuaternario y geomorfologia:

— Joan Escuer Solé. Geomorfologia
— Jaume Casanovas Petanas. Cuaternario

Paleontologia:

— Esmeralda Caus i Gracia (UAB)
— Josep Maria Samsé Escola
— Elmar Schollhorn

Asesores puntuales:

— Jaume Vergés i Masip (GEO3BCN-CSIC). Tecténica

— Valenti Turu i Michels (Igeotest Andorra). Geomorfologia
— Maria Victoria Colomer (ACA). Hidrogeologia

— Miquel Vila (ICGC). Cartografia geolodgica

— Jorge Fleta (ICGC). Cartografia geoldgica



Coordinacion y Direccion:
— Alejandro Robador Moreno (IGME, 2020)

— Xavier Berastegui Batalla (ICGC, 2003)
— Antonio Barnolas Cortinas (IGME, 2003)

Referencias bibliograficas

Referencia bibliogréafica para citar la Memoria:

Ardévol, LI., Solé, X., Losantos, M., Martinez, A., Puig, C., Escuer, J. y Casanovas, J. (2020).
Memoria de la Hoja n° 254 (Gosol). Mapa Geoldgico de Espafa E. 1:50.000. Segunda Serie
(MAGNA). Primera edicion. IGME, 132 p.

Referencia Bibliogréafica para citar el Mapa Geologico:

Martinez, A., Losantos, M., Domingo, F., Samso, J. M?,, Saula. E., Soriano, C., Schéllhorn, E.,
Gisbert, J., Casas, J. M2y Caus, E. (2020). Mapa geolégico de la Hoja n® 254 (Goésol). Mapa
Geoldgico de Espafa E. 1: 50.000. Segunda Serie (MAGNA). Primera ediciéon. IGME.

Referencia Bibliogréafica para citar el Mapa Geomorfoldgico:

Escuer, J. y Casanovas, J., (2020). Mapa Geomorfologico de la Hoja n°® 254 (Gosol). Mapa
Geoldgico de Espafia E. 1: 50.000. Segunda Serie (MAGNA). Primera edicion. IGME.



iINDICE

1. INTRODUCCION ...,

1.1. SITUACION GEOGRAFICA
1.2. SITUACION GEOLOGICA
1.3, ANTECEDENTES .. oo,

2. ESTRATIGRAFIA ...

2.1, PALEOZOICO .. e
2.1.1. Paleozoico pre-sardico. Cambrico-OrdoviCico...........ooovieviiiiiiee

2.1.1.1. Alternancia de areniscas y pizarras. Ritmitas (2). Fm Seu.
CAMDBIICO-OrdOVICICO ....vveiiiiii e

2.1.2. Paleozoico pre-varisco. Ordovicico Superior-Carbonifero Inferior ............
2.1.2.7. OrdOViCICO SUPETION ....iviiiiiiiii e
2.1.2.1.1. Conglomerados (3). Fm Rabassa. Ordovicico Superior

2.1.2.1.2. Grauvacas (4). Fm Cava. Ordovicico Superior ...........

2.1.2.1.3. Calizas con braquiépodos (5). Fm Estana.
OrdoviCiCO SUPEIIOT. ...

2.1.2.1.4. Pizarras grises azuladas (6). Fm Ansovell. Ordovicico
SUPEIION .t

2.1.2.1.5. Cuarcitas negras (7). Fm Bar. Ordovicico Superior.....
2.1.2.2. Siltrico, Devénico y Carbonifero Inferior calcareo ...........c.........
2.1.2.2.1. Pizarras negras (8). SilUrico..........c.cooeevvviiiiiiiiie.

2.1.2.2.2. Calizas y lutitas (9). Fms Rueda y Castanesa.
DevONICO INTEHON ...

2.1.2.2.3. Lutitas, calcilutitas y calizas (10). Fm Villec.
Devonico INTerior ...

2.1.2.2.4. Calizas grises (11). Fm Comabella. Devénico
INferior-Medio. .. ...

15

15
16
17

18

18
19

19
20
20
20

20

21

21
21

22
22

23

23

23



2.1.2.3.

2.1.3. Paleozo
2.1.3.1.

2.1.3.2.

2.1.3.3.

2.1.3.4.

2.1.2.2.5. Calizas “griotte” (12). Fm La Mena. Devonico Superior..

2.1.2.2.6. Calizas grises (13). Fms Barousse y Aspe-Brousset.
Devénico Superior-Carbonifero Inferior ....................

Carbonifero en facies CulM ..o

2.1.2.3.1. Areniscas y conglomerados (14). Facies Culm.
Carbonifero Inferior ...

ico post-varisco. Estefaniense-Pérmico
UNIdad GFiS ..o
2.1.3.1.1. Brechas (15). Estefaniense........cccccocuevieieeeeeiniii,
2.1.3.1.2. Areniscas con niveles de carbén (16). Estefaniense C ..
2.1.3.1.3. Andesitas (17). Estefaniense C ........cccccccveviiin.
Unidad de TraNSItO ....oovveiioieie e
2.1.3.2.1. Ignimbritas (18). Estefaniense C.........c..ccccoeevevenrennn..
2.1.3.2.2. Dacitas (19). Estefaniense C-Pérmico.......................
Unidad Roja INTerior ...........ooviiiiiiiice e,
2.1.3.3.1. Riolitas (20). Pérmico Inferior ........ccccccccei,

2.1.3.3.2. Conglomerados, areniscas y lutitas rojas (21).
PErmMico INerior .......cccoooviiiiccceeeeee e

Unidad ROja SUPETIOr.....c..eiiiiiiiiiiii e

2.1.3.4.1. Areniscas y lutitas rojas (22). Pérmico Medio-
Tridsico basal........ooooii

2.2, MESOZOICO ...

2.2.1. Tridsico
2.2.1.1.

2.2.1.2.

2.2.1.3.

22.1.4.
2.2.2. Jurasico
2.2.2.1.
222.2.
2.2.2.3.

2.2.2.4.

Conglomerados de cuarzo (23), areniscas y lutitas rojas (24).
Facies Buntsandstein. Tridsico Inferior-Medio .............cccc....oo...

Dolomias tableadas y calizas (25). Facies Muschelkalk. Tridsico
MEAIO-SUDPEIIOT ...ttt

Arcillas, margas, yesos y brechas dolomiticas (26), yesos (27).
Fm Pont de Suert. Facies Keuper. Tridsico Superior ...................

Calizas (28). Fm Isabena. Tridsico terminal..............cccoooiiiiiiii.
Calizas tableadas, dolomias (29). Lias. Jurasico Inferior .............
Margas y calizas bioclasticas (30). Lias. Jurasico Inferior ............

Brechas carbonatadas (31). Rhaetiense-Lias. Tridsico terminal-
JUFASICO Dasal ...

Dolomias, calizas, margas, calizas bioclasticas (32).
Rhaetiense, Lias y Dogger. Tridsico terminal-Jurasico Medio ......

24

24
25

25
26
26
26
27
27
27
27
28
28
28

29
29

29

29
30

30

31

31
31
32
32
32

32



2.2.2.5.
2.2.2.6.

Dolomias (33). Dogger. Jurdsico Medio.............cccceeeieeeeeirn.
Calizas (34). Malm. JUrasico SUPErOr.........ccccooviereeiiiaieei,

2.2.3. Cretacico INFeIOT . ....vve e

2.2.3.1.
2.2.3.2.

2.2.3.3.
2.2.3.4.
2.2.3.5.
2.2.3.6.

Brecha de carbonatos (35). Brecha limite. Neocomiense............

Calizas (36). Fms Barranc de Fontanella, Hostal Nou y Prada.
Neocomiense-Barremiense ....................

Margas (37). Fm Cabo. Aptiense
Calizas y margas (38). Fm SenyUs. Aptiense .........ccccoevvevveeennnn.
Calizas (39). Fm Font Bordonera. Aptiense..........ccc.ccoovveeeeienn.
Margas (40). Fm Lluca. Aptiense-Albiense

2.2.4. CretdCiCO SUPETION .. .uiiiiiiie et

2.2.4.1.

2.24.2.
2.24.3.
2.2.44.
2.2.4.5.
2.2.4.6.

2.24.7.

2.2.4.8.
2.2.4.9.

2.3. TERCIARIO ...

Calizas micriticas con prealveolinas (41). Fm Santa Fe.
CONOMANIENSE ... e

Calizas blancas con lacazinas (42). Coniaciense-Santoniense.....
Areniscas arcésicas (43). SantoNIeNSe. .......vvwveeveiiieieeieeeeeee
Calizas ocres con orbitoides (44). Santoniense-Campaniense ....
Margas y margocalizas (45). Santoniense-Campaniense............

Calizas ocres con intercalaciones detriticas (46). Campaniense-
MaAASTICHENSE ..

Margas y margocalizas (47). Fm Perles. Campaniense-
MaaStHCTIENSE ...

Brechas (48). Pedraforca Intermedio. Maastrichtiense ...............

Conglomerados y areniscas arcésicas (49). Fm Adraén.
Santoniense-CampPanienSe ........cc.oioiiiiiiiie e

2.3 0. Pal@OCENO . ..

2.3.1.1.

2.3.1.2.
2.3.1.3.
2.3.1.4.
2.3.2. Eoceno
2.3.2.1.

Calizas lacustres (52). Calizas de Vallcebre y niveles superiores.
PalEOCENO ...

Arcillas, margas y niveles de calizas lacustres (53). Paleoceno.....
Conglomerados (54). Penya Roja y la Trapa. Paleoceno.............
Brechas (55). Fornols. Paleoceno
llerdiense (Thanetiense terminal-Ypresiense inferior) .................

2.3.2.1.1. Calizas con alveolinas y nummulites (56). Fm Cadi.
Ypresiense inferior..... ..o

2.3.2.1.2. Margas grises (57), margocalizas con nummulites
(a). Fm Sagnari. Ypresiense inferior.............cccoeceen...

33
33
33
34

34
34
35
35
35
35

36
36
36
37
37

37

38
38

38

40
42

42
43
43
43
44
44

44

45



2.3.2.2.

2.3.2.3.

2.3.2.4.

2.3.2.5.

2.3.2.6.

2.3.3.1.

2.3.2.1.3. Areniscas bioclasticas con alveolinas (58).
Ypresiense inferior...........occovveeeiioieeeeeeeee

Cuisiense (Ypresiense medio). Fm COrones...........ccc.ccveeveeeunnn.

2.3.2.2.1. Calizas y areniscas (59). Fm Corones inferior.
Ypresiense Medio.......cccvovviiiiiiiiiiie e

2.3.2.2.2. Areniscas (60). Fm Corones media. Ypresiense medio....
2.3.2.2.3. Calizas (61). Fm Corones superior. Ypresiense superior ..

2.3.2.2.4. Areniscas (62). Fm Corones indiferenciada. Ypresiense
SUPETION ...t

Ypresiense superior-Luteciense inferior. Fms La Penya y Armancies

2.3.2.3.1. Calizas micriticas o con alveolinas. Fm La Penya-
Terrades (63). Ypresiense SUPerior...........ccc...ccceeenn...

2.3.2.3.2. Calizas con nummulites. Fm La Penya (65).
Luteciense iNferior. ...

2.3.2.3.3. Margas (64). Brechas y niveles de nummulites (66).
Fm Armancies. Ypresiense superior-Luteciense inferior

Luteciense inferior. Fms Campdevanol y Vallfogona ..................

2.3.2.4.1. Turbiditas. Fms Campdevanol y Vallfogona (67).
Luteciense iINferior........ccoooiiiiiciicec e

2.3.2.4.2 Calizas micriticas y bioclasticas. Calizas de la Pedra
(68). Luteciense inferior...........ccc e

2.3.2.4.3. Niveles de yeso (69). Luteciense inferior ..................
Luteciense medio-superior. Fm Coubet y unidades suprayacentes

2.3.2.5.1. Areniscas bioclasticas, limolitas y margas grises. Fm
Coubet (70). Luteciense medio-superior ..................

2.3.2.5.2. Conglomerados y areniscas conglomeraticas rojas
(71). Luteciense medio-SUPErIOr ........cccccvevvueeeieennn..

2.3.2.5.3. Lutitas marrones y areniscas conglomeraticas (72).
Luteciense medio-SUPETiOr .....ccooviviiiiiiiiieaiene

2.3.2.5.4. Calizas beige y margas grises (73). Luteciense superior ..
Bartoniense-Priaboniense .............ccccoooiiiiiii e

2.3.2.6.1. Conglomerados polimicticos (74). Bartoniense-
PriabONI@NSE ...

2.3.2.6.2. Lutitas, areniscas y conglomerados (75).
Bartoniense-Priaboniense ............ccc.coooeiiiiiiii,

2.3.2.6.3. Conglomerados monomicticos (76). Bartoniense-
Priaboniense .........ooooiii

2.3.3. OlIOCENO . ...t

Conglomerados polimicticos cementados (77). Oligoceno ........

45
45

46
46
46

46
46

47

47

47
48

48

48
48
49

49

49

49
50
50

50

51

51
51
51



2.3.4. NEOGENO ...

2.3.4.1. Conglomerados, limolitas ocres y areniscas con restos
€arbonosos (78). NEOGENO........c..ccvieiiiiiieiiieieeee e

2.4, CUATERNARIO ..ottt

2.4.1.

2.4.2.

2.4.3.

PIRISTOCENO ...
2.4.1.1. Gravas subrodadas cementadas (79). Pleistoceno......................

2.4.1.2. Gravas angulosas carbonatadas, fuertemente cementadas
(80). PleIStOCENO ...

2.4.1.3. Limos y arcillas de descalcificacion (81). “Terra rossa”. Pleistoceno...
2.4.1.4. Gravas rodadas con matriz arenosa. Terrazas altas (82). Pleistoceno ..
2.4.1.5. Gravas rodadas con matriz arenosa (83). Conos aluviales.

PIISTOCENO ...
2.4.1.6. Gravas, conglomerados, limos (84). Glacis. Pleistoceno ............
Pleistoceno-HOIOCENO .. .....ooiiiceeee e
2.4.2.1. Gravas angulosas y brechas con matriz (85). Coluviones,

derrubios. Pleistoceno-HoloCeno............coovviiiiiiiiiieee
2.4.2.2. Masas desprendidas. Deslizamientos (86). Pleistoceno-Holoceno .....
2.4.2.3. Caos de bloques desprendidos (87). Pleistoceno-Holoceno .......
2.4.2.4. Gravas y bloques angulosos heterométricos (88). “Tills”

glaciares. Pleistoceno-HoloCenO ........ccoovviiiiiiiiicie
HOIOCENO . ...
2.4.3.1. Limos lacustres (89). HOIOCENO. ........vevvieiieee

2.4.3.2. Bloques angulosos (90). Canchales. Holoceno

2.4.3.3. Gravas y arenas (91). Depositos de fondo de valle, terrazas
bajas y conos. HOIOCENO .......coooviiiiiiecce e

2.4.3.4. Depdsitos antropicos (92). Holoceno .....cccoovvivvieiiiiiiiiii

3. TECTONICA oo,

3.1. ESTRUCTURA GENERAL DE LOS PIRINEOS .......cooiiiiiiiiiiiicsiceec e
3.2. LOS PIRINEOS ORIENTALES ...
3.3. UNIDADES ESTRUCTURALES DEL SECTOR OCCIDENTAL DEL MANTO DEL CADI....

3.3.1.

3.3.2.

El basamento pirenaico y las unidades variscas............cccoeeveerveiiieeeennn..
3.3.1.1. Manto del Orri (unidad de Ges-Estana) .........ccveveeeieeiiecicein,
3.3.1.2. Basamento varisco del manto del Cadi ...............ccccoooiiiiin.
UNidades alpinas .....o.veiiiiiie i
3.3.2. 1. Mantodel Cadi..........ooooiiiiiiiec e
3.3.2.2. Ldmina del Port del COMLe ...o..oovviiiiiiiccecceeee e

52

52

52
52
52

53
53
53

53
53
54

54
54
54

55
55
55
55

55
55

56

56
57

57
57
60
61
61
62
62



10

3.3.2.3. Ldminas de QUEeralt ...
3.3.2.4. Manto de la sierradel Verd...........ccccc
3.3.2.5. Manto superior del Pedraforca............cccooeeveviiiiiiiiiiiieciee

3.3.2.5.1

CUnidad Intermedia ...

3.4. CRONOLOGIA DE LAS ESTRUCTURAS ..ot

3.4.1. Cretacico Inferior.

3.4.2. Cretacico SUPEerior-PaleoCeNO. .. ....oiuiiiiiiiiee e

3.4.3. Eoceno inferior ....
3.4.4. Eoceno medio .....

3.4.5. Eoceno superior-OligOCEN0 ... ...cuuiiiiiiii e

3.5. RESTITUCION DE LAS UNIDADES ALPINAS .....o.vviieieeeeeeeeeeeeeeeeee .

. GEOMORFOLOGIA.............

4.1. DESCRIPCION FISIOGRAFICA ...t

4.2. ANTECEDENTES ............

4.2.1. GENESIS Al TRIVE ...

4.2.2. Glaciarismo .........

4.2.3. Procesos gravitaCionales............ccooiiiiiiiiieii i

4.2.4. Dindmicas idrolOgicas .........oooviiiiiiie i

4.2.5. Edafologfa...........

4.3. ANALISIS GEOMORFOLOGICO ..ottt
4.3.1. Estudio morfoestructural ...

4.3.1.1. Unidades

MOrfoeStrUCtUralesS ........oveeeei e

4.3.1.2. FOrmas esStructurales.........ccoovvviveiieiiiiieeeeeeee e

4.3.2. Modelado y formaciones superficiales.............cccooeiiiiiiiiiiiiiii

4.3.2.1. Formas de ladera.......oooooo

4.3.2.2. Formas fluviales ...

4.3.2.3. FOrmas pOlGENICas .......cc.coviiiiiiiie e

4.3.2.4. FOrmMas glaciares ..........covueiiuiiiie e

4.3.2.5. FOrmas KArstiCas .......ccooo oo

4.3.2.6. FOrmas antropicas .........ccoeeiruiiiiiiii oo

4.4. EVOLUCION DINAMICA

4.4.7. OligoCENO-PHOCENO . ... ..ot

4.4.2. Pleistoceno..........

4.4.2.1. Glaciarismo antiguo (Pleistoceno medio)...........ccccoeevevviieiennnn.



4.4.2.2. El tltimo ciclo glacial (Pleistoceno superior)...........ccccoceeeveeen...

4.4.3. HOIOCENO . ...

4.5. MORFODINAMICA ACTUAL Y TENDENCIAS FUTURAS ......oovoiioiieieiiee
4.5.1. Corrientes de derrubios y deslizamientos: Mapas de susceptibilidad.......

4.5.2. Erosién y transporte de sedimento: Dindmica hidroldgica de una cuenca

de montana MedItErTaANEa ........ooviiiiiiii i

5. PETROLOGIA ..ottt
5.1, TRAQUIANDESITAS (1)t

6. HISTORIA GEOLOGICA ...ttt
6.1. EL CICLO VARISCO (~550-308 MA) .....oooiiiiiiiee e
6.1.1. Etapa de margen pasivo: Cambrico-Ordovicico Inferior (~550-475 Ma)..

6.1.2. La fase Sardica: Ordovicico Medio (~475-455 Ma) ........ccoviveieiiiiiiiec

6.1.3. Etapa de margen pasivo: Ordovicico Superior-Carbonifero Inferior
(~A55-328 M) ..o

6.1.4. La fase Varisca: Carbonifero medio (~328-308 Ma)........ccoevvevevieeececen.

6.2. EL CICLO ALPINO (~308-23 MA) ...

6.2.1. Primera etapa de “rifting”: Carbonifero tardio-Tridsico (~308-208 Ma)..
6.2.2. Etapa de margen pasivo: Tridsico terminal-Jurasico Medio (~208-163 Ma)....

6.2.3. Segunda etapa de “rifting”: Jurasico Superior-Cretacico Inferior (~163-
07 M) e

6.2.4. Etapa de margen pasivo: Cenomaniense-Santoniense inferior (~97-85 Ma)..

6.2.5. Etapa de cuencas de antepais: Santoniense superior-Eoceno medio
(~85-47 IMA)...c oo

6.2.6. La fase Alpina: Eoceno superior-Oligoceno (~47-23 Ma) ......c...coveeeuenn..
6.3. LA DISTENSION NEOGENA Y LA FORMACION DEL RELIEVE ACTUAL (~23-0 MA) ...

7. GEOLOGIA ECONOMICA ...

71 MINERIA .o,
7.1.1. Minerales MetaliCoS ......c..ooiiiiiiiii i
7.1.1.1. Mineralizaciones de cobre (CU).....cccccoooviiiiiiiieiiiic e

7.1.1.2. Mineralizaciones de hierro (F&) ..o

7.1.1.3. Mineralizaciones de aluminio (Al) ...

7.1.1.4. Mineralizaciones de bario (Ba) .......c.cc.coovveiiveeeeiiiiiieeeee

7.1.2. Minerales NO MEtAIICOS .......ccuviiiiiiiiiie e
7.1.3. MiInerales NergétiCoS........c.coiiiiiiiiiiiiiieie et

82
83

84
84

85
86
86
86

86
87
87

87
87

87
88
88

88
89

89
89

90

90

90
90
90
90
92
92
92
92

11



12

7.2, CANTERAS L
7.3. CARACTERISTICAS GEOTECNICAS ...

7.4.

7.3.1.

7.3.2.

7.3.3.

7.3.4.

7.3.5.

Area 1. Pale0z0iCo VariSCO.........cooiw oo
7.3.1.1. Zona 1.1. Paleozoico terrigeno .........cooveeveeiiiiieceeeiee
7.3.1.2. Zona 1.2. Paleozoico carbonatado..............ccooeeeviiiiiiiii
Area 2. Sierra del Cadi.........c.ooioiieoee oo
7.3.2.1. Zona 2.1. Estefano-Pérmico volcanico..........cc..oocveeiiiiiicie
7.3.2.2. Zona 2.2. Unidades terrigenas finas............coccoviviiniiiicnnnn.
7.3.2.3.Zona 2.3. Unidades calizas ............ccoooeiiiiiiiiiiiiiiiii
7.3.2.4.Zona 2.4. Eoceno margoCalCareo...........oovveiiiiiiaiiiiiiaeie e

Area 3. Mesozoico del manto superior del Pedraforca, manto de la
sierra del Verd y ldminas de Queralt............occoiiiiiiii

7.3.3.1.Zona 3.1. Lutitas y arcillas..........ccccoooooiiiiiiiii
7.3.3.2. Zona 3.2. Calizas y dolomias .........cccoovviiviiiiiiiiiiieec
7.3.3.3. Zona 3.3. Margas y margocalizas............ccccceeviiiiiiiiiiiieiie

Area 4. Terciario del manto superior del Pedraforca, manto de la sierra
del Verd, laminas de Queralt y sector sur del manto del Cadi-Port del

7.3.4.1.Zona 4.1, LUtitas Y Margas........cccoveerreiiiieeaiiieeniee e
7.3.4.2.Zona 4.2. Calizas y dolomias .........cccccoviiviiiiiiiiiiiiieec

7.3.4.3. Zona 4.3. Margas de Campdevanol .............cccccooeeiiiiiiiiii.
7.3.4.4. Zona 4.4. Conglomerados ..........ccooveiiiiiiiiiieiie e
Area 5. Formaciones superficiales ...
7.3.5.1. Zona 5.1. Formaciones cementadas..............ccc.cooevvveeeiieeeene.
7.3.5.2. Zona 5.2. Formaciones sin cemMentar............ccccoeveiiieiiieeeiienns
7.3.5.3. Zona 5.3. Formaciones arcillosas.............cccccoovviiveiiiiiicie

HIDROGEOLOGIA ...

7.4.1.
7.4.2.
7.4.3.

CHMALOIOGIA .ottt
Las aguas SUPErfiCiales ..........ocviiiiiiiiiiecee e
Las aguas SUDTEITANEAS .. .....oi it
7.4.3.1. Unidades hidrogeoldgiCas. .........ccoevvriiiiiieeiiiiie e
7.4.3.1.1. Area cambro-ordovicica de Filia-Orri (Area 106)........
7.4.3.1.2. Area devonica del Moixerd-Serra Cavallera (Area 112)...

7.4.3.1.3. Area mesozoica y cenozoica del Cadi-Alta Garrotxa
(Ar€A T15) oo

7.4.3.1.4. Area mesozoica y cenozoica del Pedraforca (Area 116)..

93

93
94
94
94
94
94
95
95
95

96
96
96
96



7.4.3.2. Caracteristicas hidrogeolégicas y uso del agua ............cccoeeuene 101

7.4.3.2.1. El acuifero del macizo del Port del Comte ................ 102

8. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO .........coovieieieieeee e 102
8.1. ORDOVICICO SUPERIOR DE CAVA, ESTANA Y ANSOVELL ......ocoovoviiiini, 103
8.2. SERIE ESTRATIGRAFICA PRAT D'AGUILO-COMABONA (SIERRA DEL CADI) ...... 103
8.3. FALLAS DEL QUERFORADAT .....oooeeeeeeeeeeeeeeeee e 104
8.4. DIQUE DEL SERRAT DELS ESQUERPS ......ccooiiiiiiiiiiiieeeeeeeee e 104
8.5. PERMOTRIAS DE LA TRAVA ..ottt 104
8.6. PANORAMICA DEL MACIZO DEL PEDRAFORCA DESDE MACANERS ................ 104
8.7. CABALGAMIENTO DEL COLL DEL VERDET ...ovvviiiieeiceee e 104
8.8. SERIE DE ADRAEN ...ttt 104
8.9. MINAS DE CARBON DE L'ESPA — SALDES (GEOZONA 146) .....ooveeeeiiereen, 105
8.10. ICNITAS DE DINOSAURIO DEL COLL DE FUMANYA (GEOZONA 147).............. 105
8.11. BRECHAS DE ROCA ROJA ..ot 105
8.12. "KLIPPE” DE L'ARP ...ttt 105
8.13. DIAPIRO DE FORNOLS ...ttt e, 105
8.14. COLADA FANGOSA DE LA COMA ... 106
8.15. PUENTE NATURAL DEL PONT CABRADIS .......vieee oot 106

9. BIBLIOGRAFIA ... ..o 107

13






1. INTRODUCCION
1.1. SITUACION GEOGRAFICA

La Hoja de Gosol se situa en el sector occidental de los Pirineos orientales, que se extienden
entre el rio Segre y el mar Mediterrdaneo. Comprende parte de las comarcas de la Cerdanya,
Bergueda, Solsonés y Alt Urgell, pertenecientes a las provincias de Girona, Barcelona y Lleida.

Al norte, la sierra del Cadi (2.648 m) constituye el elemento del paisaje mas caracteristico,
cruzando la Hoja de este a oeste en el &mbito geografico de los Pirineos axiales orientales
(Figura 1). El resto de la Hoja forma parte de los Prepirineos, dentro de la subunidad de las
Sierras interiores orientales, entre las que destaca el macizo del Pedraforca (2.497 m) que
se identifica por la silueta de sus dos cimas que le dan nombre.

La Hoja se emplaza entre los cauces de dos grandes rios que pertenecen a dos cuencas
hidrograficas diferentes: el rio Segre, al oeste y norte (Cuenca del Ebro), y el rio Llobregat
al este (Cuencas internas catalanas), si bien ninguno de los dos aparece en la Hoja. En el
cuadrante suroccidental nace el rio Cardener, afluente del rio Llobregat.

El clima registra importantes variaciones muy contrastadas debido a las diferencias de altitud,
de forma que en las cotas inferiores a 1.000 m predomina un clima humedo templado, hasta
los1.500 m es esencialmente subcontinental, y las zonas mas elevadas estan sometidas a un
régimen climatico subalpino a alpino.

La escasa poblacion permanente se concentra sobre todo a lo largo de los valles principales.
Sorribes y Tuixén se encuentran en el valle del rio de la Vansa, la Coma en el del rio Cardener,
Gosol y Bonner en el del rio Aigua de Valls y Saldes en el del rio de Saldes. Algunos pequefios
nucleos de poblacién, no obstante, se sitGan en montes y planicies elevadas, especialmente
al norte, como Estana, el Querforadat, el Ges, Fornols y Gisclareny. Mas de dos tercios de la
superficie de la Hoja corresponden a suelo forestal y la actividad humana se reparte entre
la agricultura y la ganaderfa, el sector de servicios, especialmente vinculado a la practica de
deportes de montana, y la poca industria existente.

La red de comunicaciones se limita a las carreteras comarcales de alta montafa: C-462, de Sol-
sona a la Seu d'Urgell, que cruza la Hoja por el extremo occidental; C-546/B-400, de Guardiola
de Bergueda a Tuixén, que lo hace desde el este por el sector central; y a las carreteras locales a
Fumanya, Sorribes, Gisclareny y a las estaciones invernales de Port del Comte y Tuixén-Lavansa.
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Figura 1. Mapa de unidades del relieve de Catalunya (ICGC, 2010). El recuadro indica la
situacion de la Hoja.

1.2. SITUACION GEOLOGICA

La Hoja de Gosol se sitla en los Pirineos orientales, y se encuadra mayoritariamente en
el manto del Cadi, unidad aloctona desplazada hacia el sur, que se estructura en un amplio
sinclinal de orientacion este-oeste (sinclinal de Ripoll), y que esta constituida por una serie
monoclinal mayoritariamente cenozoica que buza hacia el sur. La esquina noroccidental del
mapa pertenece a la unidad del Orri del Paleozoico. Sobre la unidad del Cadi se encuentran
apilados otros dos mantos de corrimiento que dan lugar a los relieves centro-meridionales de
la Hoja: el manto de la sierra del Verd, que presenta una estructura sinclinal concordante con
el sinclinal de Ripoll, y el manto superior del Pedraforca, formado por una serie mesozoica
dominantemente monoclinal con buzamiento hacia el sur. En la esquina suroccidental de la
Hoja se sittan las ldminas cabalgantes de Queralt y del Port del Comte.

Las sucesiones estratigraficas son muy variables en funcién de la unidad estructural. El manto
del Cadf viene representado principalmente por el Cenozoico pero incluye un basamento
paleozoico; el manto de la sierra del Verd esté constituido por materiales del Cretécico Superior,
gue presenta numerosas lagunas estratigraficas y un espesor inferior al de las series equivalentes
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de los Pirineos centrales, en el manto superior del Pedraforca predominan los depositos del
Jurésico y Cretécico Inferior, y en la lamina del Port del Comte las rocas cenozoicas.

1.3. ANTECEDENTES

La geologfa de la Hoja de Gosol es variada y complicada, no obstante, ha sido objeto de muchos
estudios debido principalmente al interés estructural de sus afloramientos (por ejemplo la
tectdnica de cabalgamientos). A continuacién se relacionan los principales trabajos y equipos
de investigacién de una forma general, que se completaran con unas referencias bibliogréaficas
especificas en cada epigrafe de la memoria.

En la primera mitad del siglo XX, los Pirineos orientales son objeto de estudios regionales: JA-
COBetal. (1927), DALLONI (1930), que presenta una cartografia a escala 1:400.000, ASHAUER
(1934), que la realiza a 1:300.000, y BOISSEVAIN (1934). Hacia mediados de siglo, ALMELA
y RIOS (1947) y L. SOLE SABARIS y colaboradores realizan las primeras Hojas para el IGME a
escalas 1:200.000 y 1:50.000. Una siguiente fase de investigacién se realiza en los afios 60 y
70, en la que destacan los trabajos de GUERIN-DESJARDINS y LATREILLE (1962), que aportan
una cartografia a escala 1:100.000, de la escuela holandesa de L.U. de SITTER (por ejemplo,
HARTEVELT, 1970) y de SOLE SUGRANES (1970).

A partir de los afos 70, los estudios ya se focalizan en determinadas series o sistemas. En
la estratigrafia y paleontologia del Paleozoico varisco cabe destacar las investigaciones de J.
SANZ-LOPEZ y colaboradores, y desde el punto de vista estructural los trabajos de J.M. CASAS
y colaboradores. El Paleozoico post-varisco y el Triasico Inferior son estudiados por VIRGILI
(1963), GISBERT (1980), SPEKSNIJDER (1985), MARTI{ (1986) y, recientemente, por GRETTER et
al. (2015)y E. MUJAL y colaboradores, que analizan la evolucion ambiental y paleogeogréfica.
CALVET et al. (2004) trabajan en el Triasico Medio y Superior.

El Jurésico y el Cretacico Inferior reciben atencién por parte de RAT (1966), PEYBERNES (1976,
1991), FAURE (1984) y GARCIA-SENZ (2002). En el Cretécico publican SOUQUET (1967), MEY
etal. (1968), que definen las unidades litoestratigraficas, MOERI (1977), BILOTTE (1978, 1985),
y ROSELL y LLOMPART (1982), que revisan las formaciones cretacicas. Desde el punto de vista
paleontoldgico puede citarse a MARTINEZ y VICENS (1987-88) y VICENS (1992), que estudian
ammonites y rudistas, respectivamente, CAUS y GOMEZ-GARRIDO (1989), que presentan un
estudio micropaleontolégico del macizo del Pedraforca, y PONS y CAUS (1996), que sintetizan
el conocimiento paleontoldgico del Cretacico Superior pirenaico. Las numerosas referencias
sobre dinosaurios y cardfitas se citan en su epigrafe correspondiente.

El Paledgeno constituye el sistema que ha suscitado mayor interés, especialmente desde el
punto de vista bio- y cronoestratigrafico. En este sentido caben destacar los trabajos de: ROSELL
et al. (1973), LUTERBACHER et al. (1991), BURBANK et al. (1992), pioneros en la utilizacion
de la magnetoestratigrafia, TOSQUELLA (1995), TOSQUELLA y SAMSO (1998), TOSQUELLA et
al. (1998), SERRA-KIEL et al. (1997, 1998, 20034, b), TABERNER et al. (1999), BEAMUD et al.
(2003), COSTA (2011) y COSTA et al. (2013). Entre los trabajos de caracter mas estratigrafico
y sedimentoldgico puede citarse a: BETZLER (1989a, b), que describe las sucesiones cenozoicas
del Cadi, COSTA MERCADAL (1989), que estudia las turbiditas de Vallfogona, GILHAM y
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BRISTOW (1998), que interpretan las calizas eocenas como una rampa, BARNOLAS (1992),
que describe la evolucién de la cuenca eocena, GIMENEZ-MONTSANT (1993), que estudia las
formaciones deltaicas, y CARRILLO et al. (2014) que trabajan en las formaciones yesiferas.

En la investigacién moderna sobre la tecténica alpina, el punto de partida se puede situar en
los trabajos de SEGURET (1972), que introduce el manto del Pedraforca, y MUNOZ (1985) que
define las relaciones entre las estructuras variscas y alpinas. En el &mbito concreto de la Hoja,
destacan fundamentalmente los trabajos de A. MARTINEZ, J. VERGES y colaboradores (por
ejemplo, VERGES, 1993), asi como J. ULLASTRE y colaboradores, que hacen también aporta-
ciones estratigraficas regionales. Una sintesis del estado actual sobre las interpretaciones de
las unidades aloctonas, desde tres perspectivas diferentes, puede encontrarse en LAUMONIER
(2015), que asimismo aporta un buen numero de referencias. GROOL et al. (2018) y DIAZ et
al. (2018) actualizan la historia crustal del orégeno pirenaico oriental. La tendencia actual en la
investigacion estructural se basa en gran medida en la geoquimica: termocronologia (RUSHLOW
etal., 2013), paleomagnetismo (PUEYO et al., 2016), analisis de isdtopos (ODLUM et al., 2019)
y microscopia éptica y catodoluminiscencia (CRUSET et al., 2019).

Existen también algunas cartografias MAGNA de Hojas adyacentes, a escala 1:50.000: Berga,
n° 293 (MATO et al., 1994), la Pobla de Lillet, n® 255 (VERGES et al., 1994) y Oliana, n° 291
(BERASTEGUI et al., 2017); asi como algunas cartografias del Institut Cartografic i Geologic
de Catalunya a escala 1:25.000: la Pobla de Lillet n® 255-1-2 (MARTINEZ et al., 2013), Berga,
n° 293-1-1 (TALLADA et al., 2017), Gironella n°® 293-1-2 (CASANOVAS et al., 2019), Estana,
n°® 254-2-1 (MARTINEZ, inédito) y Goésol, n°® 254-2-2 (MARTINEZ, inédito).

2. ESTRATIGRAFIA

La Hoja de Gosol abarca un registro sedimentario muy completo desde el Paleozoico al Cua-
ternario, con un total de 92 unidades cartografiadas, si bien este registro es irregular y con
lagunas importantes en funcién de la unidad estructural. A grandes rasgos, los intervalos
cronoestratigraficos se reparten entre cuatro dominios:

— Paleozoico y Tridsico: fragmento septentrional, al norte de la sierra del Cadi.
— Jurésico y Cretacico Inferior: macizo del Pedraforca y sierras adyacentes.
— Cretacico Superior: sierra del Verd y cuenca de Vallcebre.

— Terciario: sierra del Cadi y macizo del Port del Comte.

2.1. PALEOZOICO

Las series del Paleozoico pueden dividirse en tres grandes conjuntos estratigraficos, en funcion
de su relacién con las fases de deformacion:

— Paleozoico pre-sardico (unidad 2), constituido por una potente serie ritmica marina
(Cambro-Ordovicico), que se dispone en el extremo noroccidental, sector de Ges.
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— Paleozoico pre-varisco (unidades 3 a 14), formado por tres series diferenciadas:

o Ordovicico Superior (unidades 3 a 7), formado por una sucesion de unidades
predominantemente terrigenas en facies marinas someras y de transicién, que se
distribuyen en el sector noroccidental, entre Ges y Estana.

o Siltrico-Devénico-Carbonifero Inferior (unidades 8 a 13), formado por unidades
carbonatadas marinas que suceden a las pizarras negras silUricas, en el sector no-
roriental de la Hoja.

o Carbonifero Inferior (unidad 14) en facies turbiditicas (Culm), que estan restringidas
al extremo nororiental.

— Paleozoico post-varisco (unidades 15 a 22), representado por una sucesion vulcano-se-
dimentaria continental (Estefaniense-Pérmico), que se dispone a lo largo de una franja
irregular en el sector septentrional de la Hoja.

Las sucesiones pirenaicas muestran una gran variacion espacial en la distribucién de las facies
sedimentarias, particularmente durante el Devénico, con una gran riqueza paleontoldgica,
donde se han diferenciado una plétora de unidades litoestratigraficas locales. Tras algunos
trabajos pioneros como pueden ser FAURA i SANS (1913), DALLONI (1913, 1930), SCHMIDT
(1931), SOLE SABARIS y LLOPIS (1947) y CAVET (1957), la base litoestratigrafica fue establecida
por la escuela holandesa: HARTEVELT (1970) y BOERSMA (1973).

Las series pre-sardicas de los Pirineos orientales fueron estudiadas por LAUMONIER (1988),
GAMEZ et al. (2012) y PADEL (2016). Si ahadimos el Ordovicico Superior cabe citar la sintesis
de LAUMONIER et al. (1996) y una serie de trabajos sobre el Paleozoico inferior de Andorra,
como GARCIA-SANSEGUNDO et al. (2011), MARGALEF (2015) y MARGALEF et al. (2017).
ROQUE BERNAL et al. (2017) abordan el limite Ordovicico-Silurico.

En las series del Silurico-Devonico-Carbonifero Inferior, DEGARDIN (1988) trabaja en el Silurico,
PERRET (1993) en el Carbonifero, y DEGARDIN et al. (1996) y MAJESTE-MENJOULAS et al.
(1996) presentan trabajos de sintesis. SANZ-LOPEZ (1995) contribuye a actualizar la litoes-
tratigrafia del Devénico, que se materializa en sucesivas publicaciones: SANZ-LOPEZ (2002),
SANZ-LOPEZ y GIL-PENA (2002), SANZ-LOPEZ (2004), SANZ-LOPEZ et al. (2006, 2007), PADEL
et al. (2018) y PUDDU et al. (2019).

2.1.1. Paleozoico pre-sardico. Cambrico-Ordovicico

2.1.1.1. Alternancia de areniscas y pizarras. Ritmitas (2). Fm Seu. Cambrico-Ordovicico

La Fm Seu (HARTEVELT, 1970) se integra dentro del Grupo Jujols (CAVET, 1957; LAUMONIER,
1988) y se restringe al extremo noroeste de la Hoja. Esta constituida por una alternancia ritmica
de areniscas y lutitas. Las areniscas forman capas tabulares de espesor centi- a decimétrico,
de grano fino y granoclasificacion positiva, base neta, laminacién paralela 'y “ripple”, confi-
gurando secuencias de Bouma. Las lutitas se disponen en intervalos centi- a decimétricos,
aunque pueden formar niveles masivos de potencia métrica. Las facies descritas sugieren unas
condiciones de depdsito en un medio turbiditico. La fauna de acritarcos de la parte alta de la
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sucesion, hallada en los sectores nororientales, indica una edad Furongiense-Ordovicico basal
(CASAS y PALACIOS, 2012).

2.1.2. Paleozoico pre-varisco. Ordovicico Superior-Carbonifero Inferior

2.1.2.1. Ordovicico Superior

Las sucesiones del Ordovicico Superior se disponen en discordancia sobre el conjunto anterior,
en el sector noroeste, tras una laguna estratigrafica que abarca parte del Ordovicico Medio.
Esta discordancia ha sido ampliamente analizada en los Pirineos orientales desde las primeras
referencias aportadas por SANTANACH (1972), MUNOZ (1985) y MUNOZ y CASAS (1996).

2.1.2.1.1. Conglomerados (3). Fm Rabassa. Ordovicico Superior

La Fm Rabassa (HARTEVELT, 1970) tiene pocos metros de espesor en los alrededores de Ges,
unos 50 m en el barranco de la Bastida, en el limite oeste de la Hoja, y alcanza su maximo
espesor, unos 120 m, en el rio de Vilanova. La base de la formacién es un contacto muy neto
con la Fm Seu (2) que se considera discordante por criterios regionales.

Esta unidad esta formada por conglomerados soportados por matriz, con cantos de cuarzo,
pizarras y cuarcita, subangulosos a subredondeados, localmente angulosos, con un didmetro
maximo de 20 cm, y la matriz es de color verdoso a purpura, de tamafio lutita a arena gruesa.
Las capas de conglomerados son subtabulares, de potencia métrica, con base erosiva, con
frecuencia coronados por microglomerados y areniscas, en secuencias granodecrecientes. El
medio sedimentario se interpreta como aluvial.

El contacto con la Fm Cava (4), a la que pasa hacia techo y lateralmente de forma transicional,
viene determinado por la practica desaparicion de conglomerados, que se encuentran susti-
tuidos por areniscas y microconglomerados. Esta relacién lateral y su posicion estratigrafica
permiten fijar la edad de la Fm Rabassa en el Sandbiense?-Katiense (PUDDU et al., 2019).

2.1.2.1.2. Grauvacas (4). Fm Cava. Ordovicico Superior

La Fm Cava (HARTEVELT, 1970) esta constituida por areniscas feldespaticas y su espesor maximo
se estima en unos 400 m en el rio de Vilanova.

En la parte inferior de la unidad predominan las areniscas cuarzo-feldespéticas de tonos grises
y gris-verdosos, con pequenos cristales de pirita, dispuestas en niveles subtabulares mal es-
tratificados de potencia deci- y métrica, con bases de canal y laminacién cruzada. Intercalan,
en la parte basal, microconglomerados de cantos angulosos y subangulosos de cuarzo de 1,5
cm de didmetro maximo.

En la parte media, las areniscas son de grano fino, en alternancias de orden deci- y métrico con
pizarras y limolitas, de tonalidades verdosas y violaceas configurando un manchado caracteris-
tico. La parte superior esta compuesta por un primer tramo de capas tabulares de areniscas,
de potencia deci- y métrica, bien estratificadas, con estructuras sedimentarias y lumaquelas de
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braquiépodos y moluscos, y un tramo superior limolitico, méas carbonatado hacia techo, con
fauna marina abundante. El medio sedimentario se interpreta entre aluvial y deltaico.

La unidad muestra contactos transicionales a muro y a techo, respectivamente, con las Fms
Rabassa (3) y Estana (5). En la Hoja septentrional de Bellver de Cerdanya (n° 216), SOLE SABARIS
y LLOPIS (1947) reconocen braquiépodos, briozoos, crinoideos, trilobites, ostracodos, moluscos
y corales, fauna que data el Katiense (HARTEVELT, 1970; GIL-PENA et al., 2004; PUDDU y
CASAS, 2011).

2.1.2.1.3. Calizas con braquiépodos (5). Fm Estana. Ordovicico Superior

La Fm Estana (HARTEVELT, 1970) se conoce informalmente como “Schistes troués” (CAVET,
1957) y “Caradoc limestone” por la escuela holandesa. Presenta escasas decenas de metros
de espesor, y esta formada por lutitas carbonatadas, calizas margosas y calizas nodulosas, de
color marrén-ocre y gris-verdoso, gris-oscuro o granate en corte fresco. Los términos lutiticos
y margocalcareos predominan en la parte inferior y los calcareos en la media y superior. Esta
ltima contiene multitud de fésiles mili- y centimétricos de los que sélo se conserva el molde
externo, confiriendo a la roca un aspecto oqueroso.

Las calizas son ricas en fauna: braquidépodos, principalmente del género Orthis, osciculos de
crinoideos, corales, tentaculites, briozoos, gasterépodos, pelecipodos, conodontos y trilobites.
La sedimentologia y contenido faunistico permiten interpretar un ambiente de plataforma mixta
a carbonatica somera, y datarla en el Katiense superior (GIL-PENA et al., 2004).

2.1.2.1.4. Pizarras grises azuladas (6). Fm Ansovell. Ordovicico Superior

La Fm Ansovell (HARTEVELT, 1970) esta constituida por limolitas de color gris-oscuro a negro,
bastante homogéneas y mal estratificadas, con mica blanca y localizados cristales de pirita.
Pueden presentar un bandeado mili- a centimétrico de colores claros y oscuros, e intercalar
niveles milimétricos de areniscas de grano fino con galerias de bioturbacion. Su potencia es
del orden de pocas decenas de metros, con un maximo de unos 50 m.

Estas limolitas oscuras pueden confundirse con las pizarras negras del Siltrico, de las que
se distinguen por ser mas compactas, de color negro menos intenso, no tefir al tacto ni
presentar las tipicas alteraciones grisaceas. La Fm Ansovell muestra contactos netos con las
formaciones adyacentes a muro y techo, Fm Estana (5) y Fm Bar (7) respectivamente, y su edad
es Hirnantiense (SANZ-LOPEZ y SARMIENTO, 1995; SANZ-LOPEZ et al., 2002; ROQUE BERNAL
etal., 2017; STORCH et al., 2018).

2.1.2.1.5. Cuarcitas negras (7). Fm Bar. Ordovicico Superior

La Fm Bar (HARTEVELT, 1970), techo de la serie ordovicica de la Hoja, estd formada por
cuarcitas de grano fino a medio, de espesor centi- a decimétrico, que en superficie son de
color gris-oscuro, marrén o negro, y gris, ocre o blanco en seccion fresca, con laminacion
paralela, estratificacién cruzada y “ripples”. La parte media de la unidad puede contener
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conglomerados cuarciticos de 10 a 30 cm de espesor. Al este de la Molina de Lletd, descansan
sobre la unidad unos niveles de areniscas y limolitas rojas, compactas y con mica blanca, que
se han cartografiado dentro de la unidad.

Esta unidad presenta un espesor entre 5y 10 m, localmente 20 m, pero gran continuidad lateral
y, como tal, es un buen nivel guia, situada en contacto neto entre las pizarras oscuras de la Fm
Ansovell (6) y las del Siltrico (8), a base y techo respectivamente. Se interpreta depositada en
un medio deltaico somero y, aunque en el dmbito de la Hoja no ha proporcionado fésiles, mas
al norte su contenido faunistico da una edad Hirnantiense (SANZ-LOPEZ y SARMIENTO, 1995;
SANZ-LOPEZ et al., 2002; ROQUE BERNAL et al., 2017; STORCH et al., 2018).

2.1.2.2. Silarico, Devdnico y Carbonifero Inferior calcareo

En contraste con el Ordovicico y el Siltrico, el sistema Devonico presenta una gran variedad
litolégica a lo largo de toda la cadena pirenaica. MIROUSE (1966), MEY (1967, 1968), BOERSMA
(1973) y ZWART (1979) propusieron para el Devénico de los Pirineos una clasificacion en areas
con facies similares cuyos limites coinciden con estructuras tanto variscas como alpinas. Dentro
de esta subdivision, el Devénico de la Hoja se integra en el &rea de subfacies Compte del 4rea
de facies meridional, y esta representado por una potente serie carbonatada.

SANZ-LOPEZ (1995, 2002, 2019), en su analisis de la estratigrafia del Devénico, propone el uso
de dominios sedimentarios y redefine las unidades litoestratigraficas, en funcién de su posicion
original seguin la restitucion estructural de los cortes de DOMINGO et al. (1988) y CASAS et al.
(1989). De esta forma, en la exposicion que sigue a continuacion, los tres miembros de la Fm
Compte introducidos por BOERSMA (1973) se convierten en cuatro formaciones: Fm Comabella
(Mb Compte A), Fm La Mena (Mb Compte B), Fm Barousse y Fm Aspe-Brousset (Mb Compte
Q). Las dataciones se precisan en base a zonaciones de conodontos. Estas series se disponen
en el sector nororiental de la Hoja repartidas en distintas unidades estructurales, limitadas por
cabalgamientos variscos y alpinos o cortadas por fallas normales relacionadas con el sistema
extensional de la fosa nedgena de la Cerdanya.

2.1.2.2.1. Pizarras negras (8). Silurico

Se trata de una unidad de litologia muy caracteristica compuesta por pizarras negras ampeli-
ticas con graptolites e intercalaciones centimétricas de calizas hacia techo, en muchos casos
descalcificadas, que muestran fésiles limonitizados de ortoceratidos, bivalvos, braquiépodos y
trilobites. La unidad tiene poca representacion, limitdndose a dos pequefas areas al suroeste
de Estana, con un espesor del orden de pocas decenas de metros.

La base es un contacto neto con la Fm Bar (7) y hacia techo pasa de forma transicional a la
Fm Rueda (9) mediante un aumento progresivo en calizas. Estas pizarras se interpretan como
facies de fondos marinos euxinicos, y su edad se estima como Silurico-Lochkoviense inferior
(SANZ-LOPEZ, 1995).
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2.1.2.2.2. Calizas y lutitas (9). Fms Rueda y Castanesa. Devonico Inferior

Esta unidad esta formada por unos 60 m de alternancias centimétricas de calizas y lutitas de
colores ocres y grises, y puede dividirse en dos tramos:

— La parte inferior es mas lutitica, presentando intercalaciones de lutitas negras y niveles
de calizas de textura “wackestone” (Fm Rueda de MEY, 1967).

— La parte superior estd compuesta por calizas de textura “wackestone a packstone” estra-
tificadas en capas decimétricas, con intercalaciones de capas de calizas bioclasticas con
crinoides, tentaculitidos, braquiépodos, restos de trilobites y corales, con coloraciones
ocres y moradas (Fm Castanesa de MEY, 1967).

La unidad presenta contactos transicionales a muro y techo con las pizarras del Siltrico (8) y
con la Fm Villec (10), respectivamente. Se interpreta sedimentada en un ambiente de rampa
homoclinal con aportes siliciclasticos distales, evolucionando a una rampa carbonética en su
zona externa profunda, y se data en el Lochkoviense-Zlichoviense (SANZ-LOPEZ, 2002).

2.1.2.2.3. Lutitas, calcilutitas y calizas (10). Fm Villec. Devénico Inferior

Definida por HARTEVELT (1970), la Fm Villec (antiguamente Villech) estd formada por una
alternancia centi- a decimétrica de calizas nodulares bioturbadas con margas y lutitas, de colores
rojizos y verdosos, con una potencia entre 80 y 125 m. La foliacion que a menudo afecta a
esta unidad le confiere un aspecto noduloso. Las calizas presentan texturas “mudstone” y
“wackestone” y contienen restos de dacriocondridos, ostracodos y cefalépodos.

La Fm Villec es transicional a muro con la Fm Rueda (9) mientras que el techo viene definido
por la apariciéon de las calizas grises de la Fm Comabella (11). Esta unidad se interpreta como
marina profunda, de cuenca hemipelédgica. El techo de la formacién pertenece a la parte
superior de la Zona P serotinus o parte basal de la Zona P c. patulus, datando el Emsiense
superior (SANZ-LOPEZ, 2002).

2.1.2.2.4. Calizas grises (11). Fm Comabella. Devénico Inferior-Medio

La Fm Comabella (SANZ-LOPEZ, 1995) equivale aproximadamente al Mb A de la Fm Compte
(BOERSMA, 1973). Esta formada por calizas nodulares de color gris-claro, con texturas “wac-
kestone-packstone”, que hacia la base (Zona P c. patulus) progradan sobre la Fm Villec (10).
Contienen tentaculitidos, bivalvos, fragmentos de trilobites y goniatitidos, y en la parte alta se
reconocen intercalaciones de calizas micriticas y bioclasticas con crinodeos y acumulaciones de
corales y briozoos. La potencia, de dificil determinacién por efecto de la tecténica, se estima
en un maximo de unos 200 m. El contenido en fauna pelagica y la sedimentologia sugieren
un ambiente de rampa carbonatica externa. La edad de la unidad se estima como Emsiense
superior-Eifeliense y su techo y la base de la Fm La Mena (12) son asimismo diacrénicos.
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2.1.2.2.5. Calizas "griotte” (12). Fm La Mena. Devonico Superior

La Fm La Mena (SANZ-LOPEZ, 1995) equivale aproximadamente al Mb B de la Fm Compte (BOER-
SMA, 1973), y se conoce informalmente como “Caliza griotte”, dada su semejanza de facies con
la “Vrai griotte” de los autores franceses, y con la “Goniatiten-flaserkalk” de la escuela alemana.

Las calizas “griotte” son de color rojo vinoso, atributo por el que destacan en el paisaje
como buen nivel guia y ademas proporcionan criterios de polaridad estratigrafica gracias
a los rellenos geopetales de los restos fosiles. El tramo inferior estd compuesto por calizas
anaranjadas y rosadas, con niveles bioclasticos ricos en braquiépodos, horizontes ferruginosos
("hardgrounds”), e intraclastos que, tal como algunas conchas de cefalépodos y ndédulos
calcareos, se encuentran envueltos por una pelicula de éxidos de hierro y manganeso. El resto
de la unidad esta formada por calizas nodulosas, de color morado, con textura “wackestone”
y cefalopodos. Hacia techo las calizas se vuelven més claras, con manchas blancas o rosadas
y, en total, se calcula una potencia reducida comprendida entre 10y 15 m.

SANZ-LOPEZ (1995) interpreta las calizas “griotte” como un episodio de condensacion sedi-
mentaria en un dominio de rampa carbonética externa. En la base de la formacién predominan
los conodontos de la Zona Pa. linguiformis (Frasniense), mientras que el techo presenta fauna
de la parte inferior de la Zona R marginifera (Famenniense medio) y es gradacional con la Fm
Barousse (13) suprayacente.

2.1.2.2.6. Calizas grises (13). Fms Barousse y Aspe-Brousset. Devonico Superior-Carbonifero
Inferior

Las Fms Barousse y Aspe-Brousset (PERRET, 1993) equivalen al Mb C de la Fm Compte (BOER-
SMA, 1973), y vienen representadas mayoritariamente por calizas nodulosas. Este tramo ha
sido objeto de una extensa investigacién paleontoldgica y bioestratigrafica, por su riqueza
en cefalépodos y conodontos y por contener el limite Devédnico-Carbonifero. Su extension
geogréfica es ademas mayor que la de las unidades inferiores (11y 12), aflorando en los Pirineos
centrales y occidentales. Pueden destacarse varios trabajos como, por ejemplo, SCHMIDT
(1931), ZIEGLER (1959), BOYER et al. (1974), BUCHROITHNER (1979) y PERRET (1985).

La potencia total de la unidad 13 no supera los 100 m. La Fm Barousse se puede considerar
formada por tres tramos (SANZ-LOPEZ, 1995, 2002):

— Un tramo inferior de calizas nodulosas de color gris-claro y rosado, bioturbadas, de
textura “wackestone” que intercala, hacia techo, calizas tableadas bioclasticas con
laminaciones. La base es gradacional con la Fm La Mena y su edad se puede considerar
Famenniense superior.

— Un tramo fino de lutitas con liditas a techo del cual se sitla, en la actualidad, el limite
Devoénico-Carbonifero.

— Un tramo de calizas nodulosas y tableadas en intervalos de potencia métrica-decamétrica,
separados por intercalaciones, predominantes a techo, de lutitas grises y verdosas. Este
tramo se sitUa en la parte superior de la Zona S. sandbergi (Tournaisiense, Carbonifero).

24



La Fm Aspe-Brousset suprayacente se deposita sobre una superficie erosiva y esta formada por luti-
tasy calizas siliceas, niveles de “chert” con nédulos carbonéticos y fosfaticos, éxidos de manganeso
y finas capas de cenizas volcanicas. Las capas basales contienen conodontos que se correlacionan
con la Zona S. anchoralis (Tournaisiense superior). El techo de la formaciéon ha proporcionado
conodontos asignados a la Zona L. nodosa (Viseense superior-Serpukhoviense inferior).

La sucesion descrita puede encontrarse muy incompleta a causa de las laminaciones tecténicas
de los niveles lutiticos, por efecto de discontinuidades internas y principalmente por erosion de
la unidad suprayacente. Las calizas de la Fm Aspe-Brousset no afloran en todas las unidades
tecténicas del manto del Cadi, por lo que se reconoce un hiato estratigréafico descrito en el
flanco septentrional del sinclinorio de Talltendre-Bellver (Hoja de Bellver de Cerdanya, n° 216;
SANZ-LOPEZ, 1995). Las facies de estas formaciones se sittian en un ambiente pelagico de
rampa carbonatada profunda, sometida a una subsidencia lenta y homogénea. Los términos
lutiticos de la parte superior, mas desarrollados en sectores septentrionales, marcarian una
profundizacién del medio precedente a la sedimentacion de la facies Culm (SANZ-LOPEZ, 1995).

2.1.2.3. Carbonifero en facies Culm

2.1.2.3.1. Areniscas y conglomerados (14). Facies Culm. Carbonifero Inferior

La facies Culm o Fm Bellver (HARTEVELT, 1970) esta formada por una serie arenoso-conglo-
meratica que se dispone en discordancia erosiva sobre distintas unidades devonianas. Este
contacto puede ir acompafiado de materiales de paleokarst en las calizas infrayacentes, no
obstante, en sectores mas orientales de la unidad del Cadi, las capas basales de la Fm Bellver
son transicionales con las lutitas y calizas siliceas de la Fm Aspe-Brousset (13). La potencia total
de la unidad es de varios centenares de metros aunque en la Hoja es de menos de 200 m,
principalmente por erosion de las unidades suprayacentes estefano-pérmicas.

En el extremo oriental, al sur de Bor, predominan las alternancias ritmicas de lutitas grises y
areniscas, mientras que mas al oeste, al sur de Nas, son mas abundantes los conglomerados.
Los estratos de areniscas son de potencia centi- y decimétrica, de grano fino y medio, de
color marrén, con granoclasificacién positiva y secuencias de Bouma, e incluyen fragmentos
vegetales limonitizados. Los niveles de conglomerados alcanzan espesores de varias decenas
de metros, son de continuidad lateral variable, con cantos de cuarzo y en menor medida de
liditas, rocas metamorficas, granitoides y calizas. Existen dos tipos de facies: conglomerados
clasto-soportados y debritas fangosas (" debris flow”). En las facies de soporte clastico los cantos
son redondeados y de 2 a 5 cm de didmetro. Las facies con soporte de matriz presentan cantos
maés heterométricos y suelen contener grandes bloques de calizas devonicas y carboniferas.

La Fm Bellver muestra diversidad de materiales a lo largo de la unidad del Cadi, desde facies de
abanico submarino distal a medio, a facies de talud y delta. En los Pirineos orientales su edad
se considera Serpukhoviense (parte inferior y media del Namuriense segtn la cronoestratigrafia
continental), pero la unidad va progradando hacia el oeste de manera que llega hasta el
Moscoviense en los Pirineos occidentales (SANZ-LOPEZ, 1995).
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2.1.3. Paleozoico post-varisco. Estefaniense-Pérmico

En los Pirineos orientales, el hiato de la discordancia varisca comprende los estadios marinos
Bashkiriense y Moscoviense (parte superior del Namuriense y Westfaliense). Por encima de
la discordancia, se dispone una sucesién que abarca basicamente desde el Gzheliense (Es-
tefaniense C) al Pérmico, sucesién que en los Pirineos se conoce como Estefano-Pérmico. El
Kasimoviense no estarfa registrado (LAUMONIER et al., 2014).

Entre los Pirineos centrales y orientales, MEY et al., (1968) introducen la litoestratigrafia de
este conjunto estratigrafico, NAGTEGAAL (1969) estudia la sedimentologia y la diagénesis, y
BESLY y COLLINSON (1991) publican una paleogeografia de las unidades estefanienses. En el
contexto de las rocas volcanicas trabajan MORRE y THIEBAUT (1964), MARTI (1986), MARTI
y MITJAVILA (1988) y, recientemente, LAUMONIER et al. (2014), que precisan dataciones con
analisis radiométricos y relacionan volcanismo y plutonismo. GISBERT (1981, 1983, 1984)
estudia la sedimentologia y la petrologia, resultados que se ensefian en un congreso de Terciario
(GISBERT et al., 1985); SPEKSNIDER (1985) interpreta las cuencas pérmicas como de “strike
slip”, y ROBLES y LLOMPART (1987) analizan la paleogeografia y paleoicnologia del Pérmico y
Tridsico Inferior. Recientemente, MUJAL (2017) y MUJAL et al. (2016a, b, 2017) reconstruyen
los paleoambientes y las crisis de los ecosistemas desde el Carbonifero hasta el Tridsico, pro-
porcionando un registro geoldgico de referencia para Pangea ecuatorial.

GISBERT (1981) divide el conjunto estratigrafico, que forma los primeros relieves de la vertiente
norte del Cadi, en cuatro unidades: unidad Gris, unidad de Transito, unidad Roja Inferior y
unidad Roja Superior.

2.1.3.1. Unidad Gris

Esta unidad agrupa tres unidades cartogréficas, que pueden descansar indistintamente en
discordancia angular sobre el sustrato Cambro-Ordovicico y Ordovicico Superior. Aflora en
la parte oeste del sector septentrional, y esta representada mayoritariamente por andesitas
(unidad 17). En la base se reconoce un tramo discontinuo de brechas basales (unidad 15), sobre
el que localmente reposan materiales detriticos grises con carbén (unidad 16). Las dataciones
mas recientes, a partir de las asociaciones de plantas, precisan una edad Estefaniense C para
la unidad Gris (MUJAL, 2017).

2.1.3.1.1. Brechas (15). Estefaniense

Esta unidad basal equivale a la Fm Aguird definida en los Pirineos centrales (MEY et al., 1968),
y esta formada por brechas discontinuas desorganizadas, de colores rojizos y violaceos. Los
clastos son de areniscas y cuarcitas del Cambro-Ordovicico y Ordovicico Superior, subangulosos
y heterométricos, de hasta 20 cm de didmetro, inmersos en una matriz arenosa desigualmente
cementada por 6xidos de hierro. A techo pueden presentar estratos arenosos y lutiticos con
restos vegetales. Las brechas presentan una potencia maxima de 15 my se interpretan como
facies aluviales. LAUMONIER et al. (2014) las sitan a techo del Moscoviense (limite Westfa-
liense-Estefaniense).
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2.1.3.1.2. Areniscas con niveles de carbén (16). Estefaniense C

Esta unidad es equivalente a la Fm Malpas (MEY et al., 1968), y esta formada por areniscas y
lutitas con capas de carbén e intercalaciones de coladas andesiticas. Su representacion se limita
a los alrededores del barranco de la Penya, y aflora mas extensamente en la Hoja occidental
de Organya (n° 253). Las areniscas son grises, de caracter tufitico, mas acentuado hacia el
techo, y se disponen en niveles subtabulares de potencia deci- y métrica, a veces con base de
canal. Se disponen en concordancia con las brechas basales (15) y se interpretan como facies
distales de abanicos aluviales en relacion con ambientes lacustres-palustres, situados entre
conos volcanicos (GISBERT, 1981).

2.1.3.1.3. Andesitas (17). Estefaniense C

Esta unidad, con una potencia que alcanza los 500 m, descansa sobre las brechas y las areniscas
grises carbonosas (15 y 16) o directamente sobre el sustrato varisco.

Esta formada por coladas andesiticas, de color verde oscuro y gris, con estratificacion en lajas,
laminacion fluidal y disyuncién columnar. Contienen facies de autobrechas bien desarrolladas
con autoclastos de tamafio métrico, y se encuentran clastosoportadas o soportadas por matriz.
Las lavas andesiticas presentan textura porfidica, con fenocristales de plagioclasa y clinopiroxe-
no en una matriz microcristalina cloritizada y con desvitrificacion granofirica y esferulitica. Los
fenocristales estan a menudo alterados a carbonatos y clorita, y en la matriz desvitrificada es
comun la presencia de cuarzo secundario. Los niveles inferiores contienen un intervalo ocre de
rocas piroclasticas formado por la superposicién de capas de ignimbritas de espesor métrico y
aspecto masivo que presentan un alto contenido en fragmentos liticos.

Las lavas andesiticas se originan durante un vulcanismo de tipo efusivo mediante el sucesivo
apilamiento de coladas o domos de lava, delimitados en algunos casos por horizontes de
autobrechas. Las ignimbritas se forman por el colapso de columnas eruptivas.

2.1.3.2. Unidad de Transito

La unidad de Transito (GISBERT, 1981) agrupa dos unidades cartograficas de rocas volcanicas
gue se extienden por la parte central del sector septentrional, donde se disponen de forma
concordante sobre las andesitas de la unidad Gris o de forma discordante sobre el Siltrico y
el Devénico Inferior. Estas rocas volcanicas son dacitas (unidad 19) y localmente, ignimbritas
(unidad 18). GISBERT (1981) y LAUMONIER et al. (2014) sittan la unidad de Transito mayori-
tariamente en el Estefaniense C.

2.1.3.2.1. Ignimbritas (18). Estefaniense C

En la base y en el interior de las lavas daciticas de la unidad 19 se encuentran dos niveles
piroclasticos principales de composicion dacitica. El nivel inferior es discontinuo con una
potencia maxima de 30 m, y esta formado por la alternancia de ignimbritas y depoésitos de
tipo “surge”. Las ignimbritas son de colores ocres, masivas, con bases planas y ligeramente
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erosivas, su matriz es rica en cristales de feldespato, cuarzo y biotita, el contenido en liticos
de composicion andesitica es elevado, y el grado de soldadura es incipiente. Los depdsitos
de tipo “surge” son de colores morados o grises y exhiben bases erosivas y estratificacion y
laminacién cruzada de bajo angulo.

El nivel piroclastico superior, con una potencia de 20 m, esta formado por ignimbritas de color
verde, de aspecto masivo, organizadas en estratos métricos, con un contenido en cristales de
hasta el 50% y con fragmentos liticos de pizarras negras. También se observa cierto nivel de
soldadura originada por el aplastamiento de pumitas.

2.1.3.2.2. Dacitas (19). Estefaniense C-Pérmico

Esta unidad estd compuesta por lavas daciticas, con un grosor entre 300 y 500 m, de colores
grises, verdes y violetas. Presentan laminacion fluidal, disyuncién columnar y facies de autobre-
chas de margen de colada o de domo. Muestran texturas porfidicas con un elevado contenido
en fenocristales de plagioclasa de habito prismatico, biotita alterada a clorita y éxidos de hierro,
y cuarzo con golfos de corrosion. La matriz se halla desvitrificada a microcristales de cuarzo y
con plagioclasa alterada a clorita.

Estas lavas fueron originadas por un vulcanismo de tipo efusivo debido al apilamiento de
coladas o domos de lava, que pueden estar delimitados por facies de autobrechas.

2.1.3.3. Unidad Roja Inferior

La unidad Roja Inferior tiene una extensa representacion en la Hoja configurando una franja
continua formada por riolitas (unidad 20) en su sector oriental, y por una potente serie detritica
aluvial (unidad 21) en el sector occidental. MUJAL (2017) precisa la edad de este conjunto
como Artinskiense (parte media del Pérmico Inferior) a partir de informacién de icnofauna, que
puede ser contrastada con dataciones absolutas de las ignimbritas adyacentes (LAUMONIER
etal., 2014).

2.1.3.3.1. Riolitas (20). Pérmico Inferior

Estas lavas rioliticas tienen un espesor entre 250 y 500 m y descansan de forma discordante
sobre el zécalo varisco. Se trata de rocas de color verde, violeta y gris-blanco, con laminacion
fluidal de espesor milimétrico, pliegues de flujo y raramente facies de autobrechas. Muestran
texturas porfidicas a afiricas, con fenocristales de cuarzo subhedral y golfos de corrosion,
feldespatos de habito prismatico alterados a sericita, y biotita alterada a ¢xidos de hierro. La
matriz presenta una desvitrificacion granofirica a microcristales de cuarzo y feldespato, asf
como amigdalas rellenas de cuarzo secundario de tamafo milimétrico. Las lavas rioliticas se
deben a un vulcanismo de tipo efusivo.
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2.1.3.3.2. Conglomerados, areniscas y lutitas rojas (21). Pérmico Inferior

Esta unidad se dispone de forma discordante sobre las andesitas (17) en el sector oeste, sobre
las dacitas (19) mas al este, y sobre las riolitas pérmicas (20) en el extremo oriental. Esta formada
por alternancias de lutitas y areniscas, con eventuales intercalaciones de tobas acidas. Su
potencia maxima es de unos 700 m en la parte occidental, adelgazandose hasta desaparecer
bajo la discordancia de la base del Tridsico en el extremo oriental. Las areniscas se agrupan
en estratos subtabulares de potencia métrica, a veces con base de canal, y pueden contener
conglomerados y brechas, méas frecuentes a muro de las capas. MUJAL et al. (2016a) interpretan
las facies como depdsitos de canales meandriformes y de llanura aluvial bajo un clima humedo.

2.1.3.4. Unidad Roja Superior

Esta unidad consta de una Unica formacién cartografica (unidad 22) que aflora al oeste de la
ermita de Sant Salvador y entre Prat d’Aguilé y el Coll de Josana. La base es una discordancia
angular de 10° a 30° sobre la unidad 21, y el techo esta definido por la discordancia de la
base del Tridsico. MUJAL et al. (2016a, b) describen en la unidad huesos de tetrdpodos cerca
del limite de la Hoja, en el Coll de la Trava (Hoja de Organya, n°® 253) y precisan que su edad
abarca la mayor parte del Guadalupiense y el Lopingiense (Pérmico Medio y Superior), mas la
parte inferior del Induense (Tridsico), punto de coincidencia con CALVET et al. (1993). MUJAL
et al. (2017) apuntan hacia la existencia de un hiato sedimentario de unos 15-19 Ma entre el
Pérmico y el Tridsico en las secciones en que éste se inicia con los conglomerados basales del
Buntsandstein.

2.1.3.4.1. Areniscas y lutitas rojas (22). Pérmico Medio-Tridsico basal

Esta unidad culmina el conjunto estefano-pérmico, con una potencia maxima de 500 m. Esta
formada por conglomerados angulosos y areniscas, con cantos paleozoicos, que alternan en
niveles de potencia métrica con lutitas de color rojo intenso. Son frecuentes los horizontes de
costras carbonatadas verdosas. Las areniscas forman niveles subtabulares de gran continuidad
lateral y petrograficamente son litoarenitas, con elementos vulcanoderivados, cuarzo, feldes-
pato y fragmentos de roca y, en menor medida, arcosas.

2.2. MESOZOICO

En el dmbito de la Hoja el Mesozoico posee una representacion completa, si bien el registro
estratigrafico presenta importantes diferencias entre las distintas unidades estructurales, en
parte condicionadas por la estructuracion de las cuencas del Cretécico Inferior:

— Triasico (unidades 23 a 27), que se encuentra en facies germanicas en la vertiente norte
de la unidad del Cadi.

— Jurésico (unidades 29 a 34), que se halla completo en el manto superior del Pedraforca,
presenta Rhaetiense y Lias en el manto de la sierra del Verd, y Lias-Dogger bien desa-
rrollados en el segmento occidental de las ldminas de Queralt.
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— Cretacico Inferior (unidades 35 a 40), que esta restringido al manto superior del Pe-
draforca.

— Cretécico Superior (unidades 41 a 51), que se halla casi completo en el manto de la sierra
del Verd, y muestra sus términos superiores poco potentes en la fosa de Querforadat,
en la unidad del Cadiy en las laminas de Queralt. En la vertiente sur del manto superior
del Pedraforca y en el anticlinal de Odén (unidad del Port del Comte) sélo existen sus
términos inferiores.

2.2.1. Tridsico

El sistema Tridsico se dispone en discordancia angular sobre el Pérmico a lo largo de una franja
continua en la vertiente norte de la sierra del Cadi, reduciéndose su potencia hacia el este
hasta desaparecer bajo el Cretacico Superior. Se encuentra constituido por los tres términos
de la facies germanica: Buntsandstein (unidades 23y 24), Muschelkalk (unidad 25), y Keuper
(unidades 26 y 27). En los mantos superiores solo aflora el Keuper, que se interpreta como
nivel de despegue. Entre Adraén y la Vansa los materiales lutiticos (26) y evaporiticos (27) del
Keuper y los carbonaticos del Rhaetiense (unidad 28), afloran a favor de la estructura diapirica
de Férnols.

Varios de los trabajos ya citados en el epigrafe del Pérmico abarcan también el Trisico Inferior:
MEY et al. (1968), NAGTEGAAL (1969), ROBLES y LLOMPART (1987) y, especialmente, MUJAL
etal. (2016a, 2017), que correlacionan yacimientos de icnitas y de huesos de tetrdpodos, que
indicarian una recuperacion de los ecosistemas después de la extincidon pérmica y probable
crisis de invernadero. En el Tridsico Medio y Superior y Rhaetiense, las referencias basicas son
CALVET et al. (1992, 1993) y SALVANY y BASTIDA (2004).

2.2.1.1. Conglomerados de cuarzo (23), areniscas y lutitas rojas (24). Facies Buntsandstein.
Triasico Inferior-Medio

Esta unidad se dispone en discordancia erosiva sobre el Pérmico (22), y esta constituida por
dos tramos:

— Un tramo basal conglomeréatico (23) de 10-15 m de potencia media, que se acufa
al este de la Hoja, con cantos de cuarzo, redondeados y subangulosos, de didmetro
centimétrico y de soporte clastico.

— Un tramo arenoso-lutitico (24) de unos 70 m de potencia maxima en el extremo occi-
dental. Los estratos de arenisca se agrupan en conjuntos con geometrias canaliformes
y estratificacion cruzada planary en surco, que alternan con lutitas de color rojo vinoso.
Petrograficamente las areniscas son cuarzoarenitas micaceas. MUJAL et al. (2017) in-
terpretan estas facies como canales meandriformes y de llanura de inundacion bajo un
clima humedo, y datan la unidad como parte superior del Induense-Anisiense.
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2.2.1.2. Dolomias tableadas y calizas (25). Facies Muschelkalk. Tridsico Medio-Superior

Esta unidad, con una potencia de unos 50 m, se puede dividir en tres tramos:

— Un tramo basal de dolomias margosas, que localmente contienen estromatolitos y
brechas.

— Untramo intermedio formado por calizas grises, con texturas que varian de “mudstone”
a "grainstone”, con nédulos de silex en los niveles mas altos.

— Un tramo superior de calizas y dolomias tableadas con laminaciéon milimétrica, que a
techo contienen brechas dolomiticas y pseudomorfos de evaporitas de transicion al
Keuper (26).

Estas facies se integran en una plataforma carbonatada restringida con influencia mareal,
evolucionando a “sebhka” hacia la parte superior. El contenido palinolégico permite determinar
una edad Ladiniense-Carniense (CALVET et al., 1993).

2.2.1.3. Arcillas, marqgas, yesos y brechas dolomiticas (26), yesos (27). Fm Pont de Suert.
Facies Keuper. Triasico Superior

En esta unidad (Fm Pont de Suert de MEY et al., 1968) se distinguen, muy mezcladas, diversas
litologias:

— Un conjunto de facies lutiticas: lutitas grises margosas, arcillas rojizas y lutitas yesiferas
verdosas con carbonatos (26).

— Un conjunto yesifero (27).

La sucesion no estd completa debido a estar tectonizada, no obstante, en la ladera norte del
Cadi, menos deformada, el Keuper consta de argilitas rojizas con una base de lutitas verdosas
con margodolomias y carniolas, pero falta gran parte de la serie. En el &mbito del diapiro
de Férnols, aparece el Keuper mezclado con calizas del Muschelkalk y se considera que ha
extruido diapiricamente. CALVET et al. (1993) datan el Keuper como Noriense, si bien puede
comprender parte del Carniense por la base y del Rhaetiense por el techo, y se interpreta como
una “sebkha” costera hipersalina.

2.2.1.4. Calizas (28). Fm Isabena. Trigsico terminal

Esta unidad, Fm Isdbena de CALVET y ANGLADA (1987), también se conoce como Rhaetiense.
Se localiza al sur de Fornols, en el rio de la Vansa, donde alcanza una potencia de unos 50 m
y esta constituida por calizas tableadas, calizas margosas oscuras de grano fino que pueden
intercalar niveles de brechas y carniolas, y calizas laminadas en la parte superior. Esta unidad se
interpreta como una plataforma carbonatica muy somera, y contiene restos de polen (CALVET
et al., 1993) y foraminiferos (VACHARD et al., 1990) que datan el Rhaetiense.
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2.2.2. Juréasico

Las sucesiones jurasicas se hallan desigualmente distribuidas y estan formadas por carbonatos.
La serie mas completa se preserva en el sector norte del manto de la sierra del Verd (Roca del
Millet, al este de Josa), donde comprende el Lias (unidades 29 y 30), el Dogger (unidad 33) y
términos del Malm (unidad 34). En el macizo del Pedraforca se reconoce Lias y Dogger. Al sur
del diapiro de Férnols, en el ambito de las ldminas de Queralt, se cartografian dos unidades
compresivas distribuidas en distintas escamas: la unidad 31, brechoide, atribuida al Rhaetien-
se-Lias, y la unidad 32, que incluye materiales indiferenciados del Rhaetiense, Lias y Dogger.

2.2.2.1. Calizas tableadas, dolomias (29). Lias. Jurasico Inferior

Esta unidad, con un espesor maximo que se estima en 125 m esta formada por:

— Untramo de calizas grises y dolomias cavernosas, localmente bituminosas, con brechas
de intraclastos y moldes de anhidrita.

— Un tramo de calizas laminadas, con niveles ooliticos, que contienen fragmentos de
conchas finas.

— Un tramo de calizas micriticas bien estratificadas, de color gris-oscuro, con interbancos
margosos, que pueden estar dolomitizadas y contener laminaciones algales.

El contenido fésil se reduce a ostracodos y el conjunto se interpreta como facies de plataforma
carbonética somera. PEYBERNES (1976) sugiere para el tramo inferior una edad Hettangiense,
mientras que atribuye el resto de la unidad al Pliensbachiense.

2.2.2.2. Margas y calizas bioclasticas (30). Lias. Jurasico Inferior

Esta unidad se dispone de forma concordante con la unidad 29 y engloba dos tramos:

— Untramo inferior de 30 m de calizas bioclasticas alternando con margas y margocalizas
ocres, que se organizan en ciclos estrato- y granocrecientes de espesor deci- y métrico,
con frecuencia delimitados a techo por superficies ferruginizadas, con fauna de am-
monites, belemnites, braquiépodos, crinoideos y pectinidos. La edad de este tramo se
considera Pliensbachiense superior-Toarciense.

— Un tramo superior de unos 20 m de margas de color gris-oscuro, nodulosas, con am-
monites y ostreidos (Gryphaea), de edad Toarciense superior-Aaleniense. El conjunto de
facies de ambos tramos define una rampa carbonética abierta, progresivamente mas
pelagica hacia techo.

2.2.2.3. Brechas carbonatadas (31). Rhaetiense-Lias. Tridsico terminal-Jurdsico basal
Esta unidad estd compuesta por brechas dolomiticas, de aspecto cadtico y cavernoso, dis-

puestas en niveles de potencia métrica y decamétrica separadas por superficies irregulares y
mal definidas. Afloran a lo largo de dos franjas, Josa-Tuixén y al sur de Padrinas, donde estan
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recubiertas de forma discordante por los conglomerados de la Fm Adraén (49). Se consideran
brechas de colapso por disolucion de las sales de una serie ciclica de anhidritas, dolomias y
margas, pero su distribucion periférica respecto al diapiro de Fornols sugiere una interpretacion
alternativa como brecha de “cap rock”. La edad se estima como Rhaetiense-Hettangiense.

2.2.2.4. Dolomias, calizas, marqgas, calizas bioclasticas (32). Rhaetiense, Lias y Dogger.
Tridsico terminal-Jurasico Medio

Esta unidad es compresiva del Rhaetiense, Lias y Dogger en los sectores donde, por efectos de
la tectonica o por falta de afloramiento, no se diferencian las unidades 28, 29, 30y 33. Alcanza
una representacion cartografica relevante al sur y al este del diapiro de Fornols.

2.2.2.5. Dolomias (33). Dogger. Jurdsico Medio

Esta unidad estd formada por dolomias sacaroideas oscuras o grises, masivas, y localmente
brechificadas. En la parte inferior se encuentran margocalizas y margodolomias, localmente
carniolares, y el techo puede estar ferruginizado. Esta unidad, con una potencia maxima de
100 m, aflora en el sector central, al sur de Josa y se reconoce de forma puntual en la sierra
de la Tossa, al oeste del Pollegd superior (macizo del Pedraforca). Se considera depositada en
una plataforma carbonatada muy somera, dolomitizada con posterioridad.

2.2.2.6. Calizas (34). Malm. Jurasico Superior

Esta unidad se dispone de forma concordante con las dolomias del Dogger (33) y su limite
superior viene marcado por la discordancia basal del Cretéacico. Esta formada por cerca de 100
m de calizas de color gris-oscuro, generalmente micriticas, bien estratificadas, con eventuales
intercalaciones finas de arcillas y margas. Texturalmente predominan los “mudstones” y es
frecuente el desarrollo de laminaciones algales. Estas facies se interpretan como de plataforma
carbonatica restringida.

2.2.3. Cretéacico Inferior

El Cretacico Inferior del manto superior del Pedraforca, entre el macizo y Férnols, esta formado
por una potente y completa serie carbonatada, con analogias a la serie de la vecina cuenca de
Organya (Hoja n° 253), donde se han centrado la mayoria de trabajos, tanto desde el punto
de vista micropaleontolégico, por ejemplo, BERNAUS (1988, 2000), CAUS et al. (1990), como
estratigrafico y de andlisis de cuenca, por ejemplo, BERASTEGUI et al. (1990), BACHMANN
(1994), GARCIA-SENZ et al. (1995) y, especialmente, GARCIA-SENZ (2002), que también abarca
el macizo del Pedraforca, &mbito en el que cabe sumar a ULLASTRE et al. (1987), VERGES
(1993) y ULLASTRE y MASRIERA (2004a).
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2.2.3.1. Brecha de carbonatos (35). Brecha limite. Neocomiense

Esta unidad se equipara a la denominada “Brecha limite” (GARRIDO-MEGIAS, 1973) por
su posicion en la base del Cretacico y por su litologia, y seria equivalente a la Fm Pont de la
Torre (GARCIA-SENZ, 2002). Se dispone de forma discordante sobre las calizas del Malm (34)
y aflora exclusivamente en el Coll de Josa. Esta formada por brechas, de varias decenas de
metros de potencia, soportadas por clastos angulosos y heterométricos de calizas y dolomias
del Jurésico infrayacente, con cemento calcareo. Presentan estratificacion difusa e irregular
y, localmente, bases de canal. Se interpretan como depositos de “debris flow” asociados a
un talud costero, y por su posicién estratigrafica se atribuyen al Berriasiense, si bien podrian
incluir parte del Titoniense.

2.2.3.2. Calizas (36). Fms Barranc de Fontanella, Hostal Nou y Prada. Neocomiense-
Barremiense

Esta unidad comprende las secuencias de Hostal Nou y Prada de BERASTEGUI et al. (1990) y
las formaciones Barranc de Fontanella, Hostal Nou y Prada de GARCIA-SENZ (2002). A pesar
de tener un espesor maximo de unos 650 m, y de su extensa representacion en las sierras
de Cloterons y Roca de Santald, la unidad presenta muy malos afloramientos a causa de su
tectonizacion y karstificacion. Su edad se sitla entre el Berriasiense y la base del Aptiense, y
se puede dividir en tres tramos, coincidentes con las tres formaciones citadas:

— Un tramo inferior de calizas micriticas, con frecuencia disarmonicas, ricas en restos
de organismos plancténicos, principalmente trocholinidos, y algunos benténicos, con
intercalaciones de capas ooliticas. Estas facies permiten interpretar un ambiente de
plataforma carbonatica externa que caracterizaria a la Fm Barranc de Fontanella.

— Un tramo medio formado por calizas bioclasticas y ooliticas arenosas, en alternancia
con margas y margocalizas, analogas a las de la Fm Hostal Nou.

— Un tramo superior de calizas micriticas y margosas en las que alternan niveles ricos en
carofitas y niveles con orbitolinidos, fragmentos de rudistas, calizas con gasterépodos
y oncolitos. Estas facies permiten asociar el tramo a la Fm Prada e interpretarlas como
de plataforma carbonatada interna.

2.2.3.3. Margas (37). Fm Cabo. Aptiense

La Fm Cabo (GARCIA-SENZ, 2002) est4 formada esencialmente por margas grises azuladas
y descansa en contacto concordante sobre el término superior de la unidad 36. Aflora en las
proximidades de la ermita de Santa Margarita, al sureste del Coll de Josa, donde presenta un
espesor de algunas decenas de metros. Las margas son masivas o alternan con calizas de textura
“mudstone” y margocalizas nodulosas, con fauna de ammonoideos, equinidos, braquiépodos,
espiculas de esponjas, ostreidos y gasterépodos. Estas facies se interpretan como de rampa
pelagica externa y la unidad se atribuye al Aptiense inferior.
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2.2.3.4. Calizas y margas (38). Fm Senyus. Aptiense

Esta unidad aflora en la sierra de la Tossa, en el macizo del Pedraforca, y su afloramiento mas
representativo es el Pollegé superior. Alcanza unos 450 m de espesor y se puede correlacionar
con el Mb Nargd de la Fm Senyus (GARCIA-SENZ, 2002). Esta constituida por calizas masivas de
color gris-claro, con estratificacion visible hacia techo y con interbancos margosos, de textura
“wackestone” y “packstone”, eventualmente “grainstone” y, a veces, con estratificacion
cruzada de gran escala. Estas calizas contienen rudistas, principalmente Toucasia, foraminiferos,
corales, briozoos, ostreas, equinidos, algas e intercalan acumulaciones de orbitolinidos. Estas
facies se interpretan como de margen de plataforma carbonéatica somera.

2.2.3.5. Calizas (39). Fm Font Bordonera. Aptiense

Esta unidad calcarea aflora en el Pollegé inferior con un espesor que puede superar los 200 m.
Equivale al Mb Setcomelles (GARCIA-SENZ, 2002) de la secuencia de Font Bordonera (BERAS-
TEGUI et al., 1990) y esta formada por calizas bioclasticas de color gris-claro, con estratificaciéon
métrica, que contienen biohermes y biostromas de corales, a veces silicificados, e intercalan
calcarenitas que pueden mostrar bases de canal. En la parte basal, las calizas y calcarenitas
alternan con margocalizas y margas ricas en orbitolinas y corales. Se reconocen también
briozoos, serpulidos, gasterépodos, braquidpodos y foraminiferos benténicos y plancténicos.
Estas facies se interpretan como depositos de plataforma y rampa somera que se atribuyen
al Aptiense superior.

2.2.3.6. Margas (40). Fm Lluca. Aptiense-Albiense

Esta unidad aflora al sur del Pollegé inferior, donde reposa sobre las calizas del Mb Setcomelles
(39) y se encuentra truncada por la discordancia de base del Cretacico Superior (unidad 41). La
Fm Lluca (MEY et al., 1968, GARCIA-SENZ, 2002) esta constituida por varias decenas de metros
de margas de color gris-oscuro, que pasan a tener coloraciones amarillentas cuando se alteran.
Estas margas alternan ritmicamente con niveles de margocalizas nodulosas, bioturbadas, y
calizas de color gris-claro, de textura “mudstone”, “wackestone” y raramente “packstone”.
Localmente intercalan calizas bioclasticas y ooliticas y superficies de concentracién de glau-
conita, acumulaciones de espiculas de esponjas y de serpulidos, macrofauna fésil, equinidos
irregulares, ammonoideos piritizados, braquidpodos, bivalvos y gasterépodos. Su medio de
depdsito se interpreta como una rampa pelagica externa datada entre el Aptiense superior y
el Albiense inferior.

2.2.4. Cretéacico Superior

El Cretécico Superior presenta en la Hoja diferencias marcadas en las series dependiendo de
la unidad estructural en la que se encuentran y, dentro de cada una de éstas, de su posicion
paleogeografica. Las sucesiones mas completas y de mayor espesor se reconocen en el manto
de la sierra del Verd, con presencia de todos los estadios a excepcion del Turoniense. Se trata
de series esencialmente marinas y carbonaticas que registran cambios notables de facies y de
espesor, principalmente en direccion este-oeste y norte-sur. En el manto superior del Pedraforca,
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el Cretacico Superior tiene una escasa representacion, limitdndose a su extremo sur, donde la
sucesion se interrumpe por erosion en el Santoniense inferior. En la vertiente norte de la sierra
del Cadiy en el entorno del diapiro de Foérnols, los materiales del Santoniense-Campaniense
se superponen directamente al Lias, Tridsico, e incluso al Pérmico. A techo se sitla la facies
continental Garumniense, de transicion al Terciario. La nomenclatura litoestratigrafica se deriva
de SOUQUET (1967) y MEY et al. (1968).

2.2.4.1. Calizas micriticas con prealveolinas (41). Fm Santa Fe. Cenomaniense

La Fm Santa Fe (MEY et al., 1968) es la unidad basal del Cretacico Superior en gran parte de
los Pirineos centrales y orientales, y se dispone en discordancia cartografica regional (ROSELL,
1965). Aflora en el manto superior del Pedraforca, donde descansa sobre la Fm Lluca (40),
y a ambos flancos del anticlinal de Turbians, en el extremo oriental de la Hoja, dentro de la
unidad de la sierra del Verd, donde lo hace sobre el Lias (29 y 30). El techo de esta unidad
esta definido por la discordancia de base de las calizas con lacazinas (42). Su espesor maximo
es de unos 40 m.

Estd formada por calizas micriticas blanquecinas, grises en corte fresco, bien estratificadas,
nodulosas en la base, que contienen prealveolinas y miliélidos e intercalan horizontes bio-
clasticos con fragmentos de rudistas y corales. Estas facies denotan un medio de plataforma
carbonatada interna somera. SOUQUET (1967) reconoce Prealveolina simplex, P cretacea y
Cuneolina, que datan el Cenomaniense superior.

2.2.4.2. Calizas blancas con lacazinas (42). Coniaciense-Santoniense

Esta unidad se dispone en contacto discordante sobre la Fm Santa Fe (41) en el manto superior
del Pedraforca y en el flanco norte del manto de la sierra del Verd. En su flanco sur yace
directamente sobre el Lias (29 y 30). Su potencia oscila entre algunas decenas y 200 m.

Estd formada por una alternancia entre calizas margosas y calizas bioclasticas y margas, con
eventuales intercalaciones de areniscas. Las calizas margosas se encuentran generalmente
bioturbadas y los términos bioclasticos son de textura “packstone” y “wackestone” con
fragmentos de rudistas, corales, gasterépodos, bivalvos y equinidos, ademas de lacazinas
y milidlidos. El medio sedimentario es de plataforma carbonatica somera y se atribuye al
Coniaciense-Santoniense inferior.

2.2.4.3. Areniscas arcosicas (43). Santoniense

Esta unidad queda limitada al cuadrante suroriental, al sureste de la sierra del Verd, en la sierra
de Ensija y, especialmente, a ambos flancos del anticlinal de Turbians. Presenta pocas decenas
de metros de espesor, yace en contacto discordante sobre las calizas con lacazinas (42) vy,
hacia el oeste, desaparece por probable cambio lateral a distintas unidades de carbonatos del
Santoniense superior-Campaniense (44 y 45).
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Esta constituida por areniscas arcésicas y microconglomerados e intercala conglomerados, mas
comunes en la base, de cantos redondeados de cuarzo, de didmetro centimétrico y soportados
por matriz. Las areniscas suelen presentar estratificacion cruzada planar y sigmoidal, de escala
variable, que reflejan un ambiente fluvio-deltaico. MEY et al. (1968) y MOERI (1977) la hacen
equivalente a la Fm Adraén (49).

2.2.4.4. Calizas ocres con orbitoides (44). Santoniense-Campaniense

Esta unidad se reconoce en el cuadrante suroriental aflorando al sur y norte del manto de
la sierra del Verd. En el sector sur cubre una extensién importante de la sierra de Ensija y se
dispone de forma concordante sobre las areniscas arcésicas (43). En el sector norte configura
un prisma que se acufa hacia el oeste por paso lateral a las margas y margocalizas de la unidad
45. Presenta una potencia estimada de mas de 200 m.

Esta formada por calizas de color ocre, grisaceas en corte fresco, nodulosas, con eventuales
interbancos de margocalizas, nédulos dispersos de silex y superficies ferruginosas. Las texturas
son de tipo “packstone” y “wackestone”, con intercalaciones de “grainstones” bioclasticos.
Los orbitoides y siderolites constituyen la fauna caracteristica y los niveles bioclasticos contienen
fragmentos de rudistas, equinidos, gasterépodos y bivalvos. Estas asociaciones y las facies
denotan un ambiente de plataforma carbonatica somera.

2.2.4.5. Margas y margocalizas (45). Santoniense-Campaniense

Esta unidad aflora en el sector meridional ocupando gran extensién en la sierra del Verd, donde
reposa de forma concordante sobre las areniscas arcésicas (43) al este y sobre las calizas con
orbitoides (44) al oeste. En el sector oriental configura una franja continua desde el extremo
este hasta el Coll de Josa, y descansa sobre las unidades 43 al este y 42 al oeste. Su potencia
es del orden de varios centenares de metros, y estd formada por margas y margocalizas
grises, nodulosas, con orbitoides y siderolites, que intercalan niveles bioclasticos con restos de
rudistas, ammonoideos y gasteropodos. El medio sedimentario se interpreta como de rampa
carbonatica externa.

2.2.4.6. Calizas ocres con intercalaciones detriticas (46). Campaniense-Maastrictiense

Esta unidad ocupa dos areas extensas, en la sierra del Verd y en la vertiente suroriental de la
sierra de Ensija. Descansa sobre las margas y margocalizas de la Fm Perles (47) y, localmente,
sobre las calizas con orbitoides (44). En el sector nororiental del manto también se ha diferen-
ciado bajo forma de intercalacion lenticular en la Fm Perles.

Esta integrada por varios centenares de metros de calizas de color ocre, con noédulos de silex,
gue intercalan areniscas y calcarenitas bioclasticas de espesor decimétrico, ocasionalmente
métrico, con estratificacion cruzada. Los niveles bioclasticos contienen restos de bivalvos,
gasteropodos, equinidos y ostreidos. Esta unidad se considera depositada en una plataforma
carbonética y mixta, somera, y su edad se estima como Campaniense superior-Maastrichtiense.
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2.2.4.7. Margas y margocalizas (47). Fm Perles. Campaniense-Maastrichtiense

Esta unidad es equivalente, al menos en parte, a la Fm Perles (SOLE SUGRANES, 1971). En la
sierra del Verd se dispone sobre las margas y margocalizas del Santoniense (45), al noreste
configura una franja de direccién este-oeste que se superpone a las calizas con orbitoides (44),
y en el sector oriental de la sierra de Ensija se acufia hacia el sur. Con esta unidad (junto con
las calizas de la unidad 46) culmina la sedimentacion cretacica marina en la mitad oriental de
la Hoja.

Esta constituida por mas de 200 m de margas y margocalizas grises, nodulosas, en alternancia
deci- y métrica, que pueden intercalar calcarenitas y calizas bioclasticas de escaso espesor.
Contienen espiculas de esponjas, gasterépodos, equinidos, bivalvos, briozoos, braquiépodos y
foraminiferos como siderolites y lepidorbitoides. Estas facies se interpretan como de plataforma
carbonatica externa a rampa pelégica.

2.2.4.8. Brechas (48). Pedraforca Intermedio. Maastrichtiense

Esta unidad se encuentra circunscrita a la “unidad Intermedia” del Pedraforca (MARTINEZ et al.,
2001) donde se dispone en contacto mecanico sobre distintos términos del Cretacico Superior
del manto de la sierra del Verd y bajo materiales tridsicos, jurasicos y cretacicos del manto
superior del Pedraforca. Esta formada por un maximo de 40 m de brechas muy calcificadas y
recristalizadas, integradas por clastos heterométricos de calizas. La sucesion en vertical presenta
cantos del Cenomaniense a Santoniense en la parte baja y del Cretacico Inferior en la parte
alta (en secuencia de “montana invertida”). Esta unidad se relaciona con el emplazamiento
del manto superior del Pedraforca durante el Maastrichtiense, que se interpreta que queda
fosilizado por conglomerados paleocenos (54).

2.2.4.9. Conglomerados y areniscas arcdsicas (49). Fm Adraén. Santoniense-Campaniense

La Fm Adraén (MEY et al., 1968) esta formada por materiales siliciclasticos que afloran en el
entorno del diapiro de Férnols, en el sector occidental de la sierra del Cadiy en la fosa del
Querforadat. Se dispone de forma discordante sobre el Lias y el Tridsico, y se acuia hacia el este
en la vertiente norte de la sierra del Cadi. La potencia maxima es superior a 100 m en Adraén.

Estos materiales son areniscas y conglomerados. Las areniscas son siliceas, blanquecinas, ar-
cdsicas, con cantos dispersos de cuarzo, y configuran niveles subtabulares de potencia deci- a
métrica, con frecuentes bases canaliformes, estratificacion cruzada y bioturbacién a techo. Los
conglomerados, mas frecuentes en la parte inferior, tienen cantos de cuarzo redondeados, de
didmetro centimétrico, con matriz cuarzoarenosa. En la parte alta de la unidad, las areniscas
estan separadas por lutitas de color gris-oscuro con restos vegetales y, localmente, capas de
carbén. El techo de la unidad estd cementado y carbonatado, indicando la transicién a las
calizas suprayacentes (50). Estos depdsitos se interpretan como facies fluviales y de llanura
deltaica superior, que evolucionan en el tiempo a marismas cenagosas.

ULLASTRE y MASRIERA (2004b) concluyen que el conjunto de facies siliciclasticas tipo Fm
Adraén constituyen una unidad diacrénica, cuya edad varia progresivamente de Santoniense
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superior a Maastrichtiense inferior en sentido noroeste-sureste, segun el avance de la trans-
gresion finicretacica.

2.2.4.10. Calizas bioclasticas y arenosas rojas (50). Fm Bona. Santoniense-Maastrictiense

Esta unidad es equivalente a la Fm Bona (MEY et al., 1968) y descansa de forma concordante
sobre la Fm Adraén (49) en el fragmento occidental de la sierra del Cadi y en la fosa del
Querforadat. En aquellos puntos en los que ésta Ultima unidad esta ausente, la Fm Bona se
encuentra discordante sobre el Lias, Tridsico y Pérmico, sucesivamente de suroeste a noreste.
Con esta unidad culmina la sedimentacién cretacica marina en los sectores occidental y sep-
tentrional de la Hoja.

Estd formada por unos 200 m de calizas bioclasticas, calcarenitas, calizas arenosas y calizas
micriticas, de tono ocre-rosado. Predominan las calizas bioclasticas, espariticas, con texturas
“grainstone” y “packstone”. Las calizas micriticas, menos abundantes, son “wackestones”.
La estratificacion es masiva, con capas de potencia métrica, muy compactas y es frecuente la
estratificacion cruzada de mediana y gran escala. Los términos bioclasticos contienen restos
de equinidos, briozoos, bivalvos, algas rodoficeas, mildlidos, orbitoides y siderolites, mientras
que las micritas incluyen milidlidos, orbitolinas y rotalidos. Estas facies se interpretan como
de plataforma carbonéatica somera con desarrollo de sistemas de barras bioclasticas y zonas
protegidas.

2.2.4.11. Arcillas, margas y niveles de calizas y de lignitos (51). Facies Garumniense. Maas-
trichtiense

La facies Garumniense esta constituida por un conjunto de sedimentos continentales y de
transicion, con predominio de arcillas rojizas, pero que incluye también niveles de areniscas,
conglomerados y calizas lacustres, que se encuentra comprendido entre las rocas carbonatadas
marinas del Cretacico y del Terciario. Se corresponde con la Fm Tremp (MEY et al., 1968), que ha
sido sintetizada en los Pirineos por ROSELL et al. (2001). Dado que abarca el Cretacico terminal
y el Paleoceno, la facies Garumniense contiene el limite K/Pg, lo que permite subdividirla en
un tramo inferior de edad Maastrichtiense (unidad 51) y un tramo superior de edad paleocena
(unidades 52 a 55). Aflora a lo largo de la vertiente norte de la sierra del Cadi'y, especialmente,
en el sinclinal de Vallcebre del manto de la sierra del Verd.

— Sinclinal de Vallcebre

En el sinclinal de Vallcebre, la unidad 51 se dispone de forma concordante sobre las
calizas (46) y margocalizas (47) del Campaniense-Maastrichtiense. La sucesion esta
compuesta por argilitas de tonos grises y rojos, con una potencia maxima de 200 m,
e intercala niveles métricos de margas, margocalizas, calizas micriticas y areniscas. Las
capas de areniscas son de potencia deci- y métrica, subtabulares, con base erosiva, cana-
lizada, y alternan con arcillitas rojas con paleosuelos calcimorfos, a modo de horizontes
carbonatados nodulosos. Hacia techo la unidad alberga un cuerpo arenoso de 5 a 15
m de potencia, de cuarzolitoarenitas y, eventualmente, conglomerados (“Areniscas con
reptiles” de MASRIERA y ULLASTRE, 1990).
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La cuenca de Vallcebre ha sido objeto de numerosas publicaciones, como por ejemplo,
VIDAL (1874), AEPLER (1967), ULLASTRE et al. (1990), ULLASTRE y MASRIERA (2004a),
OMS etal. (2007, 2014, 2015), y GOMEZ-GRAS et al. (2015). Hacia la base se diferencian
calizas micriticas y margas grises con lignitos, explotados durante el siglo XX (ENADIMSA,
1981; IGME, 1983), y yacimientos de dinosaurio, como por ejemplo, LE LOEUFF y MAR-
TINEZ (1997), BRAVO et al. (2005), VILA et al. (2011, 2013) y MARMI et al. (2014). La
sucesion en general es también rica en cardfitas, que permiten analizar paleoambientes
y determinar edades, como por ejemplo, MEDUS et al. (1988), MASRIERA y ULLASTRE
(1990), VILLALVA-BREVA (2012), VILLALVA-BREVA et al. (2012), y VILLALVA-BREVA y
MARTIN-CLOSAS (2013).

El ambiente sedimentario corresponde a un frente aluvial distal que se indenta con
sistemas lacustres (calizas y margas) y palustres (lignitos). Segin GOMEZ-GRAS et al.
(2015) las areniscas provienen del Paleozoico del sur y sudeste (Montseny y macizo del
Ebro), pero no de la zona Axial, mientras que los granos de carbonato provienen de la
erosion del macizo del Pedraforca.

Manto del Cadi

En la vertiente norte del manto del Cadi, la unidad 51 configura una estrecha franja
continua de este a oeste y se dispone de forma concordante sobre las calizas de la Fm
Bona (50). Mantiene una potencia maxima de unos 200 m, no contiene lignitos y esta
constituida por arcillitas rojas, localmente violdceas, con intercalaciones de areniscas,
calizas micriticas y paleosuelos calcimorfos.

2.3. TERCIARIO

La sucesion terciaria es basicamente paledgena y esta constituida por las siguientes series:

Paleoceno (unidades 52 a 55), formado por el tramo superior del Garumniense.

Eoceno (unidades 56 a 76), formado por facies marinas carbonatadas que pasan a
deltaicas hacia la parte superior (Ypresiense-Luteciense medio, 56 a 70) y aluviales
(Luteciense medio-Priaboniense, 71 a 76).

Oligoceno (unidad 77), formado por facies aluviales.

Nedgeno (unidad 78), formado por un sistema aluvial circunscrito al sector de Sorri-
bes-Fornols.

BARNOLAS et al. (2019) sintetizan trabajos anteriores y proporcionan las edades mas actua-
lizadas para cada formacion, que se adoptan en esta memoria (Figura 2). En la Figura 3 se
proporcionan sus equivalencias con las de la cuenca de antepais.
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Figura 2. Panel estratigrafico de las formaciones paledgenas de la cuenca surpirenaica oriental.
De BARNOLAS et al. (2019). Las edades se establecen a partir de datos de TOSQUELLA y SAMSO
(1998), BETZLER (1989a, b), LUTERBACHER et al. (1991), BURBANK et al. (1992), TABERNER
etal. (1999), SERRA-KIEL et al. (2003a, b) y COSTA et al. (2013).
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Figura 3. Panel estratigréfico de las formaciones paledgenas de los Pirineos orientales y su
equivalencia con las de la cuenca de antepais del Ebro. De CRUSET et al. (2016), modificado
de VERGES et al. (1998). Las edades de las formaciones se establecen a partir de datos de
BURBANK et al. (1992), COSTA et al. (2010) y VALERO et al. (2014).

2.3.1. Paleoceno

Los materiales paleocenos, que estan representados por el tramo superior de la facies Garum-
niense, afloran en la vertiente norte de la sierra del Cadi, en el sinclinal de Vallcebre, en Penya
Roja, en el Coll de la Trapa y en Férnols.

2.3.1.1. Calizas lacustres (52). Calizas de Vallcebre y niveles superiores. Paleoceno

Esta unidad agrupa tres niveles de calizas micriticas que se diferencian en el sinclinal de Vallcebre
y, localmente, al sur de Sorribes, por encima de la unidad 51.

El nivel basal es el mas importante (“Caliza de Vallcebre” de MASRIERA y ULLASTRE, 1990).
Alcanza una potencia de 100 m, esta formado por calizas masivas, estratificadas y brechoides,
en tramos métricos a decamétricos, y presenta carofitas que permiten su atribucion al Daniense
(ULLASTRE y MASRIERA, 1998). Por encima se cartografian otros dos niveles de calizas micriticas
de decenas de metros de espesor, intercalados en la serie lutitica (53), con Microcodium
y estromatolitos. Las calizas micriticas se interpretan como facies lacustres y palustres con
desarrollos edaficos.
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2.3.1.2. Arcillas, margas y niveles de calizas lacustres (53). Paleoceno

En el sinclinal de Vallcebre, esta unidad estd formada por lutitas rojas que se disponen por
encima de las calizas de Vallcebre (52), y puede superar los 500 m de espesor. En la sierra del
Cadi la unidad alcanza un espesor maximo de 300 m y se apoya directamente sobre la unidad
51 (tramo inferior del Garumniense). Su base esta representada por un nivel continuo de calizas
micriticas de menos de 10 m de potencia, que puede corresponder a las calizas de Vallcebre
pero que no resulta cartografiable por su escaso espesor.

Las lutitas rojas incluyen calizas micriticas, areniscas, horizontes de nédulos calcareos, con
marcas de raices y decoloraciones, y trazas, nddulos y lentejones de yesos. Las calizas consti-
tuyen intercalaciones de orden métrico con Microcodium. Las areniscas se disponen en niveles
subtabulares con bases de canal y estratificacion cruzada planar y en surco.

La parte alta de la serie intercala margocalizas con carofitas atribuibles al Thanetiense y también
se constata Vidaliella gerundensis. Estas facies se sitian en un contexto de frente aluvial distal
con episodios lacustres, palustres y edaficos.

2.3.1.3. Conglomerados (54). Penya Roja y la Trapa. Paleoceno

Esta unidad esta formada por conglomerados de varias decenas de metros de espesor, sin que
aflore su techo, y estd presente en dos afloramientos:

— Al sur del Pollegé inferior del macizo del Pedraforca, donde se disponen de forma
discordante sobre las calizas con lacazinas (42). Se denominan “Brechas de Roca Roja”
(VERGES y MARTINEZ, 1988) y estan formadas por clastos heterométricos de calizas
Cretacicas y jurasicas con matriz arcillosa roja.

— En elsinclinal de Vallcebre, donde yacen sobre el tramo inferior del Garumniense (51).
Se conocen como “Conglomerados del Coll de la Trapa” (VERGES y MARTINEZ, 1988),
y estan constituidos por cantos calizos mesozoicos desigualmente rodados, inmersos
en una matriz arcillosa-arenosa.

VERGES y MARTINEZ (1988) interpretan que estos conglomerados fosilizan el manto superior
del Pedraforca, quedando su edad comprendida entre el Maastrichtiense terminal y el Paleo-
ceno. Se interpretan como facies aluviales proximales.

2.3.1.4. Brechas (55). Fornols. Paleoceno

Esta unidad se describe como “Brechas de Fornols” por MASRIERA y ULLASTRE (1990) y su
distribucion se restringe a los bordes del diapiro de Férnols. Se dispone de forma discordante
sobre diferentes unidades: Keuper (26), Cretacico Superior marino (50), y tramos inferior (51)
y superior (53) del Garumniense; y esta constituida por unos 30 m de brechas masivas o en
capas métricas de cantos heterométricos subangulosos de calizas garumnienses y, en menor
medida, de calizas cretacicas marinas, con una proporcion variable de matriz arcillosa roja.
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Dado que el limite superior de la unidad corresponde al contacto discordante de base de las
calizas del llerdiense (56), su edad se atribuye al Paleoceno.

2.3.2. Eoceno

Las unidades del Eoceno pueden agruparse en seis conjuntos estratigraficos, que pueden ser
discordantes entre si, depositados en diferentes dominios estructurales:

— llerdiense (unidades 56 a 58), conjunto principalmente constituido por las Fms Cadiy Sagnari.
— Cuisiense (unidades 59 a 62), formado por la Fm Corones.

— Ypresiense superior-Luteciense inferior (unidades 63 a 66), constituido por las Fms La
Penya y Armancies.

Estos tres conjuntos, que contienen materiales carbonatados y detriticos, constituyen
el armazon de la sierra del Cadi'y del macizo del Port del Comte.

— Luteciense inferior (unidades 67 a 69), conjunto esencialmente turbiditico (formaciones
Campdevanol y Vallfogona), situado en el flanco sur del manto del Cadi (sector de la Coma).

— Luteciense medio-superior (unidades 70 a 73), conjunto de facies deltaicas y aluviales
(Fm Coubet y unidades suprayacentes), depositadas en el flanco sur del manto del Cadi,
discordantes sobre Cretacico marino, Garumniense, e llerdiense.

— Bartoniense-Priaboniense (unidades 74 a 76), conjunto de facies aluviales situadas en las
ldminas de Queralt (sierra de Pratformiu) y en el manto de la sierra del Verd (sierra de Ensija).

La nomenclatura estratigrafica se adapta, con excepcién de las Fms Cadi y Coubet, a las
unidades informales de SOLE SABARIS (1958), definidas como miembros por GICH (1969) y
como formaciones por ESTEVEZ (1970).

2.3.2.1. llerdiense (Thanetiense terminal-Ypresiense inferior)

El intervalo cronoestratigrafico llerdiense se define en el &mbito pirenaico por HOTTINGER y
SCHAUB (1960) en base a las faunas de macroforaminiferos benténicos. Su base representa un
intervalo transgresivo muy importante y generalizado en la cadena pirenaica que se extiende
hasta el margen meridional de la cuenca del Ebro. MEY et al. (1968) introducen la Fm Cadi para
englobar todas las calizas con alveolinidos de la serie eocena. Con posterioridad esta denomina-
cion se restringe a las calizas con alveolinas del llerdiense, lo que facilita su equivalencia con la
Fm Orpi, del borde noroccidental de los Catalanides (FERRER, 1967) y la Fm Ager de los Pirineos
centrales (LUTERBACHER, 1969). El llerdiense esta representado por calizas con alveolinidos
(unidad 56), en cambio lateral de facies hacia el noreste a margas y margocalizas (unidad 57).

2.3.2.1.1. Calizas con alveolinas y nummulites (56). Fm Cadi. Ypresiense inferior

Esta unidad forma el principal resalte morfoldgico del frente norte de la sierra del Cadi, y
se extiende a lo largo de los anticlinales del macizo del Port del Comte. Descansa de forma
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concordante sobre el Garumniense (53) en el sector occidental del Cadiy en el Port del Comte,
y sobre las margas de la Fm Sagnari (57) en la mitad oriental del Cadi. Su espesor maximo de
650 m y esta formada por tres tramos:

— Un tramo inferior de calizas con alveolinas, calizas pararrecifales y margocalizas con
nummulites.

— Un tramo intermedio de calizas y margocalizas con nummulites, bivalvos y restos de
equinodermos.

— Un tramo superior de bancos de textura “grainstone” de alveolinas, miliélidos, orbito-
lites, con estratificacion cruzada y, localmente, nummulites, moluscos, equinodermos
y briozoos.

Los tramos inferior y superior pasan lateralmente hacia el este y norte a la Fm Sagnari (57).
En el diapiro de Férnols la serie no sobrepasa los 100 m, contiene facies brechoides y puede
encontrarse directamente sobre el Keuper (26). La Fm Cadi se interpreta como una plataforma
carbonética somera a media que profundiza hacia el norte y este. Las formaciones Cadi y
Sagnari se sitdan entre las biozonas SBZ5 y SBZ9 (Figuras 2 y 3).

2.3.2.1.2. Margas grises (57), margocalizas con nummulites (a). Fm Sagnari. Ypresiense
inferior

La Fm Sagnari es asimismo continua a lo largo del frente norte de la sierra del Cadi, concordante
sobre la Fm Cadi (56). Esta constituida por margas grises masivas que alternan con niveles
deci- y métricos de margocalizas con nummulites y bivalvos dispersos.

En extremo oriental, el tramo inferior de la Fm Sagnari alcanza una potencia méxima de unos
350 m e incluye un nivel de margocalizas con nummulites (a) que se ha distinguido en la
cartograffa, mientras que el tramo superior muestra de oeste a este un espesor variable entre
80 y 300 m. Las margas de la Fm Sagnari se interpretan como de rampa peldgica.

2.3.2.1.3. Areniscas bioclasticas con alveolinas (58). Ypresiense inferior

Esta unidad se sita al sur de la sierra de Ensija, en el bloque superior del cabalgamiento del
Coll de Ferrus, donde aparece sobre el Garumniense (53) con una potencia de varias decenas
de metros sin que se alcance el techo. Estd formada por areniscas bioclasticas grises en capas
masivas que pueden presentar estratificacion cruzada, con alveolinas, foraminiferos benténicos
y fragmentos de moluscos. Se trata de facies marinas someras.

2.3.2.2. Cuisiense (Ypresiense medio). Fm Corones

La parte inferior del Cuisiense esta representada, en buena parte de los Pirineos orientales, por
facies deltaicas someras que evolucionan a calizas con miliélidos en la parte superior. Se trata
de la Fm Corones (ESTEVEZ, 1970; ROSELL et al., 1973; GIMENEZ-MONTSANT, 1989, 1993),
gue se dispone a lo largo de la vertiente norte del Cadi, donde reposa sobre la Fm Sagnari
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(unidad 57) y se divide en tres unidades (59 a 61). Se encuentra también en el macizo del Port
del Comte integrada en una sola unidad compresiva (62). La Fm Corones abarca desde la parte
alta de la biozona SBZ8 a la parte baja de la SBZ11 (Figuras 2 y 3).

2.3.2.2.1. Calizas y areniscas (59). Fm Corones inferior. Ypresiense medio

La unidad que corresponde a la parte inferior de la Fm Corones esta formada por una sucesion
gue oscila entre 50 y 200 m de potencia, de lutitas y limolitas margosas grises, con esporadicas
intercalaciones de areniscas en capas subtabulares de potencia decimétrica, y calizas micriticas que
forman un nivel de gran continuidad. Estas facies se interpretan como de frente deltaico distal.

2.3.2.2.2. Areniscas (60). Fm Corones media. Ypresiense medio

Esta unidad es concordante sobre el término inferior de la formacién (59) y registra una notable
continuidad sobrepasando los limites de la Hoja, especialmente hacia el este. Presenta una
potencia entre 70y 150 my esta formada por areniscas de colores grises y rojos que conforman
capas tabulares de potencia deci- y métrica, separadas por lutitas. Las areniscas suelen mostrar
bases de canal, laminaciones cruzadas y bioturbacién. Estas facies se interpretan como de
frente deltaico.

2.3.2.2.3. Calizas (61). Fm Corones superior. Ypresiense superior

La unidad superior de la Fm Corones tiene una potencia que oscila entre 20 y 50 m, y esta
formada por calizas micriticas en capas de varios metros de espesor separadas por lutitas y
margas grises. Predominan las texturas “wackestone” y “packstone” con miliélidos y son
frecuentes los nodulos negros de silex. En la base del banco superior de calizas existe un nivel
de calizas laminadas y tableadas, muy plegado, formado por “grainstones” de ostracodos.
Estas facies se interpretan como de plataforma carbonética interna, muy somera.

2.3.2.2.4. Areniscas (62). Fm Corones indiferenciada. Ypresiense superior

En la ldmina del Port del Comte se ha cartografiado una serie compresiva de la Fm Corones,
de entre 20y 120 m de espesor, formada por areniscas grises, localmente rojas, que contienen
calizas micriticas a techo y que se dispone sobre las calizas con alveolinas (56) (BETZLER, 1989a).
Localmente se distingue un tramo basal margoso anélogo a las margas de la Fm Sagnari (57),
pero que se ha integrado en la presente unidad por su escasa entidad. Estas facies se interpretan
como de ambiente deltaico y marino somero, en un contexto marginal de cuenca.

2.3.2.3. Ypresiense superior-Luteciense inferior. Fms La Penya y Armancies

Sobre la Fm Corones se dispone un nuevo conjunto carbonatado, la Fm La Penya, bien repre-
sentada en el macizo del Port del Comte y en la mayor parte de la vertiente meridional de la
sierra del Cadi. Se divide en dos unidades (63 y 65) separadas por una superficie erosiva que
se considera discordante en la mitad occidental de la Hoja, y hacia el noreste pasa lateralmente
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a las margas de la Fm Armancies (unidad 64). La Fm La Penya se ubica entre la parte alta de
la biozona SBZ11 y la parte alta de la SBZ13 (Figuras 2 y 3).

2.3.2.3.1. Calizas micriticas o con alveolinas. Fm La Penya-Terrades (63). Ypresiense superior

Esta unidad inferior de la Fm La Penya, con un espesor de 450 m en la sierra del Cadi, esta
formada por calizas micriticas de color gris-claro, en capas masivas, separadas por lutitas grises.
Predominan las texturas “wackestone” y “packstone” con miliélidos y alveolinidos dispersos
y, eventualmente, fragmentos de bivalvos y restos de algas. En el macizo del Port del Comte la
potencia es variable entre 50 y 400 m, y las calizas incluyen intervalos de texturas “grainstone”
y “packstone” bioclasticos, ricos en miliélidos y alveolinas.

Esta unidad se acuia al este de la sierra del Cadi evidenciando el transito lateral a la Fm
Armancies (64) por profundizacién del medio, y se correlaciona con la “Plataforma de Terrades”
de sectores mas orientales. Estas facies se interpretan como de una plataforma carbonatica
somera.

2.3.2.3.2. Calizas con nummulites. Fm La Penya (65). Luteciense inferior

La unidad superior de la Fm La Penya aflora en el macizo del Port del Comte con una potencia
de unos 250 m, y se dispone de forma discordante sobre distintos términos del llerdiense y
Cuisiense. En la sierra del Cadi es concordante sobre la unidad inferior de la formacién (63),
alcanza 400 m de espesor, y pasa lateralmente hacia el este a las margas de la Fm Arman-
cies (64). Presenta diversidad de facies calcéreas dispuestas en capas masivas, separadas por
margas grises: calizas micriticas, calizas bioclasticas con miliélidos y alveolinas, calizas ricas
en algas rodoficeas y calizas con nummulites y assilinas. Hacia el este se reconocen intervalos
brechificados debidos a inestabilidades gravitacionales. Estas facies se interpretan como de
plataforma carbonatica somera a media que experimenta una profundizacién progresiva y
pasa lateralmente hacia el este a un contexto de rampa y talud.

2.3.2.3.3. Margas (64). Brechas y niveles de nummulites (66). Fm Armancies. Ypresiense
superior-Luteciense inferior

Esta unidad estd compuesta por margas de colores grises, esquistosadas, y se sitla al pie de
la vertiente sur de la sierra del Cadi donde reposa sobre las calizas con nummulites (65). Hacia
el este ocupa un espacio estratigrafico mayor puesto que se encuentra sobre la Fm Corones
(61), y sustituye a la Fm Penya (63 y 65) en el extremo oriental, con una potencia maxima
de unos 900 m. En este sector, la parte inferior de la Fm Armancies conforma un tramo de
transito de hasta 50 m con la Fm Corones, constituido por margas kerogénicas, margocalizas
y biomicritas con peloides.

En la parte media de la formacion alternan margas y margocalizas grises en frecuencia deci-
métrica, con depdsitos de “slump”, brechas y megabrechas calcareas (66) que destacan en
el relieve. En el dmbito de la Hoja se han cartografiado dos de estas megacapas, de potencia
métrica y gran continuidad lateral, si bien la formacién contabiliza hasta seis unidades (SAN-
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TAMARIA, 1983). Las megabrechas estan formadas por clastos y bloques heterométricos,
subangulosos, de calizas de la Fm Penya. Los clastos son soportados por una matriz margosa,
con abundantes nummulites resedimentados, aunque en la base son auto-soportados. A techo
de las megacapas puede preservarse un término calcarenitico con base erosiva y granoclasi-
ficacion positiva.

En la parte superior de la formacion alternan margas y margocalizas grises que intercalan
niveles de calizas micriticas y, hacia techo, capas aisladas de turbiditas siliciclasticas en transito
a la Fm Campdevanol (67). La Fm Armancies se interpreta depositada en una rampa pelagicay
talud, y sus megacapas como el producto de procesos de desestabilizacion de las plataformas
carbonaticas de la Fm Penya (63, 65). Se sitla entre la parte alta de la biozona SBZ 11y la
parte inferior de la SBZ13 (Ypresiense alto-Luteciense basal) (Figuras 2 y 3).

2.3.2.4. Luteciense inferior. Fms Campdevanol y Vallfogona

Las formaciones Campdevanol y Vallfogona se han definido en los flancos norte y sur, respec-
tivamente, del sinclinal de Ripoll. Son sistemas turbiditicos (unidad 67) que han sido estudiadas
por numerosos autores, entre los que destaca COSTA MERCADAL (1989). En la Coma la serie
intercala calizas micriticas y bioclasticas grises (unidad 68) y un intervalo de yesos (unidad 69).
Su edad se precisa por su pertenencia a la biozona SBZ13 (Figuras 2 y 3).

2.3.2.4.1. Turbiditas. Fms Campdevanol y Vallfogona (67). Luteciense inferior

Esta unidad se reconoce en el extremo oriental de la sierra del Cadi, al noreste de Gisclareny,
con un espesor inferior a los 100 m, estando truncada por el cabalgamiento basal del manto
de la sierra del Verd. Se encuentra algo mas completa en el sector de la Coma, donde alcanza
varios centenares de metros de potencia. Estd constituida por margas y lutitas grises con inter-
calaciones de areniscas tabulares de espesor centi- y decimétrico, con base neta, ocasionales
marcas tractivas, granoclasificacion positiva incipiente, laminaciéon horizontal y “ripple” a techo.
Se intercalan en la serie depdsitos de “slump” y de “debris flow”. Estas facies se identifican
como tipicas de sistemas de abanicos submarinos profundos.

2.3.2.4.2 Calizas micriticas y bioclasticas. Calizas de la Pedra (68). Luteciense inferior

Esta unidad esta formada por niveles de calizas de hasta 20 m de potencia y gran continuidad
lateral, intercalados en la serie turbiditica de la unidad 67. Las calizas son micriticas y bioclasticas
de colores grises, generalmente recristalizadas, masivas o en capas de espesor deci- y métrico,
y contienen milidlidos, nummulites y assilinas. Estos niveles se interpretan como plataformas
carbonatadas depositadas durante episodios de somerizacién de la cuenca turbiditica.

2.3.2.4.3. Niveles de yeso (69). Luteciense inferior
Esta unidad corresponde a una intercalacién yesifera en la serie turbiditica (67) ubicada al

sur de la Coma, con una potencia de escasas decenas de metros y una reducida continuidad
en superficie. Se trata de yesos blancos, alabastrinos, masivos y eventualmente laminados.
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CARRILLO (2012) interpreta este tipo de yesos como facies de margen y talud de plataforma
sulfatada somera, que constituiria la zona de transito a una cuenca salina profunda.

2.3.2.5. Luteciense medio-superior. Fm Coubet y unidades suprayacentes

2.3.2.5.1. Areniscas bioclasticas, limolitas y margas grises. Fm Coubet (70). Luteciense
medio-superior

Las “Areniscas de Coubet” (PUIGDEFABREGAS y SOLER, 1980) o Fm Coubet (MATO et al.,
1994; MUNOZ et al., 1994) quedan limitadas al entorno de la Coma, donde la serie esta
truncada por el cabalgamiento frontal de las ldminas de Queralt. Yacen de forma discordante
sobre la Fm Vallfogona (67) con una potencia de unos 60 m.

Las areniscas son bioclasticas, de color ocre-grisaceo, con intercalaciones de limolitas y margas
gris-ocres y amarillentas, y contienen restos de lamelibranquios, gasterépodos y nummulites.
Estan dispuestas en capas subtabulares de potencia deci- y métrica, con base neta y techo
plano bioturbado, que pueden ordenarse en ciclos estrato- y granocrecientes de 3 a 5 m de
potencia. Se reconocen conglomerados de cantos redondeados y subangulosos de calizas y
areniscas mesozoicas y paledgenas y, en baja proporcion, de cuarzo y rocas paleozoicas. Las
facies descritas se interpretan como de frente deltaico en un delta dominado por avenidas.
La formacién puede datarse por su pertenencia a la parte mas superior de la biozona SBZ13
y a la SBZ14 (Figura 3).

2.3.2.5.2. Conglomerados y areniscas conglomeraticas rojas (71). Luteciense medio-superior

Esta unidad esta limitada al sector de la sierra de Pratformiu, donde alcanza una potencia
de unos 200 m, y se dispone de forma discordante sobre el Cretacico Superior y en rapido
cambio lateral de facies hacia el sureste a lutitas marrones con areniscas conglomeraticas,
correspondientes a la unidad 72.

Esta formada por capas de conglomerados y areniscas conglomeraticas de entre 1y 5 m, con
base erosiva y techo bien definido, separadas por lutitas arenosas. Muestran estratificacion
horizontal, con los cantos imbricados o con el eje mayor horizontal, y laminacion cruzada planar
y en surco en la fraccién arenosa. Los cantos se encuentran moderadamente a bien rodados,
provienen de calizas y areniscas mesozoicas y terciarias en un 70% y de rocas paleozoicas con
alguin granitoide el resto. Estas facies se sitGan en un contexto de abanico aluvial medio, y la
unidad se data por su posicién estratigrafica.

2.3.2.5.3. Lutitas marrones y areniscas conglomeraticas (72). Luteciense medio-superior

Esta unidad esta constituida por las facies distales de la unidad 71, con un espesor de varios
centenares de metros. Esta formada por argilitas de color marrén rojizo, en intervalos de espesor
métrico y decamétrico, con intercalaciones de areniscas y conglomerados, que disminuyen
hacia el sureste.
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Las areniscas son laminadas, con cantos bien rodados de rocas paleozoicas, o sin organizacion
interna, con cantos angulosos de calizas y areniscas mesozoicas y terciarias, soportados por
la matriz ("debris flow"). También se reconocen capas de espesor centi- y decimétrico de
areniscas de grano muy fino con laminacién paralela o cruzada de pequefa escala, y capas
de conglomerados, mas frecuentes hacia el noroeste, que no superan los 2 m. Estas facies se
consideran distales a medias en un medio de abanico aluvial.

2.3.2.5.4. Calizas beige y margas grises (73). Luteciense superior

Esta unidad se sitta al sur de la sierra de Pratformiu, con una potencia estimada de unos 150
m, y se dispone de forma concordante sobre la unidad 72, con la que se indenta lateralmente.

Esta formada por calizas y margas que alternan en tramos de espesor métrico a decamétrico.
Las calizas son micriticas, fétidas, de color beige, con laminacion paralela muy fina, y se
disponen en capas de potencia centi- y decimétrica, con bases y techos planos o suavemente
ondulados, y pueden tener una textura finamente cristalina. Las capas mas potentes, de hasta
2 m, suelen ser de textura “grainstone” de miliélidos. Estas facies se interpretan como lacustres
y de transicién a “lagoon” restringido.

2.3.2.6. Bartoniense-Priaboniense

El techo del Eoceno esté representado por tres unidades estratigraficas que se disponen de
forma discordante sobre la serie infrayacente.

2.3.2.6.1. Conglomerados polimicticos (74). Bartoniense-Priaboniense

Esta unidad esta formada por conglomerados masivos con una potencia maxima de 800 m.
Aflora de forma espectacular en la zona de confluencia del rio Aigua de Valls con el barranco
del Clot de I'Infern. Los conglomerados forman grupos de estratos de potencia decamétri-
ca, con estratificacion horizontal y superficies canalizadas, e intercalan lentejones arenosos
y microconglomeréaticos de escasa continuidad lateral. Los cantos tienen los ejes mayores
en disposicion horizontal o estan imbricados, su tamafio maximo medio es de unos 30 cm
y son subredondeados, con las proporciones: 50% de rocas sedimentarias y metamérficas
paleozoicas, 40% de calizas y areniscas mesozoicas y terciariasy 10% de cuarzo y granitoides.

Lateralmente, hacia el este y oeste, los conglomerados incorporan progresivamente términos
arenosos Y lutiticos, en capas de potencia métrica, que evidencian un cambio de facies a la
unidad 75. En la sierra de Ensija, la unidad incorpora tres secuencias separadas por discordancias
internas, que se inician cada una con una cuia de conglomerados monomicticos (76). Estas
facies son proximales y medias de abanico aluvial y la edad de esta unidad se deduce por sus
relaciones con el emplazamiento de unidades estructurales (VERGES, 1993).
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2.3.2.6.2. Lutitas, areniscas y conglomerados (75). Bartoniense-Priaboniense

Esta unidad es predominantemente lutitica y se dispone en tramos de espesor métrico, con
intercalaciones de capas de areniscas, a veces conglomeraticas y, eventualmente, conglome-
rados. Se reconoce en el extremo meridional en forma discordante sobre distintas unidades
del Luteciense (71 a 73), y es el equivalente distal de los conglomerados de la unidad 74. La
potencia es muy irregular y puede alcanzar un maximo de 150 m.

Las areniscas se presentan en estratos subtabulares, centi- y decimétricos, y son de grano fino.
Los niveles de areniscas conglomerdaticas y conglomerados son de potencia métrica, de hasta
3 m, con cantos angulosos y monomicticos de calizas y areniscas cuando evolucionan a la
unidad 76, o rodados y polimicticos si evolucionan a la unidad 74. Estas facies son de abanico
aluvial medio a distal.

2.3.2.6.3. Conglomerados monomicticos (76). Bartoniense-Priaboniense

Esta unidad aparece en la sierra de Ensija y proximidades (blogue superior del cabalgamiento
del Coll del Ferrus) configurando tres tramos, el primero yacente sobre el Cretécico Superior y
los dos restantes intercalados entre conglomerados polimicticos (74). Cada uno de estos tramos
presenta el limite basal erosivo y discordante mientras que el limite superior es transicional. La
potencia es variable, alcanzando unos 400 m en la Roca Gran del Ferrds. También se incluyen en
esta unidad, por similitud de facies y por la litologfa de los cantos, los conglomerados aislados
monomicticos que se encuentran entre Tuixén y la Coma, discordantes sobre el Cretacico
Superior y Jurasico, en el bloque inferior del cabalgamiento de la sierra de Ensija y en el Coll
de Cap de la Creu, al sureste de Goésol.

Los conglomerados son de de cantos de calizas y areniscas mesozoicas y paledgenas, y forman
estratos masivos de orden decamétrico, con cantos subangulosos y bloques (facies proximales
de abanico aluvial). Lateralmente evolucionan a niveles bien estratificados, de orden métrico,
subtabulares, con cantos subredondeados y algo mas polimicticos (facies medias). En la unidad
coalescen un sistema aluvial local con otro de drea fuente mas alejada.

2.3.3. Oligoceno

2.3.3.1. Conglomerados polimicticos cementados (77). Oligoceno

Esta unidad se limita a cuatro reducidos afloramientos que pueden estar relacionados con
estructuras tectonicas, tres de ellos en el sector central (Roca del Millet, Coll de Josa, sierra de
la Portella) y uno al sureste (“klippe” de I'Arp).

Los conglomerados se disponen de forma discordante sobre distintas unidades mesozoicas y
paledgenas marinas, y son masivos, con cantos variables y caracteristicos, bien cementados.
Presentan potencias de algunas decenas de metros y se atribuyen al Oligoceno por ser mas
jovenes y estar desconectados de los depdsitos aluviales finieocenos (74 a 76), que se encuen-
tran mas al sur.
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2.3.4. Nebgeno

2.3.4.1. Conglomerados, limolitas ocres y areniscas con restos carbonosos (78). Nedgeno

Esta unidad se localiza entre Sorribes y Férnols, donde se dispone de forma discordante sobre
materiales tridsicos y lidsicos en el borde sureste del diapiro de Foérnols. Estd compuesta por
diversas facies detriticas con cambios laterales o relaciones erosivas entre ellas. Predominan los
niveles subtabulares, de potencia deci- y métrica, de conglomerados calcareos, bien rodados,
cementados, con soporte de matriz arenosa gruesa, con cantos subsidiarios de areniscas,
conglomerados, cuarcitas y cuarzo, que gradan a areniscas hacia techo. Alternan con limo-
litas ocres y grisdceas de potencia deci- y métrica, finamente laminadas, con intercalaciones
tabulares o canalizadas de areniscas finas con materia organica, areniscas de grano medio y
gravas con blogues de hasta 50 cm.

Estos materiales se encuentran afectados por actividad diapirica, de modo que muestran
variaciones bruscas de espesor y buzamiento que impide el levantamiento de una serie tipo y
el calculo de su potencia. Entre Férnols y el torrente de Ribanegra forman un pliegue sinclinal
en discordancia progresiva.

En cuanto a su datacion, el grado de deformacion, su localizacion a cotas bajas rodeados de
relieves positivos y su geometria discordante, permiten considerarlos anteriores a las formacio-
nes superficiales, de probable edad miocena-pliocena por correlacién con las cuencas vecinas
de la Seu d’Urgell y Bellver de Cerdanya (Hojas n® 215y n°® 216).

2.4. CUATERNARIO

Las formaciones cuaternarias de la Hoja son basicamente de origen fluvial, depdsitos de ladera,
deslizamientos y abanicos aluviales. Localmente existen “tills” glaciares, facies glaciolacustres
y dolinas rellenas. Se han cartografiado un total de 14 unidades (79 a 92), que tienen sus
equivalentes formaciones superficiales y formas del relieve en el Mapa geomorfolégico, por lo
que la descripcion que sigue a continuacion se complementa con el epigrafe 4.3.2 Modelado
y formaciones superficiales.

2.4.1. Pleistoceno

2.4.1.1. Gravas subrodadas cementadas (79). Pleistoceno

Esta unidad es de reducida extensién y se sitla en la desembocadura del torrente de la Basera,
al norte de Tuixén. Se trata de gravas subangulosas a rodadas, con matriz limosa o arenosa,
cantos calcareos y buena cementacion, afectadas de fracturacion (“Gravas de Tuixén”). Son
sedimentos de origen fluvial con una edad que se estima pleistocena, pero mas antigua que
el abanico aluvial (83) situado al sur de la misma localidad.
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2.4.1.2. Gravas anqulosas carbonatadas, fuertemente cementadas (80). Pleistoceno

Esta unidad engloba dos formaciones con morfologia de terraza, situadas al este de Cornellana
y al oeste de Josa (“Brechas de Cornellana y Josa”). Tienen de 5 a 10 m de espesor, base
erosiva y techo plano, y se disponen de forma discordante sobre el sustrato con el escarpe a
100 m o mas sobre el nivel actual.

Estos depdsitos serfan los mas antiguos de la Hoja, y estan formados por gravas y brechas
calcdreas que intercalan limos con cantos dispersos, de cantos angulosos y, ocasionalmente,
subrodados. Estan bien cementadas excepto en algunos tramos finos que les confieren un
aspecto cavernoso. Las capas son de espesor decimétrico, lenticulares o subtabulares, con base
erosiva. Son depositos de origen poligénico.

2.4.1.3. Limos y arcillas de descalcificacion (81). “Terra rossa”. Pleistoceno

Esta unidad esta formada por arcillas y limos rojizos que rellenan depresiones endorreicas o
dolinas karsticas, con un espesor de varios metros. Son el residuo insoluble de la descalcificacion
de las calizas del sustrato. Se desarrollan en el macizo del Port del Comte y al sur de I'Aspa.

2.4.1.4. Gravas rodadas con matriz arenosa. Terrazas altas (82). Pleistoceno

Esta unidad esta formada por las terrazas colgadas de los rios de la Vansa y Bona, constituidas
por gravas polimicticas con matriz arenosa, bloques dispersos, tramos de limos con cantos y
cementacioén variable, alta en los 50 cm superiores. Estan bastante degradadas y se presentan
con un escarpe superior a los 20 m de altura sobre el nivel fluvial actual, dejando al descubierto
el sustrato en la parte inferior.

2.4.1.5. Gravas rodadas con matriz arenosa (83). Conos aluviales. Pleistoceno

Esta unidad agrupa los conos aluviales antiguos, que pueden preservar la geometria de abanico,
como ocurre en el torrente de Rubinat al sureste de Gosol (CASOLIVA y MARTINEZ, 2000), al
sur de Tuixén, al este de Josa y al sur de Cava. Se trata de gravas con matriz arenosa y bloques
dispersos. En Gésol y Tuixén son gravas poco rodadas con algunos blogues calcareos y matriz
arenosa no cementada. En los rios de la Vansa y Bona, las gravas son mas rodadas, polimicticas
y mejor cementadas, especialmente a techo. Al este de Sorribes forman una terraza colgada
sobre el sustrato mioceno, con el escarpe a mas de 20 m sobre el nivel fluvial actual. En
Josa y Cava las gravas estan mas desorganizadas, con matriz limosa sin cementar, los cantos
escasamente rodados, y transportan abundantes blogues. Los sedimentos fluviales de fondo
de valle (91) se encajan sobre los abanicos aluviales de esta unidad.

2.4.1.6. Gravas, conglomerados, limos (84). Glacis. Pleistoceno

Esta unidad agrupa los glacis, formados por gravas con niveles de limos con cantos dispersos,
con una potencia entre 5y 10 m. En el sector de Cornellana-Férnols-Tuixén estan incididos
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seglin un escarpe a una cota de mas de 80 m sobre el rio de la Vansa y el torrente de Ribanegra.
En Saldes el escarpe estd muy degradado y se encuentra a una cota de mas de 30 m.

Los glacis presentan diversas facies: gravas rodadas con matriz limosa o arenosa poco cemen-
tada, gravas y gravillas angulosas con poca matriz fina bien clasificadas y gradadas tipo “gréze
litée” (SOLE SUGRANES, 1973b), gravas heterométricas subangulosas y algunos bloques con
matriz limosa, y niveles de limos arenosos con cantos dispersos. Estos materiales se datan como
pleistocenos, mas jovenes que las gravas cementadas (80) y mas antiguos que la mayoria de
depositos de ladera cartografiados.

2.4.2. Pleistoceno-Holoceno

2.4.2.1. Gravas angulosas y brechas con matriz (85). Coluviones, derrubios. Pleistoceno-
Holoceno

Esta unidad agrupa los coluviones, que estan formados por bloques y cantos con matriz en
proporciones variables y limos con abundantes cantos dispersos. Incluyen también niveles de
gravas angulosas bien estratificadas y clasificadas, con escasa matriz limosa, de tipo “gréze
litée”. Se disponen adosadas al pie de los relieves pronunciados y escarpes, formadas por la
caida de rocas. Son pues sedimentos de origen coluvial, que pueden acumular desde pocos
decimetros a varios metros, por lo que muchos de ellos no son cartografiables.

2.4.2.2. Masas desprendidas. Deslizamientos (86). Pleistoceno-Holoceno

Esta unidad engloba materiales heterogéneos procedentes de deslizamientos, desprendi-
mientos, caidas rotacionales, reptaciones, flujos y movimientos mixtos. Son el producto de
movimientos en masa que pueden involucrar extensiones superiores al km?, como en la sierra
del Verd y en la vertiente este del macizo del Port del Comte. También se identifican al norte
de la sierra de Ensija y en la vertiente meridional del rio de la Vansa, y destaca la colada de
barro situada al oeste de la Coma. Al norte de la sierra del Cadi las masas deslizadas son de
extension hectométrica. En general se les atribuye una edad sub-actual a reciente, pero pueden
ser antiguas.

2.4.2.3. Caos de bloques desprendidos (87). Pleistoceno-Holoceno

Esta unidad engloba bloques calcareos angulosos, desordenados y cadticos, de orden métrico,
originados a partir de la caida gravitacional desde los escarpes adyacentes de calizas. Los
intersticios entre bloques incluyen fragmentos menores producto de la gelifraccion y pueden
contener matriz limosa infiltrada. Destacan los depésitos desprendidos de las calizas del Ga-
rumniense, como por ejemplo al sureste de Saldes, al sur de Comabona (sierra del Cadi), al
noroeste del Cap del Orri, al norte de la Coma y al norte de los Cingles de Costafreda.
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2.4.2.4. Gravas y bloques angulosos heterométricos (88). “Tills” glaciares. Pleistoceno-
Holoceno

Esta unidad esta constituida por gravas con bloques angulosos y matriz limosa sin cementar, que
forman un depésito heterométrico desorganizado, generalmente con morfologia de cordén. Se
interpretan como “tills” sedimentados en morrenas laterales o frontales de pequefios glaciares
de circo del ultimo méaximo glacial.

2.4.3. Holoceno

2.4.3.1. Limos lacustres (89). Holoceno

Esta unidad se ha reconocido en Prat del Cadi, al sur de Estana, en un rellano colmatado con
sedimentos limosos situado entre “tills”, que se interpreta como un depésito glaciolacustre,
posterior a la fusion del glaciar. Se trata probablemente de arcillas y limos con abundante
materia organica y algunos cantos angulosos dispersos procedentes de los escarpes cercanos.

2.4.3.2. Bloques angulosos (90). Canchales. Holoceno

Esta unidad contiene bloques y cantos angulosos, bien estratificados, con buena clasificacion.
Las gravas tienen matriz limosa en la base y son mas limpias a techo por lavado de los finos. La
cementacion es nula o muy escasa. Representan los canchales funcionales actuales, abundantes
en la vertiente norte de la sierra del Cadiy en el macizo del Pedraforca (MARTINEZ, 2000).

2.4.3.3. Gravas y arenas (91). Depdsitos de fondo de valle, terrazas bajas y conos. Holoceno

Esta unidad est& formada por gravas con matriz arenosa, arenas con lentejones de gravas y
limos con cantos dispersos. Estos depositos forman el lecho de los rios Cardener, la Vansa, Josa,
Mola, Aigua de Valls, Ribanegra, riera de Gresolet y de los torrentes de la vertiente norte de la
sierra del Cadi. La potencia es variable, desde pocos decimetros a escasos metros, y se restringen
a estrechas franjas encajadas con vertientes muy abruptas. En la zona central de los valles
dominan los lentejones de gravas, gravillas y arenas, de tendencia granodecreciente, coronados
por limos con cantos dispersos. Enrasan con depdsitos coluviales (85) que se encuentran en
indentacion lateral o les recubren.

2.4.3.4. Depésitos antropicos (92). Holoceno

Esta unidad est4 formada por los materiales antrépicos de relleno de restauracién de ex-
plotaciones mineras a cielo abierto, como por ejemplo en las antiguas minas de carbén del
Garumniense, a lo largo de la sierra de Ensija, al sur del macizo del Pedraforca (I'Aspa) y al oeste
de Saldes. Los materiales proceden de desmontes en suelos y roca, realizados en el marco de
obras diversas, junto con los estériles de las propias explotaciones mineras.
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3. TECTONICA

La Hoja de Gosol se sitla en el sector occidental de los Pirineos orientales, y comprende un
fragmento de la zona Axial pirenaica (unidad del Orri) y diversas unidades aléctonas alpinas,
gue en conjunto configuran un area estructuralmente compleja, de gran interés para el analisis
de la geometria y dindmica de los cabalgamientos alpinos pirenaicos.

3.1. ESTRUCTURA GENERAL DE LOS PIRINEOS

Los Pirineos son una cadena alpina de pliegues y cabalgamientos que se extiende de este a
oeste a lo largo del borde norte de la peninsula Ibérica. Tienen una longitud de 425 km en
superficie que se prologan hasta los 1.100 km bajo el océano Atlantico, y se dividen en tres
fragmentos: los Pirineos occidentales o vasco-cantébricos, los Pirineos centrales, situados entre
las fallas de Pamplona y del Segre, y los Pirineos orientales, que se extienden desde la falla del
Segre hasta el mar Mediterraneo.

El orégeno pirenaico se forma desde el Cretacico Superior hasta el Mioceno inferior como re-
sultado de la convergencia y colision entre las placas Ibérica y Europea, que causa la subduccion
parcial de la primera y un acortamiento estimado entre 90 y 190 km (MUNOZ et al., 1986;
BEAUMONT et a/., 2000; MOUTHEREAU et al., 2014; MUNOZ, 2019). La compresién supone
la inversion de un hiperextendido sistema de “rift” que exhuma el manto entre las dos placas,
gue se ha venido desarrollando durante el Jurasico Superior-Cretéacico Inferior, conectando el
Atlantico con el Tethys JAMMES et al., 2009; LAGABRIELLE et al., 2010; TUGEND et al., 2014).

Los Pirineos muestran un nucleo central de rocas paleozoicas, flanqueado al norte y al sur por
coberteras meso-cenozoicas. El nucleo (la zona Axial) estd formado por grandes domos de
rocas cambro-ordovicicas separados por sinformes de rocas silUrico-devonicas, estructuras que
lateralmente son cortadas por batolitos graniticos. La cobertera se estructura en una secuencia
de anticlinales y sinclinales mesozoicos carbonatados, con los sedimentos clasticos finicretacicos
a eocenos acumulados a lo largo de los sinclinales.

Estas estructuras fueron mayoritariamente consideradas autéctonas hasta los afos 70 del siglo
pasado, interpretadas como pliegues, fallas de desgarre y cabalgamientos menores (véanse
por ejemplo, sintesis sobre las diversas interpretaciones en HARTEVELT, 1970 y SEGURET,
1972). En el sector este de los Pirineos orientales, sin embargo, algunas unidades ya habian
sido interpretadas como aléctonas. En los afios 70 se ponen de manifiesto mantos como el
Montsec, a partir de la informacién aportada por la exploracion petrolera, y el Pedraforca (por
ejemplo, SEGURET, 1972; GARRIDO-MEGIAS, 1973; GARRIDO-MEGIAS y POSADAS, 1981).
En los afios 80 las interpretaciones aloctonistas se suceden (WILLIAMS y FISCHER, 1984;
CAMARA y KLIMOWITZ, 1985; MUNOZ et al., 1986; entre otros) de forma que los Pirineos
son interpretados como un sistema imbricado de cabalgamientos despegados del basamento
de la zona Axial.

En los anos 90, el corte interpretativo del perfil de sismica profunda ECORS (CHOUKROUNE y
ECORS TEAM, 1989), muestra una cufia orogénica asimétrica de doble vergencia, formada por
un apilamiento antiformal de mantos inferiores de basamento varisco vergentes al sur, bordeado
por secuencias de mantos superiores de cobertera vergentes al norte y al sur (MUNOZ, 1992).
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Los mantos inferiores son, de inferior a superior: Rialp, Orriy les Nogueres. El primero aflora
sélo en una estrecha ventana tectdnica, mientras que los otros dos se reparten, a mitades
practicamente iguales, la superficie de la zona Axial. Los mantos superiores meridionales
son, de norte a sur: Béixols, Montsec y Sierras Marginales, y se estructuran en secuencia de
propagacion de bloque inferior (“piggy-back”) desde el Cretacico Superior al Oligoceno. El
cabalgamiento basal y frontal de todo este sistema se sitUa sobre un Paledgeno autéctono
discordante sobre el basamento pre-varisco, ambos en continuidad con la sucesién de la cuenca
del Ebro (CLAVELL et al., 1988; MUNOZ et al., 2018).

El manto de Bdixols posee un Cretacico Inferior potente y completo pero muy irregular; el
manto del Montsec muestra un Jurasico y Cretacico Superior completos, sin apenas Cretacico
Inferior; y las Sierras Marginales presentan una serie reducida de Cretécico Superior-Paleoceno
discordante sobre un Jurasico incompleto. Entre estas unidades se desarrollan las cuencas
sedimentarias finicretacicas a eocenas que fosilizan los cabalgamientos que las limitan.

3.2. LOS PIRINEOS ORIENTALES

Los Pirineos orientales constituyen el fragmento de la cadena pirenaica que se extiende desde
la zona de rampas oblicuas del Segre (CLAVELL et al., 1988; VERGES, 2003) hasta el mar
Mediterraneo. Al igual que los Pirineos centrales, estan formados a su vez por los dos grandes
dominios estructurales, basamento y cobertera.

El basamento esta formado por los mantos inferiores de Orriy les Nogueres (Paleozoico) y Cadi
(Meso-Cenozoico). Las unidades de cobertera reproducen, en una franja mucho mas estrecha,
el esquema estructural de los Pirineos centrales, y conforman secuencias de mantos con una
serie mayoritariamente mesozoica, pero tienen un &mbito areal restringido al oeste (Pedraforca,
sierra del Verd, Queralt) y al este (Figueres-Montgri). La estimacion del acortamiento en los
Pirineos orientales oscila entre 111y 125 km (VERGES et al., 1995, 2002; GROOL et al., 2018).

3.3. UNIDADES ESTRUCTURALES DEL SECTOR OCCIDENTAL DEL MANTO DEL CADI

3.3.1. El basamento pirenaico y las unidades variscas

En el basamento pirenaico se encuentran reflejados tres episodios magmaticos (Cadomiense,
Sardicoy Varisco) y tres fases de deformacion (Sardica, Varisca o Hercinica y Alpina). El Paleozoico
varisco se encuentra dividido en dos grandes conjuntos: un conjunto basal pre-sardico, neopro-
terozoico y cambro-ordovicico, afectado de esquistosidad, fallas y pliegues extensionales, y un
conjunto superior pre-varisco de edad Ordovicico Superior a Carbonifero Inferior. La orogenia
Varisca (parte alta del Carbonifero Inferior) desarrolla foliacion, metamorfismo regional y estruc-
turas tales como domos metamaérficos de gneises y pliegues kilométricos. Los cabalgamientos,
despegados a nivel de las pizarras del Silurico, predominan en la serie siltrico-carbonifera.

En el dmbito de la Hoja de Gosol, el basamento varisco forma parte de dos unidades (Figura 4):

— Al noroeste, del manto del Orri (unidad de Ges-Estana).
— Al noreste, del zécalo varisco del manto del Cadi.
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3.3.1.1. Manto del Orri (unidad de Ges-Estana)

La terminacién del domo del Orri de los Pirineos centrales en direccion este, forma un apéndice
o franja alargada, que HARTEVELT (1970) define como unidad de Ges-Estana, constituida por
rocas cambro-ordovicicas y del Ordovicico Superior. Al norte esta unidad queda limitada por las
fallas normales de Querforadat, del sistema de fallas nedgenas de la Cerdanya. Al sur, queda
cubierta de forma discordante por una sucesion de edad Estefaniense-Triasico Superior, sobre
la que yace el Cretacico Superior en contacto discordante y sustractivo que se ha interpretado
como rampa basal del manto del Cadi (FLINCH y CASAS, 1996). La unidad muestra un bas-
culamiento axial muy suave al este, hasta que se sitla por debajo del Siltrico-Devoénico de la
unidad del Cadi (cabalgamiento de Prat d'Aguilo).

HARTEVELT (1970) y SPECKSNIJDER (1986) describen la estructura interna de la unidad de
Ges-Estana. La esquistosidad es paralela a la estratificacion, ambas plegadas en anticlinales de
orientacion este-oeste con planos axiales de crenulacion o esquistosidad de fractura buzando
unos 45° al norte. Estos pliegues son asimétricos, con flancos meridionales cortos muy pen-
dientes y flancos septentrionales largos y suaves, bien desarrollados en el sector de Ges y que
se van acabando gradualmente hacia el este.

Al norte de la unidad de Ges-Estana se sitUa la unidad del Segre, caracterizada por cabalga-
mientos dirigidos hacia el sur en la serie Silurico-Carbonffero Inferior. GARCIA-SANSEGUNDO
et al. (2011) y MARGALEF et al. (2017) presentan cortes de la zona Axial que llegan hasta la
unidad de Ges-Estana.

3.3.1.2. Basamento varisco del manto del Cadi

El manto del Cadi (MUNOZ, 1985) es uno de los mantos inferiores pirenaicos, compuesto por
un zécalo varisco sobre el que se dispone de forma discordante una cobertera de molasas
estefano-pérmicas y una potente serie meso-cenozoica. El nucleo varisco estd compuesto de
Siltrico, Devonico y Carbonifero Inferior en facies Culm (CASAS et al., 1989), y su estructura
resulta del apilamiento de ldminas cabalgantes variscas, vergentes al sur y despegadas a nivel
de las pizarras silUricas, que constituyen la prolongacion hacia el oeste de la estructura de la
Tosa d'Alp, Hoja de la Pobla de Lillet, n°® 255 (DOMINGO et al., 1988).

El cabalgamiento de Serra Cavallera se interpreta como base del zécalo varisco del manto
del Cadi (Figuras 5y 6, Corte I'-I"” del Mapa Geolodgico). El cabalgamiento va cortando
serie hacia el norte hasta adentrarse en el Cambro-Ordovicico y convertirse en la base del
manto del Orri (VERGES, 1993; ICGC, 2010). Sin embargo, MUNOZ (1995), MUNOZ et al.
(1986) y ICGC (2014) correlacionan los mantos del Cadiy les Nogueres, lo que implica que
el cabalgamiento basal debe situarse a un escalén mas elevado, por ejemplo, a nivel del
Tridsico Superior (cabalgamiento de les Nogueres; FLINCH y CASAS, 1996). En la presente
memoria, aungue se han cartografiado estructuras de despegue y cabalgamientos menores
como el de Prat d’Aguild, se opta por la primera versién. Véase también el epigrafe 3.5.
Restitucion de las unidades alpinas.
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3.3.2. Unidades alpinas

En el sector occidental del manto del Cadi, la cobertera muestra una superposicién anémala
de Cretacico sobre Eoceno, que ya fue cartografiada como aldéctona por G. ASTRE en los
anos 20 (BILOTTE y ARAGONES (2010). Posteriormente, esta disposicion se ha interpretado
como subautéctona o moderamente aléctona y transportada hacia el norte o el sur, o for-
mando parte de estructuras extrusivas de doble flujo e incluso aléctona hacia el este y oeste.
GUERIN-DESJARDINS y LATREILLE (1962) la interpretan como un “klippe” sobre formaciones
autdctonas. Posteriormente SEGURET (1972) define el manto del Pedraforca como una unidad
cretacica emplazada sobre materiales eocenos. VERGES y MARTINEZ (1988) dividen el manto
del Pedraforca en dos unidades, el manto inferior, constituido principalmente por materiales
del Cretacico Superior, y el manto superior, formado basicamente por rocas del Cretacico
Inferior y que se considera generado por la inversion tectdnica de una cuenca extensional. En
los mapas modernos se divide a su vez el manto inferior del Pedraforca en dos unidades, las
ldminas de Queralt y el manto de la sierra del Verd (véase por ejemplo, el Atles geologic de
Catalunya, ICGC, 2010).

Un corte estructural del sector occidental de los Pirineos orientales muestra una superposicion
de unidades aléctonas de vergencia sur que, de inferior a superior, son (Figuras 5y 6):

— El manto del Cadi, compuesto de z6calo varisco (Orri vs. les Nogueres) y cobertera alpi-
na constituida mayoritariamente por materiales cenozoicos, superpuesta al Palebgeno
autoctono.

— La ldmina del Port del Comte, que se considera una subunidad del manto del Cadi, al
que se superpone en su flanco suroccidental. Su serie es mayoritariamente paledgena.

— Las ldminas de Queralt, caracterizadas por series mesozoicas poco potentes. Se correla-
cionan con las ldminas de las Sierras Marginales de los Pirineos centrales.

— El'manto de la sierra del Verd, constituido por una serie del Cretécico Superior-Ceno-
zoico. Se interpreta como equivalente oriental del manto del Montsec.

— El manto superior del Pedraforca, que incorpora unidades del Jurasico y Cretacico In-
ferior. Es equiparable al manto de Boixols y en su base muestra una escama tectoénica
(unidad Intermedia).

3.3.2.1. Manto del Cadi

La cobertera alpina del manto del Cadi se estructura en un amplio sinclinal (Ripoll) de direccion
este-oeste y ligera vergencia hacia el sur (MUNOZ, 1985). Su rampa basal y frontal es el
cabalgamiento de Vallfogona, que discurre entre materiales paledgenos y pone en contacto la
unidad con el antepais deformado de la cuenca del Ebro (MUNOZ et al., 1986). Esta estructura
es el cabalgamiento basal (“sole thrust”) del sistema de unidades aldctonas de los Pirineos
orientales (Corte I-I" del Mapa Geoldgico).

La serie estratigrafica alpina del manto del Cadi se presenta diferenciada en sus flancos norte
y sur. El flanco norte estd formado por una serie monoclinal vergente al sur, constituida por
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Trias, un Cretacico Superior muy reducido, y una sucesiéon Garumniense a Eoceno medio con
un espesor de entre 3y 5 km. El flanco sur se muestra como una estrecha franja entre el
cabalgamiento de Vallfogona y el frente de las ldminas de Queralt, dominantemente constituida
por las turbiditas de la Fm Vallfogona y sus unidades asociadas.

El manto del Cadi soporta la cuenca “piggy-back” de Ripoll, caracterizada por un surco turbidi-
tico del Eoceno inferior que se deposita sincronicamente con el emplazamiento de las laminas
de Queralt y el manto de la sierra del Verd, y una sucesién marino-somera a continental del
Eoceno medio-Oligoceno, coetédnea con la emergencia de la rampa frontal del cabalgamiento
de Vallfogona y el apilamiento antiforme (“underthrusting”) de las unidades de basamento.
Estos emplazamientos son los que pliegan el manto y sus formaciones sobreimpuestas en
sinclinal (MUNOZ et al., 1986; PUIGDEFABREGAS et al., 1986; BURBANK et al., 1992).

Las unidades evaporiticas relacionadas con las turbiditas (yesos de Vallfogona, Beuda, del Serrat)
actuan como el principal nivel de despegue en los Pirineos orientales y controlan los ultimos
estadios de la evolucion estructural del manto del Cadi (VERGES et al., 1992). El depocentro
de la cuenca evaporitica se encuentra en el bloque inferior, como se deduce de la informacién
de subsuelo (MARTINEZ et al., 1997).

3.3.2.2. Ldmina del Port del Comte

Esta ldmina se considera una subunidad del manto del Cadi, al que se superpone mediante
el cabalgamiento del Port del Comte (Corte I-I). Es de forma triangular y esta limitada por las
rampas oblicuas del Segre y Cardener, a oeste y este respectivamente. Al sureste de la ldmina, su
rampa frontal cabalga materiales eocenos del manto del Cadiy hacia el oeste se entronca con
el cabalgamiento de Vallfogona a la altura del Coll de Jou (Hoja de Sant Llorenc de Morunys,
n° 292). Ambas estructuras quedan fosilizadas mas al oeste por los conglomerados oligocenos
del antepais en el sector de Cambrils (Hoja de Oliana, n° 291). En el ambito de la Hoja de Gdésol
solo entra el fragmento septentrional de la ldmina del Port del Comte.

La serie de la ldmina del Port del Comte esta formada por un Jurasico limitado al extremo
occidental, un Cretacico reducido y un Eoceno inferior-medio bien desarrollado, con altos
relieves proporcionados por las calizas con alveolinas. Su estructura interna se caracteriza por
una serie de pliegues de direccién noreste-suroeste, con niveles de despegue en el Keuper
(GUERIN-DESJARDINS y LATREILLE, 1962; SOLE SUGRANES, 1973a; VERGES, 1993), cortados
ortogonalmente por la falla del Cardener y el cabalgamiento de Vallfogona. El crecimiento de
estos pliegues es simultaneo a la sedimentacion del Eoceno inferior-medio, como lo atestiguan
los cambios de potencias y facies (BETZLER, 1989a) y la discordancia de la Fm La Penya (Ypre-
siense superior-Luteciense inferior), que recubre los pliegues en la zona de I'Arp, en el flanco
septentrional del anticlinal de Tossa Pelada. La orientacion de los pliegues, paralela a la rampa
del Segre y a la rampa frontal de la ldmina, marcan su direccion de transporte hacia el sureste,
comportandose la falla del Cardener como rampa lateral (VERGES, 1993).
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3.3.2.3. Ldminas de Queralt

Las ldaminas de Queralt cabalgan la Idmina del Port del Comte por el norte, donde se han
cartografiado, de noroeste a sureste, las unidades de Ossera-Alzina, Padrinas y Coll de Port
(Figura 5, Corte I-I" del Mapa Geoldgico).

En direccién sureste entran en el ambito de las Hojas vecinas, donde la rampa basal cabalga
sobre las turbiditas de Vallfogona del manto del Cadi. La sucesion de las ldminas esta formada
por Jurasico, un reducido Senoniense, Garumniense, llerdiense y unidades aluviales del Eoceno
inferior-medio. Una descripcién mas detallada de las laminas de Queralt se encuentra en la
memoria de la Hoja de Sant Lloreng de Morunys (n°® 292).

3.3.2.4. Manto de la sierra del Verd

El manto de la sierra del Verd es de forma trapezoidal y se sobrepone por encima del fragmento
occidental del manto del Cadi, sobre el que se estructura en sinclinal (Vallcebre) y en relacion
de rellano o rampa muy suave (Cortes II-II" y lll-lll" del Mapa Geoldgico). Esta formado por tres
ldminas, que de oeste a este son: sierra del Verd s.s., Ensija-los Rasos de Peguera y la Nou, si
bien en el ambito de la Hoja de Gosol entran sélo la primera y la subunidad de Ensija de la
segunda (Figura 5). La sierra del Verd s.s., en el frente del manto, es un sinclinal con geometria
de "pop-up” limitado por dos cabalgamientos de vergencias opuestas (véase la Figura 6). La
serie del manto de la sierra del Verd, en el area del macizo del Pedraforca, estd formada por
Keuper (nivel de despegue), un Lias reducido, Cenomaniense superior, aflorante en la zona
norte del manto, Santoniense, una potente serie Campaniense-Maastrichtiense y Garumniense.

La distribucion tridimensional del Cretacico Superior del manto de la sierra del Verd sugiere que
su geometria esta controlada por la forma de la cuenca. La serie mas potente, de facies mas
distales y completa se encuentra en la parte mas septentrional y, hacia el sur, los materiales
son mas modernos, de facies mas proximales y menos potentes, caracteristicas que también
se observan en sentido este-oeste (BILOTTE, 1985; VICENS, 1992; VERGES et al., 1994).

3.3.2.5. Manto superior del Pedraforca

El manto superior del Pedraforca (VERGES y MARTINEZ, 1988) se superpone al manto de la
sierra del Verd en su extremo noroccidental y se divide en tres ldminas que, de oeste a este,
son Puig Galliner, Cloterons y Pedraforca s.s. (Figura 5). Las dos laminas occidentales estan
formadas basicamente por materiales del Jurasico y Cretécico Inferior. La serie del Pedraforca
s.s. esta constituida por Keuper, Lias, Dogger, un Cretacico Inferior potente y completo y parte
de la serie del Cretécico Superior (Cenomaniense superior-Santoniense).

La ldmina de Puig Galliner forma un sinclinal suave de orientaciéon noreste-suroeste cabalgada,
hacia el este, por la ldmina de Cloterons, que buza hacia el sur formando un pequefo pliegue
anticlinal invertido en la parte frontal, visible en las cercanias de Goésol (Corte II-II” del Mapa
Geolbgico). Esta ldmina queda separada de la ldmina del Pedraforca s.s. por una estructura
de direccién noroeste-sureste, situada en el valle de Goésol, que es, probablemente, una falla
extensional del Cretacico Inferior que delimitaba la geometria de las cuencas.
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La ldmina del Pedraforca s.s. se divide en dos unidades separadas por el cabalgamiento del
Coll del Verdet (Corte llI-llI” del Mapa Geoldgico). La unidad meridional engloba las dos cimas
del macizo, formadas por calizas verticalizadas del Cretacico Inferior, que buzan fuertemente
hacia el sur pero amortiguan su pendiente hacia la base, formando un &ngulo de rampa con
el cabalgamiento, o dispuestas en “onlap” sobre el Jurasico. La unidad septentrional forma
un sinclinal con despegue a nivel del Keuper, y estd constituida por dos escamas cabalgantes
de materiales tridsicos y jurasicos. El cabalgamiento del Coll del Verdet muestra una geometria
de falla normal y se interpreta como una falla extensional mesozoica invertida.

El cabalgamiento basal del manto superior del Pedraforca muestra una geometria de rampa
de bloque superior, plegado suavemente en forma cdncava con una ligera inclinacion al sur.
Hacia el norte se entronca con el cabalgamiento del manto de la sierra del Verd en la zona del
Collell, pero un retrocabalgamiento mas joven lo desplaza unos 2 km hacia el noreste (Figura 5;
Corte llI-IlI" del Mapa). La traza del cabalgamiento basal cierra por el este en el macizo del
Pedraforca y, por el ceste, en las sierras de Cloterons y Puig Galliner. En la vertiente sur del
macizo del Pedraforca afloran conglomerados discordantes sobre los materiales mesozoicos del
manto de la sierra del Verd (Roca Roja, unidad 54), con geometrias en abanico, que se hacen
equivalentes a los conglomerados de la parte media del Garumniense del Coll de la Trapa.

La restitucion del corte estructural muestra que la inexistencia del Cretacico Inferior en el bloque
inferior, pero con presencia de Jurasico y Keuper, se debe a una geometria extensiva previa,
similar a la del manto de Béixols (BERASTEGUI et al., 1990; VERGES, 1993). En este sentido,
VERGES y MARTINEZ (1988) interpretan que el manto superior del Pedraforca representa la
inversion durante el Cretacico Superior de una falla extensional activa durante el Cretécico
Inferior, pero VERGES (1993) propone que la falla principal extensiva es el cabalgamiento del
Coll del Verdet, y que la falla basal del manto es un atajo (“short-cut”) de la falla principal
(Corte llI-lII" del Mapa Geoldgico). SAURA et al. (2016) reinterpretan el manto superior del
Pedraforca como una estructura “salt roller”, resultante de la inversién tectdnica de un sistema
extensional ligado a la tecténica salina cretcica.

3.3.2.5.1. Unidad Intermedia

La unidad Intermedia (VERGES, 1993; MARTINEZ et al., 1996, 2001) es una escama cabalgante
de escasa potencia pero con continuidad cartogréfica, que aflora en el limite oriental del
manto superior del Pedraforca por debajo de su cabalgamiento basal (Figura 5; Corte llI-IlI’
del Mapa Geoldgico). Esta unidad estd formada por una serie santoniense, que aflora al
norte del macizo, seguida hacia el sur por una serie de brechas muy recristalizadas, de clastos
subangulosas y tamafo medio, de calizas del Cretacico Inferior, Cenomaniense y Santoniense,
dispuestas en secuencia de “montafa invertida”. Las brechas tendrian una edad situada entre
el Santoniense y el Maastrichtiense (Campaniense?) y sus geometrias internas parecen reflejar
un sistema imbricado de duplex. Por encima siguen margas grises y calizas con rudistas de
edad Maastrichtiense, visibles en el frente de la unidad y en su zona occidental (afloramiento
de la carretera de Saldes a Gosol), a las que suceden arcillas rojas y areniscas con fragmentos
de huevos de dinosaurio del Garumniense.
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La unidad Intermedia se dispone por encima del Campaniense-Maastrichtiense del manto de la
sierra del Verd, y su origen se relaciona con el emplazamiento del manto superior del Pedraforca
(MARTINEZ et al., 2001) segun la siguiente secuencia: (1) erosién y desmantelamiento del
manto superior del Pedraforca durante su emplazamiento, dando lugar a las brechas, que
tendrian pues un significado sintecténico, (2) emplazamiento de la unidad Intermedia, y (3)
fosilizaciéon de ambas estructuras por los conglomerados de Roca Roja.

3.4. CRONOLOGIA DE LAS ESTRUCTURAS

El inicio de la formacion de las estructuras que componen la Hoja de Gésol puede situarse
durante el régimen extensional del Cretécico Inferior, y su estructuracién en mantos de corri-
miento se verifica durante el transcurso del Paledgeno seguin una secuencia de bloque inferior
(Figura 7).

3.4.1. Cretacico Inferior

Las primeras estructuras importantes son las cuencas extensionales asociadas a la etapa de
“rifting” del Jurésico Superior-Cretacico Inferior (~163-97 Ma), que pueden estar ligadas a la
tectdnica salina. En el Cretacico Superior (~97-85 Ma) la actividad extensiva cesa y las fallas
normales quedan fosilizadas por los sedimentos marinos.

3.4.2. Cretéacico Superior-Paleoceno

Durante el Cretéacico Superior (~85 Ma) se inicia el acortamiento entre Iberia y Europa, a
una velocidad promedio de ~1 mm/a (GROOL et al., 2018). En consecuencia, durante el
Campaniense-Maastrichtiense (~80-66 Ma) se emplaza el manto superior del Pedraforca (y su
equivalente oriental Boixols), como resultado de la inversion tecténica de las fallas normales
previas. El levantamiento origina cuencas de antepals cretacicas que se rellenan con sedimen-
tos provenientes del este y sureste. El manto queda fosilizado por conglomerados de edad
Maastrichtiense superior-Paleoceno (~65 Ma; punto A en la Figura 5), proporcionando una
velocidad de emplazamiento de 0,4-0,5 mm/a (VERGES, 1993; GROOL et al., 2018).

El manto superior del Pedraforca mide 12 km en direccién norte-sur y corresponde a una
porcion de cuenca de alrededor de 25 km, por lo que el acortamiento, incluyendo la unidad
Intermedia, puede estimarse en mas de 10 km, cercano al 50% (VERGES y MARTINEZ, 1988).
La unidad se desplaza al sur mas de 40 km en relacién a la serie del manto del Cadi.

3.4.3. Eoceno inferior

En el Eoceno, el acortamiento entre Iberia y Europa que se ha iniciado a mediados del Cretacico
Superior, se acelera a ~3,1 mm/a (GROOL et al., 2018). El manto de la sierra del Verd se
emplaza durante el Eoceno inferior (~56-48 Ma) y origina una cuenca de antepals, que se
rellena con sedimentos del Eoceno inferior-medio que muestran estructuras sincrénicas con
la sedimentacién, como por ejemplo las discordancias de la Fm La Penya (Luteciense inferior,
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~48-46,5 Ma) (Hoja de Sant Llorenc de Morunys, n° 292). Los aportes provienen del norte y
reflejan un progresivo desmantelamiento (“unroofing”) de la zona Axial (ODLUM et al., 2019).

3.4.4. Eoceno medio

Las l4minas de Queralt se emplazan en el Eoceno medio (~49-45 Ma). Segin PUIGDEFABREGAS
et al. (1986) y BURBANK et al. (1992), el movimiento se inicia durante la deposicion de la
Fm Corones (Ypresiense superior, ~53,5-50,5 Ma), pero la existencia de la brecha de Férnols
(Paleoceno, ~59-56 Ma) y de discordancias progresivas en materiales ilerdienses (Hoja de Sant
Llorenc de Morunys, n° 292), demuestran que durante el Ypresiense inferior ya se inician los
movimientos que acabaran formando las ldminas. El emplazamiento final se sitla sobre los
yesos de Beuda (Luteciense inferior, ~46,5 Ma) y queda fosilizado por los materiales detriticos
de la Fm Coubet (Luteciense medio, ~46-44 Ma) (MARTINEZ et al., 1988).

La velocidad de emplazamiento del manto inferior del Pedraforca (conjunto formado por las
ldminas de Queralt y el manto de la sierra del Verd) se estima entre 3,9 y 4,4 mm/a y el valor
del acortamiento en 36,2 km, de los cuales 27,4 km corresponden a la traslacién del conjunto
por medio de su cabalgamiento inferior, y 8,8 km a la deformacion interna representada por
el sistema de pliegues y cabalgamientos (VERGES, 1993).

3.4.5. Eoceno superior-Oligoceno

A partir del Luteciense inferior (~46 Ma), tal como atestiguan las discordancias angulares en el
sinclinal de Ripoll, un cabalgamiento inferior (Vallfogona) transporta todas las unidades hacia
el sur, constituyendo el manto del Cadi (MARTINEZ et a/., 1988; MUNOZ et al., 1994; RAMOS
et al., 2002). Este emplazamiento origina el levantamiento del manto que se manifiesta con
el cambio de medios marinos a continentales (Fm Coubet y unidades aluviales suprayacen-
tes). RUSHLOW et al. (2013) sittan la fase final de deformacién del manto del Cadi en el
Eoceno superior-Oligoceno inferior (36-30 Ma) y su exhumacion ya en el Oligoceno (34-29
Ma). CARRIGAN et al. (2016) sittian el inicio del plegamiento de la discordancia progresiva de
Sant Llorenc de Morunys (Hoja n° 292) practicamente al inicio del Oligoceno (33,85 Ma), y
el final de la deformacion, aunque menos acotada, mas joven de 31,06 Ma. En el Oligoceno
la velocidad de acortamiento de los margenes continentales se ha reducido a ~2,1 mm/a de
promedio, segin GROOL et al. (2018). Los depositos de las cuencas de antepais involucradas
en la deformacion son reciclados a la vez que el cinturén de pliegues y cabalgamientos avanza
hacia el antepais. Los conglomerados del Eoceno superior-Oligoceno (~36-29 Ma) fosilizan el
cabalgamiento, siendo cada vez mas jévenes hacia el suroeste.

El valor del acortamiento originado por el manto del Cadi depende de la extension de materiales
autoctonos eocenos por debajo del cabalgamiento de Vallfogona, deducible sélo en algunas
lineas sismicas de sectores méas orientales (MARTINEZ et al., 1997; CLAVELL et al. 1988). VERGES
(1993) involucra materiales eocenos entre los mantos del Orriy Rialp (estructura antiformal del
basamento) y calcula valores de acortamiento entre 16y 20 km. El acortamiento de la ldmina
tectdnica situada por encima del cabalgamiento ciego en el bloque inferior del cabalgamiento
de Vallfogona es de 8 km. El acortamiento del antepais se estima en 5,6 km. El clculo de la
velocidad de acortamiento del conjunto se estima en 1,5 mm/a (VERGES, 1993).

68



3.5. RESTITUCION DE LAS UNIDADES ALPINAS

En el modelo estructural de los Pirineos centrales de MUNOZ (1992, 2019) el enraizamiento de
las unidades alpinas se efectta al sur de la actual zona Axial (Figura 4). En el corte restituido, el
Mesozoico pre-orogénico se deposita sobre la unidad de les Nogueres, la mas septentrional y su-
perior en la pila tecténica, la cuenca del Cretécico Inferior (futuro manto de Béixols) constituye
la cobertera de la unidad del Orri, y la cuenca del Montsec constituye la cobertera de la unidad
de Rialp, la mas meridional. Los mantos superiores se despegan de su basamento hacia el sur
siguiendo una tecténica superficial, mientras que los mantos inferiores se acortan sensiblemente
y se apilan en antiforme de forma que sus cabalgamientos limitantes se verticalizan.

Este modelo es dificil de extrapolar a los Pirineos orientales, ya que la presencia del manto
del Cadi obliga a enraizar todas las unidades aldctonas suprayacentes en la zona Axial mas
septentrional, puesto que este manto se considera equivalente estructural del manto de les
Nogueres (MUNOZ et al. 1986; MUNOZ, 2019). En este sentido, VERGES (1993) aporta un
modelo de corte restituido (Figura 7) en el que la cuenca del Cretacico Inferior (futuro manto
superior del Pedraforca) se sitta sobre la unidad de les Nogueres, la cuenca de la sierra del
Verd se ubica sobre la unidad del Orri, y la cuenca del Cadi se asocia al fragmento meridional
de la unidad del Orriy a la unidad de Rialp.

LAUMONIER (2015), argumentando que no existen cabalgamientos alpinos verticalizados
significativos en la zona Axial oriental, propone un tercer modelo que implicaria un mayor
desplazamiento de los mantos. Considera las unidades al6ctonas pertenecientes a una unidad
superior mas elevada que denomina supra-zona Axial, independiente, que se enraizaria al norte
de de la falla Nord-Pirenaica mediante un cabalgamiento supra-axial.

4. GEOMORFOLOGIA

4.1. DESCRIPCION FISIOGRAFICA

El abrupto relieve de la Hoja de Gosol viene caracterizado por tres conjuntos de sierras alineadas
transversalmente, que superan ampliamente los 2.000 m:

— En el tercio norte, la sierra del Cadi (2.648 m) atraviesa toda la Hoja y marca la cota
maxima, manteniéndose por encima de los 2.500 m durante una distancia de 13 km.

— En el sector central de la Hoja se encuentran las sierras del Cadinell (2.113 m), de
Cloterons (2.179 m) y el macizo del Pedraforca (2.506 m).

— En el tercio sur se elevan el macizo del Port del Comte (2.382 m) y las sierras del Verd
(2.282 m) y de Ensija (2.320 m).

Los valles de Ribanegray Josa separan la sierra del Cadi occidental del sector central de la Hoja
y los valles de los rios de la Vansa, Aigua de Valls (al oeste) y Saldes (al este) se interponen entre
las sierras del sector central y meridional, con unas cotas minimas de alrededor de 900 m.

69



La red de drenaje pertenece a dos grandes cuencas hidrograficas, Ebro y Llobregat (cuencas
internas catalanas). A la cuenca del Ebro pertenecen los sectores noroccidental y septentrional
de la Hoja. El rio de la Vansa (junto a sus afluentes, torrente de Ribanegra, rio de Josa y rio de
Mola) drena la vertiente suroccidental de la sierra del Cadi'y la sierra del Cadinell, y transcurre
de este a oeste para confluir con el rio Segre en la vecina Hoja de Organya (n° 253). El sector
septentrional estd drenado por torrentes encajados en la vertiente norte de la sierra del Cadi
que también desembocan en el rio Segre.

El resto de la Hoja pertenece a la cuenca del Llobregat. El rio Cardener nace al pie del macizo
del Port del Comte y recoge sus aguas por el este. Por el oeste recibe las aguas de la sierra
del Verd, del macizo del Pedraforca y de la vertiente occidental de la sierra de Ensija a través
del rio Aigua de Valls. Hacia el sur discurre por el centro de la Hoja para desembocar aguas
abajo en el rio Llobregat. Las vertientes occidentales de las sierras del Cadiy del macizo del
Pedraforca drenan hacia el este mediante el rio de Saldes, asi como la sierra de Ensija, aguas
gue van a parar a la cuenca alta del rio Llobregat.

Desde el punto de vista climéatico, la Hoja de G6sol se encuentra encuadrada en la zona
Mediterranea, aunque la amplitud altitudinal permite la existencia de diferentes tipos de clima,
maés cercanos a los de la Europa central que a los de la cuenca mediterranea. Casi la totalidad
de la Hoja se sitia por encima de los 1.000 m de altitud y la media de temperatura anual es
igual o inferior a 10,5° C. En las zonas ubicadas por encima de los 1.500 m, los meses de
invierno presentan temperaturas glaciales con medias mensuales inferiores a los 0° C. Las
variaciones interanuales de las precipitaciones son muy grandes dependiendo de la situacion
del observatorio, oscilando entre los 618-1.280 mm anuales.

El clima de los sectores occidental y septentrional de la Hoja es subcontinental, mientras que
en los sectores oriental y meridional es subocednico a causa de una influencia maritima mas
acusada. En cotas bajas el clima es humedo templado sin ninglin mes estival. En cotas superiores
alos 1.500 m puede considerarse subalpino pasando a alpino en cotas superiores a los 1.700 m.

4.2. ANTECEDENTES

La investigacion geomorfolégica en los Pirineos orientales se remonta al siglo XIX, y la cantidad
de trabajos es tan relevante que, por lo que afecta a la Hoja de Gosol, pueden agruparse en
cinco lineas de investigacion:

— Génesis del relieve (superficies estructurales, de erosion y de karstificacion).
— Glaciarismo.

— Procesos gravitacionales.

— Dinamicas hidrolégicas.

— Edafologia.

Las superficies de erosién somitales y las formas glaciares (circos y valles) son basicamente
las caracteristicas geomorfoldgicas a destacar, pero interesan indirectamente al territorio de
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la Hoja ya que los trabajos modernos se centran mas al norte, principalmente en Andorra y
en las cuencas de la Seu d'Urgell y la Cerdanya. Sin embargo, varios estudios de procesos
gravitacionales, hidrolégicos y edafolégicos, si se han llevado a cabo dentro o en las cercanias
del espacio ocupado por la Hoja de Goésol.

4.2.1. Génesis del relieve

Las superficies de aplanamiento atraen la atencion de gedlogos y geomorfélogos desde el
comienzo de la investigacion pirenaica (véanse también las referencias que acompanan los
trabajos que se destacan a continuacion): BOISSEVAIN (1934), BIROT (1937), PANNEKOEK
(1937), SOLE SABARIS y LLOPIS (1944), LLOPIS (1952), de SITTER (1952), SOLE SABARIS (1958),
HARTEVELT (1970) y SOLE SUGRANES (1970). El inicio de una sequnda fase de investigacion
se puede situar en CALVET (1996), y en ella se confrontan dos modelos opuestos sobre la
génesis de las superficies de erosion (véase el epigrafe 4.4.1. Oligoceno-Plioceno). Algunos
de los trabajos a destacar son: BABAULT et al. (2005, 2009), GUNNELL et al. (2008), CALVET
y GUNNELL (2008), CALVET et al. (2011a), TURU et al. (2011b) y BOSCH et al. (2015).

4.2.2. Glaciarismo

En las cuencas altas del Segre y del Llobregat, el glaciarismo también es estudiado por la
mayoria de los autores clasicos citados en el epigrafe anterior, a los que se puede afadir, por
ejemplo, CHEVALIER (1906), NUSSBAUM (1946, 1956), ZANDVLIET (1960) y SOLE SUGRANES
(1973b). En la década de los afos 70 se inicia ya una etapa sistematica de estudios glaciares,
en los que ya se dispone del “C: MARTI-BONO (1974), CHEVRIER-MAGNE (1975), CLOTET
(1979), SERRAT (1979, 1980), PRAT (1980), GOMEZ-ORTIZ (1981), CLOTET et al. (1984) y
GOMEZ-ORTIZ (1987). Algunos de estos trabajos citan formas glaciares en la sierra del Cadi e
incluso en el macizo del Pedraforca. SERRAT et al. (1994) presentan una sintesis cartografica
del glaciarismo de los Pirineos orientales.

Una tercera etapa llega con la introduccién gradual de métodos de analisis absolutos:
radiometria, termocronologia, luminiscencia 6ptica y, especialmente, isétopos cosmogénicos.
En la argumentacion del glaciarismo antiguo cabe citar a GOMEZ-ORTIZ y FRANCH (1994),
CALVET (1998), HUGHES et al. (2006) y TURU y VIDAL-ROMANI (2014). Las tasas de erosion
glaciar son abordadas por DELMAS et al. (2009) y PALLAS et al. (2010). En 2011 se realiza en
Andorra el Ter Simposio de Glaciarismo en el marco de la XIll Reunion Nacional de Cuaternario.
TURU et al. (2011a), DELMAS (2015), CREST et al. (2017), ANDRES et al. (2018) y TOMKINS
et al. (2018) actualizan la cronologia del LGM (“Last Glacial Maximum”) y la posterior degla-
ciacion. TURU et al. (2017) y JOMELLI et al. (2020) se centran en el periodo Tardiglaciar vy el
Holoceno. Trabajos de sintesis sobre el glaciarismo pirenaico se encuentran en CALVET et al.
(2011b) y OLIVA et al. (2019).

4.2.3. Procesos gravitacionales

Las corrientes de derrubios (“debris flow") y los deslizamientos suscitan interés desde 1982
como consecuencia de los procesos que ocurren tras un episodio de lluvias torrenciales. Las
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referencias son numerosas, por ejemplo: CLOTET y GALLART (1983, 1984a, b), COROMINAS
y MORENO (1988), GALLART y CLOTET (1988), COROMINAS y ALONSO (1990), COROMINAS
(1995) y COROMINAS et al. (1999). CLOTET et al. (1985) elaboran un mapa de riesgos geo-
l6gicos del Parque Natural del Cadi-Moixerd. Sucesivos episodios de lluvias ocurren en 1987,
1994, 1996, 1997, 2008 y 2020, que removilizan los antiguos deslizamientos o causan otros
nuevos, como el de Cava, al noroeste del Cadi (MOLINA et al., 1997) o los ejemplos reportados
por PORTILLA et al. (2010) y PORTILLA (2014) del ambito pirenaico central y oriental.

Desde la Universitat Politécnica de Catalunya se trabaja en la elaboracién de mapas de sus-
ceptibilidad (véase el epigrafe 4.5.1. Corrientes de derrubios y deslizamientos). En este sentido
se pueden destacar numerosos estudios, como por ejemplo: SANTACANA (2001), MOYA
(2002), COROMINAS et al. (2002), HURLIMANN et al. (2003), SANTACANA et al. (2003), que
elaboran un mapa de susceptibilidad en el area de la Pobla de Lillet (Hoja n°® 255), CHEVALIER
(2013), CHEVALIER et al. (2013), MICO (2014) y HURLIMANN et al. (2016), que presentan
mapas de susceptibilidad de la vertiente norte del Cadi, SANCHEZ OLMOS (2015), que lo hace
de las cuencas altas de los rios Segre y Llobregat. En el barranco de Tordd, que desciende
del macizo del Port del Comte en el margen occidental de la Hoja, MOYA y GARCIA (2015)
utilizan la dendrocronologia para determinar la magnitud y frecuencia de los deslizamientos
(COROMINAS et al., 2004).

4.2.4. Dinamicas hidroldgicas

La cuenca de Vallcebre, situada entre las Hojas de Goésol y la Pobla de Lillet (n° 255), se utiliza
como laboratorio para el estudio de la dindmica hidrolégica, erosiva y de transporte de sedimen-
to en una cuenca de montana mediterranea. Se trata de un proyecto de investigacion cientifica
de la Universitat de Barcelona, que se inicia en 1989 siguiendo la metodologia establecida
por la IAHS ("International Association of Hidrological Sciences”), y que da lugar a numerosas
publicaciones, como por ejemplo: LLORENS (1991), BALASCH et al. (1992), REGUES (1995),
REGUES et al. (1995), GALLART et al. (1997, 2002, 2005a), BALASCH (1998), LATRON et al.
(2000, 2003), LATRON (2003), REGUES y GALLART (2004) y LLORENS et al. (2018). La cuenca
de Vallcebre (junto con los deslizamientos de la Coma y Vallcebre) son objeto de una salida de
campo de la VI Conferencia Internacional de Geomorfologia (GALLART et al., 2005b).

4.2.5. Edafologia

Cabe destacar también los estudios de suelos que se llevan a cabo en la Cerdanya, en el ambito
de las Hojas septentrionales, por parte de la Universitat de Lleida (por ejemplo, POCH y LLOBET,
2010y POCH et al., 2013). Aunque no se va a desarrollar esta linea de investigacion, se incluye
su cita por la influencia que las rocas calizas de la sierra del Cadi aportan a los suelos situados
en el margen sur del rio Segre. Estos suelos, por su composicion carbonatica, se muestran
menos evolucionados que los suelos de la misma edad maés septentrionales.
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4.3. ANALISIS GEOMORFOLOGICO

4.3.1. Estudio morfoestructural

4.3.1.1. Unidades morfoestructurales

En la Hoja pueden diferenciarse dos grandes conjuntos morfoestructurales:

Una estrecha franja, al norte de la sierra del Cadi, de relieves desarrollados sobre mate-
riales paleozoicos del basamento, al sur del rio Segre. Se preservan restos de superficies
de erosion en las partes altas.

El resto de la Hoja, formada por los relieves mayoritariamente estructurales de las
grandes sierras: Cadi, Pedraforca, Port del Comte, Verd, Ensija, desarrollados en ma-
teriales de la cobertera mesozoica y cenozoica. Cada una de estas sierras conforma
una unidad de volumen de relieve individualizada y se encuentra separada de las
contiguas por limites estructurales, cuyo reflejo morfoldgico se corresponde con areas
topograficamente deprimidas, donde se instalan los ejes de drenaje y las formaciones
aluviales y coluviales.

Los grandes volimenes del relieve se describen por su relacion con las unidades tecténicas y
posicion geografica. Morfolégicamente, esta configuracion ha sido esculpida por los agentes
externos, generandose relieves de tipo estructural, asociados tanto a disposiciones monoclinales
como tabulares, con desarrollo de superficies estructurales.

Sierra del Cadi

La sierra del Cadi presenta un perfil asimétrico, con escarpes hectométricos en su
vertiente norte y plataformas estructurales en su vertiente sur. Las zonas somitales se
encuentran biseladas por una superficie de erosiéon que se sigue, por encima de la cota
2.200 m, a lo largo de toda la unidad, y que presenta una leve pero clara inclinacién
hacia el sur. Hacia el este, en direccion al macizo del Moixeré (Hoja de la Pobla de
Lillet, n° 255), se pierde la superficie de erosion apareciendo relieves monoclinales con
desarrollo de superficies estructurales.

La vertiente norte de la sierra del Cadi presenta canchales en las cotas altas que pasan
a vertientes coluviales importantes, con facies aluviales en las cotas bajas. En ambas
vertientes se reconocen morfologias y formaciones glaciares, aisladas en valles colgados
respecto a la red de drenaje.

Macizo del Pedraforca y sierra de Cloterons

Estas unidades ocupan una posicion central en la Hoja. El macizo del Pedraforca muestra
un relieve abrupto, con desniveles subverticales de cientos de metros, tanto en su
vertiente norte como sur, presentando dos crestas somitales (Pollegé superior-el Calderer
y Pollegé inferior) que le confieren su singularidad (“forca” es horca en catalan). Entre
ambas se sitlan canchales que pasan en cotas bajas a conos aluviales o coluviones de
vertiente. El macizo del Pedraforca queda separado de la sierra de Cloterons por la
Coma (Go6sol), un ancho valle de direcciéon norte-sur, recubierto por materiales aluviales
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en las cotas bajas que lateralmente pasan a coluviones de vertiente. Destaca la colada
de bloques de su vertiente oriental y el abanico aluvial del torrente de Rubinat en su
vertiente sudoeste.

La sierra de Cloterons se encuentra biselada por una superficie de erosion levemente
degradada, elaborada sobre calizas karstificadas, que se encuentra limitada por escarpes
estructurales perimetrales subverticales. La terminacién occidental de la sierra presenta
como subunidad el monoclinal de Sola de Mola (1.876 m) cuya vertiente sur se halla
cubierta por canchales. Las vertientes que dominan los valles de Josa y de Mola, al oeste
y sur de la sierra, respectivamente, presentan coluviones y deslizamientos en masa del
sustrato. Al norte de la sierra, dominando el alto valle de Josa, la subunidad de la Roca
del Millet (1.901 m) muestra relieves estructurales escarpados con poco desarrollo de
plataformas estructurales.

Sierras del Cadinell y Puig Galliner-Roc de I’Aliga

Esta unidad se sitla entre las sierras del Cadiy de Cloterons, limitada por los valles
de los torrentes de Ribanegra y Jovell (al norte) y de los rios de Josa y Mola (al sur).
Estructuralmente pueden considerarse dos subunidades, el Cadinell y la alineacion Puig
Galliner-Roc de I'Aliga (1.876-1.662 m).

La sierra del Cadinell es un relieve monoclinal con escarpe al norte y un amplio
desarrollo de una superficie estructural orientada e inclinada al sur. La subunidad
Puig Galliner-Roc de I’Aliga muestra en su parte superior una superficie de erosion
degradada en torno a la cota 1.700 m, y sus vertientes exhiben un relieve complejo
dominado por escarpes estructurales y canchales en la zona alta, con vertientes co-
luviales en cotas inferiores.

Macizo del Port del Comte

La unidad del Port del Comte aparece parcialmente representada ya que se adentra en
la Hoja meridional de Sant Lloren¢ de Morunys (Hoja n° 292). Muestra un modelado
estructural con pliegues laxos cuyos ejes anticlinales han sido levemente vaciados y
presenta escarpes estructurales en las capas duras asi como anchas plataformas
estructurales en el margen septentrional de la unidad. El desarrollo de formas karsticas
es muy importante en torno a la Tossa Pelada (2.378 m) con desarrollo de dolinas
("bofias”) y uvalas. Con toda probabilidad lel macizo del Port del Comte fue biselado
por una superficie de erosién de la que sélo quedan restos, en torno a la cota 2.000 m,
en la parte mas meridional de la unidad.

El limite oriental de la unidad coincide con el valle alto del rio Cardener. La vertiente que
domina el margen derecho del rfio muestra un movimiento en masa (>1 km? de exten-
sién) que involucra sustrato rocoso. Su cabecera se sitla debajo del escarpe estructural
sobre el que se asienta la estacion de esqui de Port del Comte, y se encuentra recubierta
de canchales. Desde la cabecera hasta el curso actual del rio toda la vertiente ha sido
afectada por el movimiento, incorporando movimientos superficiales, mas modernos,
como la colada de derrubios generada durante las lluvias de 1982.



— Sierra del Verd

La unidad de la sierra del Verd, en el centro sur de la Hoja, queda individualizada por
limites estructurales por donde discurren, al norte, los rios Aigua de Valls y la Mola, al
este, el rio Aigua de Valls que lo separa de la sierra de Ensija, y al oeste por el valle del
rio Cardener.

La parte central de la unidad presenta relieves tabulares con multiples lineas de capa
asi como restos de una superficie de erosion sobre la cota 2.200 m, que muestra un
remodelado kérstico identificAndose una gran dolina. Entre el rio Cardener y el Cap
del Verd (2.282 m), abruptos escarpes y pequefas plataformas dominan el paisaje,
interpretados como un conjunto de ldminas cabalgantes paralelas al curso del rio.

La parte meridional de la unidad presenta una abrupta vertiente con escarpes estruc-
turales, algunos ruiniformes, recubierta por canchales en las cotas altas que pasan a
vertientes coluviales en las bajas. El Mosoll, afluente del rio Cardener, recoge las aguas.

El extremo noroccidental de la unidad se encuentra drenado por el rio de Mola, sub-
sidario del rio de la Vansa. En Canals del Verd se identifica un antiguo movimiento en
masa (>1 km?de superficie) que involucra al sustrato. Los materiales deslizados rellenan
el valle del Clot de la Plana y un ancho canchal recubre la zona de cabecera.

— Sierra de Ensija

La unidad de la sierra de Ensija se sitUa en la esquina suroriental. La morfologia refleja la
existencia de una estructura antiforme con terminacién periclinal. Diversas plataformas
estructurales modeladas en “chevron” (acordedn) dibujan el arco periclinal, también
indirectamente marcado por antiguas explotaciones de carbén a cielo abierto, que en la
actualidad se encuentran restauradas. La zona cimera presenta una superficie estructural
flanqueada por cornisas o escarpes y biselada en su parte superior por una superficie
de erosion a cota 2.200 m.

4.3.1.2. Formas estructurales

Las superficies o plataformas estructurales, como las que aparecen en la vertiente sur de la
sierra del Cadiy en la sierra de Ensija, estan definidas por rellanos y rampas regulares y reflejan
una capa competente, que puede aflorar o estar recubierta por un suelo, por formaciones
superficiales o por capas menos competentes sobreimpuestas. Existen superficies estructurales
en calizas (1) y en materiales detriticos (2).

Los limites de las superficies estructurales pueden ser abruptos, mostrando cornisas que se
denominan escarpes estructurales (3 y 4). Los escarpes no estan vinculados necesariamente
a una plataforma (macizo del Pedraforca, vertiente norte de la sierra del Cadi). En la cartografia
se diferencian atendiendo a su tamafo y contexto estructural.

Las crestas (5) responden morfolégicamente a divisorias de aguas. Las crestas son estructurales
cuando son agudas y vienen definidas por una litologia dura en el sustrato, ademés de estar
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controladas por direcciones estructurales. Los cerros conicos (6) son formas residuales de
origen estructural que suelen registrar una superficie estructural desmantelada.

Las lineas de capa (7) se generan por la interseccion de las capas con la topografia dando lugar
a trazados rectilineos o curvos, y se relacionan genéticamente con los escarpes estructurales.
Las lineas de capa en acordedn o dientes de sierra (“chevrons”) (8) se originan en superficies
estructurales inclinadas.

Los relieves ruiniformes o torres rocosas (9) y las barras rocosas (10) son formas tales como su
nombre indica. Cuando los trazados rectilineos, alineamientos de drenajes, saltos topograficos,
etc. permiten identificar la traza de una fractura se utiliza la forma fracturas con expresion
morfolégica (11), como por ejemplo, el borde oriental de la sierra del Verd.

4.3.2. Modelado y formaciones superficiales

Los principales procesos geomorfolégicos que han modelado el relieve de la Hoja son los de
aplanamiento y karstificacion, sequidos de los de origen glaciar, gravitacional y fluvial.

Las formaciones superficiales tienen una representacion cartografica reducida y no alcanzan
espesores importantes. El abrupto relieve y la pronunciada incision de la red fluvial constituyen
factores desfavorables para su generacion y preservacion, en consecuencia, la mayor parte
de formaciones se distribuyen en laderas, correspondiendo a coluviones, glacis y abanicos.

En el Mapa geomorfologico se han representado un total de 35 formas del relieve (1 a 35),
entre las que se incluyen 12 formaciones superficiales (a a I). Estas formaciones tienen sus
equivalentes unidades cartograficas en el Mapa geolégico (79 a 92), por lo que su descripcion
detallada se realiza en el epigrafe 2.4. Cuaternario.

4.3.2.1. Formas de ladera

En la actualidad predominan los procesos de erosién sobre los de acumulacion, favorecidos
por las fuertes pendientes, que asimismo propician el desmantelamiento de las formaciones
superficiales. Gran parte de las vertientes son estructurales y sélo algunas presentan acumu-
laciones discontinuas, entre las que se reconocen:

— Coluviones (12) (formacion b, unidad cartografica 85). Son las formaciones superficiales
mas abundantes y, aunque parecidos en su morfologia externa, varian internamente
en funcién del material acumulado, tamano de los cantos, ordenamiento interno, por-
centaje de matriz y morfoscopia.

— Canchales (13) (formacién ¢, unidad cartografica 90), y acumulaciones cadticas de
bloques, poco representables a la escala de la cartografia.

— Deslizamientos y masas desprendidas (15) (formacién a, unidad cartografica 86).
Los deslizamientos movilizan grandes fragmentos del sustrato que se identifican por
sus disposiciones y buzamientos anémalos, y muestran cicatrices (14) en sus cabeceras
en forma de escarpes mas o menos degradados, en funcién de su antigtiedad, y suelen
presentar coluviones o canchales a sus pies. En algunos casos se mantiene la estructura
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de los materiales caidos y es facil su confusion con el sustrato, en otros casos quedan
totalmente desorganizados y cadticos.

— Bloques desprendidos (16) (formacion a, unidad cartogréfica 87), de litologia variada
en funcién del sustrato, siendo predominantes los elementos de calizas garumnienses.

4.3.2.2. Formas fluviales

La accidentada orografia de la Hoja facilita el desarrollo de los procesos de erosion fluvial
frente a los de acumulacion, en consecuencia, las formaciones superficiales de origen fluvial se
distribuyen de forma discontinua a lo largo de los valles de los principales rfos, y su cartografia
permite una caracterizacion detallada de la red de drenaje. Se han cartografiado las siguientes
formaciones superficiales:

— Terrazas fluviales y fondo de valle (17) (formacion f, unidad cartografica 91). En el fondo
de los valles de los cursos importantes se encuentran estrechas franjas de sedimentos de
lechos activos, pequefios conos de deyeccion y terrazas bajas, agrupados cartograficamente.
A menudo enlazan lateralmente con coluviones, que también suelen recubrirlos.

— Terrazas altas (18) (formacion e, unidad cartogréfica 82). Son terrazas colgadas, cuyo
escarpe se sitla a mas de 20 m sobre el nivel fluvial actual, dejando al descubierto el
sustrato en la parte inferior.

— Abanicos y conos aluviales antiguos (19) (formacién e, unidad cartografica 83).
Son formaciones de poca extensién, disectadas por la erosion fluvial reciente, pero que
pueden conservar la morfologia de abanico. También forman retazos colgados a cotas
variables respecto el nivel fluvial actual. Un ejemplo particular son las gravas de Tuixén
(formacion d, unidad cartogréfica 79).

En los barrancos laterales de los valles la forma erosiva dominante es la incisién lineal (20),
gue se produce cuando las aguas de escorrentia se concentran a lo largo de un eje de drenaje.
El resultado son valles en uve o incisiones verticales en fondos de valle de profundidad hec-
tomeétrica, individualizados por aristas en interfluvios (21). Las carcavas (22) son frecuentes
en los materiales poco competentes, por ejemplo, en las lutitas de las facies garumnienses,
en torno a Saldes. Cuando la incision progresa en rocas duras se desarrollan caiones (26)
y cascadas (23). La naturaleza karstica del relieve propicia fuentes y manantiales (24),
abundantes y caudalosas (véase el epigrafe 7.4.3.2. Caracteristicas hidrogeoldgicas y uso del
agua). Las terrazas fluviales forman planicies o presentan ligera pendiente hacia el rio, sobre
el que se encuentran a un nivel superior formando un escarpe de terraza (25).

4.3.2.3. Formas poligénicas

Entre las formas poligénicas se consideran los escarpes (27), las superficies de erosion (29)
y, como formacién superficial, los glacis (28).

Las superficies de erosion se manifiestan porque las capas del sustrato estan biseladas, por
ejemplo en las cumbres de las sierras del Cadi, Ensija, Verd y Cloterons. Constituyen retazos
y muestran variabilidad altitudinal, factor que puede deberse a la existencia de mas de una
superficie, a deformaciones tectonicas posteriores a su génesis (fracturas, basculamientos), a
desniveles previos importantes (existencia de un paleorelieve) y a retoques erosivos posteriores.
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Los glacis (28) (formacion g, unidad cartografica 84) tienen un desarrollo importante y re-
presentan formas de enlace entre los escarpes estructurales y los fondos de valle o terrazas.
La presencia de glacis escalonados o encajados denota la repeticion ciclica de su proceso de
formacion. Los depdsitos cubren dreas de pequefa extension, presentan techo plano levemente
inclinado y escarpes incididos, a veces muy degradados.

Un caso particular lo constituyen los glacis-terraza (formacion h, unidad cartogréfica 80). Estas
formas se denominan asf cuando los glacis enrasan con terrazas, formando una sola unidad
morfoldgica, como ocurre con las brechas de Josa y Cornellana.

4.3.2.4. Formas glaciares

Las formaciones superficiales glaciares son “tills” (30) (formacion i, unidad cartografica 88),
que se interpretan como morrenas laterales y frontales, aunque en algunos casos pueden ser
cordones de nivacion. Muy localmente se reconocen limos glaciolacustres (30) (formacion
j, unidad cartografica 89). Las formas cartografiadas corresponden a circos glaciares (31).

4.3.2.5. Formas karsticas

El modelado kérstico es relevante en las sierras del Port del Comte, Cloterons, Cadiy del Verd
por su composicion caliza. El exokarst esta bien representado en forma de dolinas, uvalas y
campos de dolinas (32 a 34 respectivamente). De forma andloga a otras zonas de los Pirineos,
existe una asociacion areal directa entre estas formas y los aplanamientos o superficies de
erosion, como en las sierras del Cadi 'y de Cloterons, donde estan afectadas por lapiaces méas
0 menos expuestos. En el macizo del Port del Comte la densidad de formas kérsticas desfigura
completamente antiguas superficies de erosion.

La formaciones karsticas se reducen a “terra rossa” (formacion k, unidad cartogréfica 81),
gue soélo se ha cartografiado al noroeste de la sierra de Ensija, pero abundan las dolinas de
poca entidad con relleno karstico.

4.3.2.6. Formas antropicas

Se consideran formaciones antrépicas las superficies remodeladas como consecuencia de la
restauracion de huecos mineros (35) (formacién |, unidad cartografica 92).

4.4. EVOLUCION DINAMICA

La evolucion geomorfoldgica de este sector de los Pirineos orientales puede desgranarse en
tres etapas con sus procesos especificos:

— Una primera gran etapa que se inicia al final de la orogenia alpina, desde el Oligoceno
al Plioceno, en la que se desarrollan superficies de erosién somitales, se inicia la karsti-
ficacion y se instala la red fluvial.

— Una etapa pleistocena marcada por las glaciaciones (circos y valles).
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— Una etapa holocena postglacial, en la que predominan los procesos fluviales y gravi-
tacionales.

4.4.1. Oligoceno-Plioceno

La expresion geomorfoldgica tipica de los Pirineos orientales viene caracterizada por unas super-
ficies de topografia suave, que suelen recubrir grandes y elevadas unidades morfoestructurales.
No hay plataformas tan extensas hacia los Pirineos centrales catalanes y desaparecen en los
Pirineos aragoneses. Se trata de superficies de erosion o de aplanamiento, situadas a cotas
variables, pero que pueden alcanzar los 2.900 m en la zona Axial y pueden estar disectadas
por profundos valles de hasta 1.000 m de desnivel (SERRAT et al., 1994). En el alto valle del
Segre se han descrito hasta cuatro superficies de erosion situadas a diferentes cotas (véase por
ejemplo, HARTEVELT, 1970, y las referencias alli citadas), si bien las dos inferiores se asocian a
las terrazas altas del sistema Segre-Valira (TURU y PENA, 2006). En el &mbito de la Hoja se han
cartografiado retazos de superficies de erosion, altamente karstificadas, en las cumbres de las
sierras del Cadf, Muga, Cloterons, Verd y Ensija (véanse los cortes del Mapa geomorfologico).

En los Pirineos centrales, PENA (1983) reconoce una Unica superficie de erosién que recubre
practicamente todas las unidades morfoestructurales, que relaciona sincrénicamente con los
conglomerados oligocenos, en acuerdo con BIROT (1937). La erosion irfa nivelando los relieves
elevados a medida que los conglomerados iban colmatando los relieves bajos, de forma que
la superficie seria fosilizada gradualmente por los conglomerados mas altos. PENA (1983)
interpreta que esta superficie intra-oligocena esté plegada y describe su gran karstificacion,
cuya fase principal sitta en el Mioceno superior-Plioceno. En un sentido similar, ULLASTRE y
MASRIERA (2004a) relacionan la superficie de erosion de la cumbre del Cadi, con la base de
los conglomerados de la sierra de la Portella (unidad 77).

En la actualidad todavia se discute sobre el nimero de tales superficies de erosién altas, su
edad vy, especialmente, su génesis, es decir, se confrontan dos modelos opuestos: altiplanos
vs. penillanuras (Figura 8).

pography at high i (smoothed topography near to sea level, Davis’ peneplain)

erosion .

piedmont Sedimentation ffL/Jff P i

base level 2
base level 1

marine sedim. base level

preserved crustal root (A

MODELO
ALTIPLANO

MODELO PENILLANURA

Figura 8. Modelos de desarrollo de superficies de aplanamiento en cadenas montanosas. <h>1:
altitud media inicial, <h>2: altitud media final. De BABAULT et al. (2009). En el modelo penilla-
nura la litosfera se representa muy adelgazada, tal como se deduce de datos magnetoteltricos
que situan el Moho de los Pirineos orientales a escasos 20 km de profundidad (GUNNELL et
al., 2008), contrariamente a lo que ocurre en los Pirineos centrales donde la raiz litosférica
esta presente (POUS et al., 1995).
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El modelo altiplano es la interpretacion clasica, en la que las superficies se modelan a la altura
en la que ahora se encuentran. BABAULT et al. (2005, 2009) argumentan que en el Oligoceno
el nivel de base asciende desde el mar a las cuencas intramontafiosas, donde se depositan
los conglomerados oligo-miocenos, con la consiguiente reduccién de las pendientes y de la
eficiencia erosiva de los cursos fluviales, permitiendo el desarrollo de una suave topografia
antes del Mioceno superior. Los antiguos Pirineos adquieren pues un relieve redondeado, que
es rejuvenecido por la incision de los glaciares y los rios proporcionandoles su morfologia de
joven orégeno (en el Plioceno) a pesar de que la deformacién ha terminado ya hace 20 Ma.
Estos geomorfélogos presuponen que estas superficies son remanentes de un Unico altiplano
compuesto de edad Mioceno inferior (Figura 9), puesto que identifican una firma termocro-
noldgica idéntica en los planos ahora situados a altitudes muy diferentes.

North - South profile
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Figura 9. Perfil norte-sur del altiplano restituido de los Pirineos orientales, segun BOSCH et
al. (2015). El perfil llega hasta la sierra del Cadi en su extremo sur, pero facilmente puede
extrapolarse hasta las sierras del Verd, de Ensija y el macizo de los Rasos de Pequera, que serian
los relieves que se perfilan mas al sur.

Las evidencias de los andlisis mediante AFT (“apatite fission track”) de las superficies de apla-
namiento, asi como la fauna hominoidea nedgena reconocida en la fosa de la Seu d'Urgell, no
corroboran el modelo altiplano, segun CALVET y GUNNELL (2008), GUNNELL et al. (2008) y
CALVET et al. (2014). Estos geomorfologos emplazan la formacién de la superficie o superficies a
baja altura, ~300 m sobre el nivel del mar. Se trata del modelo penillanura (Figura 8) sostenido
ya por de SITTER (1952), en el que la superficie adquiere su posicion actual por un levantamiento
tectonico. En este modelo se considera la existencia de dos superficies: la superficie superior, mas
generalizada, se sitla a cotas superiores a los 2.000 m, y habria sido esculpida cerca del limite
Oligoceno-Mioceno (~23 Ma); la superficie inferior se sitla a cotas entre 300 y 600 m y se forma
probablemente durante el Mioceno medio. Las bajas tasas de erosion glaciar dan argumentos a
DELMAS et al. (2009) para justificar la preservacion de estas superficies pre-glaciares.

El levantamiento tecténico, que tendria lugar durante el Mioceno superior (entre ~10y 7 Ma),
es el que aporta un relieve joven al orégeno con la formacion de blogues: Carlit-Campcardos- la
Tossa, Puigmal-Tosa d'Alp; y fosas: Valira del Nord, la Seu d'Urgell, Cerdanya (CALVET et al.,
2014; TURU y VIDAL-ROMANI, 2014). A partir de la secuencia de produccién de isétopos
cosmogénicos, estos Ultimos geomorfélogos ponen en evidencia un posible desarrollo glaciar
alos 6 Ma en el valle del Valira del Nord.

Durante el Mioceno superior, la cuenca endorreica terciaria del Ebro se abre al Mediterraneo.
GARCIA-CASTELLANOS y CRUZ LARRASOANA (2015) sittan la apertura entre 12 'y 7,5 Ma,
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aunque algunos gedlogos la situan en el Plioceno (por ejemplo, BABAULT et al., 2006). El
cambio de nivel de base proporciona una gran energia potencial al sistema que favorece
la progresiva instalacion de la red fluvial y la exhumacién del relieve dejando de nuevo al
descubierto las unidades estructurales del basamento, de forma que ya se establecen las lineas
generales del relieve actual.

4.4.2. Pleistoceno

4.4.2.1. Glaciarismo antiguo (Pleistoceno medio)

Durante el Pleistoceno tienen lugar las glaciaciones, que se calcula que se inician hace alrededor
de 1.100.000 a. Con la aparicién de los métodos modernos de datacion, principalmente
isbtopos cosmogénicos, se utiliza el término “ka” para indicar los miles de afios transcurridos
hasta la fecha de la datacion. A nivel de los Pirineos meridionales, el elemento geomorfolégico
més antiguo tiene una edad de ~263 ka (GARCIA-RUIZ et al., 2013; OLIVA et al., 2018). Si
bien hasta hace unos afos se pensaba que practicamente sélo se reconocian formas del ultimo
ciclo glacial (por ejemplo, BORDONAU, 1992), actualmente son muchos los trabajos que
describen y datan formas de glaciaciones antiguas, que de hecho habrian tenido una mayor
extension (Figura 10). En adicién, la accién erosiva de los glaciares del ultimo ciclo glacial fue
baja, atendiendo a los procesos paraglaciares como los responsables del ensanchamiento de
las cabeceras glaciares (TURU et al., 2011b; DELMAS et al., 2015).
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Figura 10. Sintesis cartografica de la glaciacion pleistocena de los Pirineos orientales. 1: Areas
glaciares; a: durante el dltimo ciclo glacial, b: durante el Pleistoceno medio. 2: Crestas y
cabeceras supraglaciares. 3: Posible extension de los valles glaciares pleistocenos. 4. Collados
de transferencia. De CALVET et al. (2011). El rectangulo indica la situacién de la Hoja.
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En este sentido, CLOTET et al. (1984) describen depositos glaciares al norte y este del macizo del
Pedraforca (Saldes, Serra Pedregosa-Gresolet y Coll de Fumanya), que atribuyen a glaciaciones
antiguas. El origen glaciar de estos depdsitos, basado principalmente en la morfoscopia de los
cantos, no queda reflejado morfoldgicamente. Esta caracteristica, y la altitud a la que se sittan,
entre 1.1700 my 1.600 m, han conllevado a que sean considerados de origen poligénico en
la presente cartografia. En la Cerdanya-Capcir, CALVET (1998, 2004) reporta posibles “tills”
muy alterados situados en cotas bajas, que considera que podrian pertenecer a la parte inferior
del Pleistoceno medio.

TURU y PENA (2006) y TURU et al. (2011a), mediante luminiscencia éptica, relacionan las
terrazas fluviales del sistema Segre-Valira (a pocos km al noroeste de la Hoja) con depdsitos
morrénicos que superan la técnica de datacion, y de los que obtienen un valor numérico de
125.000 a (Pleistoceno medio). Los depdsitos més antiguos incluso pueden remontarse al
Pleistoceno inferior, pudiéndose correlacionar con la maxima extension glacial del Valira que
se estima en 46,5 km, sobrepasando en 3,5 km al glaciar del ultimo ciclo glacial. La actividad
paraglaciar se habria ocupado de ensanchar los valles en la descompresiéon de los mismos
después de cada retroceso glaciar, mientras que las sucesivas fases glaciares del Pleistoceno
retocan el relieve y reciclan los sedimentos alojados en los fondos de los valles.

4.4.2.2. El ultimo ciclo glacial (Pleistoceno superior)

En los Pirineos orientales, el inicio del ciclo glacial se sitta en los 90 ka en la vertiente norte
(BAKALOWICZ et al., 1984). En la vertiente sur, hay constancia de que los glaciares adquieren
su maxima extension (MIE, “Méaximum Ice Extent”), entre 76,5-49 ka en la Cerdanya y antes
de los 59 ka en Andorra (PALLAS et al., 2010; TURU, 2011). Existen evidencias de recesion
glaciar antes de los 40 ka y una nueva expansién glaciar a los 32 ka (JALUT y TURU, 2008;
TURU et al., 2017). El MIE esta bien registrado en la Cerdanya, donde coincide con el tltimo
méaximo glacial del hemisferio norte (LGM, “Last Glacial Maximum”), entre 23-20 ka (GOMEZ
ORTIZ et al., 2011; TURU et al., 2011a).

Durante el MIE, los glaciares son los agentes modeladores a cotas superiores a los 1.800 m
(Figura 11), aunque tienen mas desarrollo en el sector septentrional de los Pirineos, proba-
blemente debido al aporte de humedad desde el océano Atlantico. La influencia del mar
Mediterrdneo es importante en los Pirineos orientales durante la deglaciacion (TURU, 2017),
que se inicia pasados los 19 ka y facilita el depésito de morrenas entre 17-15 ka 'y 13-11,5
ka (DELMAS, 2015). El fin de la glaciacion se estima en Andorra en ~9,8 ka (TURU, 2011).

En la vertiente norte de la sierra del Cadi, BOISSEVAIN (1934) y MARTI-BONO (1974) describen
dos arcos morrénicos de formas netas, uno en Prat de Cadi, procedente de la Roca Plana y
otro entre Prat d’Aguil6 y el Pla de la Creu, procedente de Comabona. En la vertiente sur, se
identifican al menos cinco grupos de acumulaciones con morfologias alargadas que pueden ser
interpretadas como morrenas, algunos de los cuales ya son descritos por CLOTET et al. (1984):
al sureste de la Torre de Cadi, al sur de Tancalaporta y al sur de Comabona, donde se preserva
el circo glaciar. Estas morfologias y depdsitos morrénicos se sitian en valles de cabecera a
alturas casi siempre superiores a 2.000 m. Una acumulacion similar, aunque de morfologia no
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tan clara, se sittia en el Coll de Jovell (1.800 m). PALLI y ESTALRICH (1981) reportan morrenas
en la estacion de esqui de Port del Comte (1.800-1.900 m).
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Figura 11. Célculo de la ELA (“Equilibrium Line Altitude”) o altura a partir de la cual habria
acumulacion neta de nieve para cada aparato glaciar, durante el MIE (maxima extension de
hielo). Los escalones del 1 al 5 varian en funcién, no sélo de la altura, sino también de la
orientacion y la superficie de las distintas cuencas de alimentacion. En el escaldn 4 se situan
los glaciares del macizo del Port del Comte. Algunos glaciares alojados en la sierra del Cadi se
situarian en el escalon 4, pero la mayoria en el 5. De TURU (2013).

En las cotas mas inferiores, el Pleistoceno se caracteriza por la acumulaciéon de glacis, conos
aluviales y terrazas altas, que dan lugar a unidades como las gravas de Tuixén y las brechas de
Cornellana y Josa. La karstificacion sigue activa con la formacion de “terra rossa”.

4.4 3. Holoceno

El Tardiglaciar y el inicio del Holoceno se manifiestan de forma parecida en ambas vertientes
de los Pirineos orientales (TURU et al., 2011a; ANDRES et al., 2018; JOMELLI et al., 2020).
Es durante esta fase tardiglacial que se desarrollan los glaciares rocosos, producto del hielo
tapado por la acumulacién de fragmentos rocosos generados por gelifraccion y procesos
para-glaciales, formando multitud de lébulos al fondo de los circos glaciares, que pueden
reactivarse durante las fases frias.

El intervalo Pleistoceno-Holoceno registra el deposito de coluviones, masas y bloques despren-
didos, deslizamientos, que pueden ser de orden hectométrico, y “tills” glaciares. Durante el
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Holoceno, caracterizado por la deglaciacién, los procesos fluviales son notorios con la con-
siguiente removilizacion de morrenas glaciares. La escasa sedimentacion consiste en limos
glaciolacustres, depositos de fondo de valle, terrazas bajas, conos aluviales y canchales.

En los Ultimos afos adquieren protagonismo las dindmicas de vertientes, como los desli-
zamientos y las corrientes de derrubios, que responden a periodos de intensas lluvias. No
obstante, cabe considerar también la importancia de los movimientos sismicos en la génesis
de deslizamientos. En este sentido, GASCON y TURU (2011) documentan un deslizamiento
en Andorra que relacionan con los terremotos del siglo XV, con epicentros en los Pirineos
mas orientales.

Un inventario de movimientos de masas en las cabeceras del rio Liobregat, algunos de los cuales
se describen seguidamente, demuestra que los mayores y méas profundos movimientos ocurren
en areas con evidencias de antiguos movimientos, mientras que la ocurrencia de deslizamientos
mas superficiales esta relacionada con la distribucion espacial de las precipitaciones totales
(GALLART y CLOTET, 1988; GALLART, 1995).

4.5. MORFODINAMICA ACTUAL Y TENDENCIAS FUTURAS

Los procesos actuales estan relacionados con el régimen nival, pluvial y fluvial, y sus efectos
como son:

— Las corrientes de derrubios, deslizamientos y movimientos de ladera en general y, en
menor medida, las caidas de bloques desde los escarpes estructurales.

— Laerosiony el transporte de sedimento, principalmente de los terrenos lutitico-margosos.

4.5.1. Corrientes de derrubios y deslizamientos: Mapas de susceptibilidad

Los movimientos de ladera constituyen un fenémeno relativamente frecuente en los Pirineos
centrales y orientales (Figura 12). Tras el episodio de lluvias de 1982, se reportan multitud de
movimientos en los municicpios de Saldes y, especialmente, Gosol y la Coma i la Pedra, entre
ellos la colada fangosa de la Coma (CLOTET y GALLART, 1984; COROMINAS y MORENO,
1988). Véase el epigrafe 8.14. Colada fangosa de la Coma. También se reportan deslizamien-
tos en las vecinas Hojas de Sant Lloreng de Morunys (n° 292) y la Pobla de Lillet (n° 255), la
mayoria de ellos catalogados como corrientes de derrubios. El portal web LLISCAT (2020)
sittia cada uno de ellos con sus referencias.
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Figura 12. Mapa de susceptibilidad a los deslizamientos en Catalunya, con la localizacion de los
mayores acontecimientos con danos registrados en algin momento de la historia (VILAPLANA,
2008). El recuadro indica la situacion de la Hoja.

La simulacion y prediccion de corrientes de derrubios mediante el andlisis multidisciplinar de
cientos de cuencas de recepciéon (“headwater catchments”) conducen a la elaboracién de
mapas de susceptibilidad, que son métodos cuantitativos para establecer un indice de ines-
tabilidad en una zona, de manera que no pueden predecir la susceptibilidad a los movimientos
de ladera en términos de probabilidad absoluta, pero permiten evaluar la inestabilidad potencial
relativa en una region amplia (AYALA y COROMINAS, 2002). Como ilustracién se incluye un
mapa de susceptibilidad de las cuencas altas de los rios Segre y Llobregat, y un ejemplo mas
concreto de la zonacién de susceptibilidad de la vertiente norte de la sierra del Cadfi

4.5.2. Erosiéon y transporte de sedimento: Dindmica hidroloégica de una cuenca de montafa
mediterranea

Los procesos hidrolégicos se vienen estudiando sistematicamente en la cuenca de Vallcebre

(Hoja de la Pobla de Lillet, n° 255) desde 1988. Se han utilizado aproximaciones metodolégicas
complementarias, tales como mediciones hidrométricas distribuidas, trazadores ambientales
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y modelizacién hidrolégica con la finalidad de mejorar la comprension de la respuesta de las
cuencas mediterraneas y proporcionar nuevos conocimientos validos para evaluar los efectos de
cambio global en los recursos hidricos de estas cuencas. Treinta afios de observaciones de los
procesos hidrolégicos en las cuencas de investigacion de Vallcebre han permitido comprender
no solo su respuesta hidrolédgica, sino también los principales procesos hidroldgicos y de erosion
propios de las cuencas mediterraneas.

LLORENS et al. (2018) exponen los resultados obtenidos sobre los procesos ecohidrolégicos,
la respuesta hidroldgica, los procesos de generacion de escorrentia, la erosién y el transporte
de sedimentos, que se resumen en: (1) la crucial importancia de la variabilidad temporal de las
precipitaciones en los procesos hidroldgicos; (2) el papel fundamental de la cubierta forestal
en la reduccion del contenido hidrico del suelo; (3) la marcada influencia de las condiciones de
humedad antecedentes en la generacién de escorrentia y su efecto en las diferentes respuestas
hidrolégicas; (4) la contribucion dominante de las aguas preexistentes durante las crecidas;
(5) la importancia que tienen sobre la erosiéon los procesos de hielo-deshielo en las areas de
“badlands” y el papel de las tormentas convectivas de verano en el transporte de sedimentos.

5. PETROLOGIA

5.1. TRAQUIANDESITAS (1)

En el cuadrante noroeste de la Hoja aflora un dique traquiandesitico intruido a favor de una
fractura de direccion NNO-SSE, tiene 1 km de longitud y una anchura méxima de unos 200 m
y, de norte a sur, corta la parte superior de las lavas andesiticas estefanienses de la unidad Gris
(17) y la mayor parte de la serie aluvial pérmica, unidades Roja Inferior (21) y Roja Superior (22).

El dique es de color verde oscuro, muestra disyuncién columnar bien desarrollada, perpendicular
a los bordes de la intrusion, y tiene textura porfidica con unos pocos fenocristales, formada
por plagioclasa sodica y, en menor medida, por minerales ferromagnesianos transformados a
clorita y éxidos de hierro. Entre los microlitos de plagioclasa de la matriz se observa a menudo
cuarzo secundario. Las caracteristicas geoguimicas indican una cierta afinidad alcalina (GISBERT,
1981), y dado que no alcanza la base del Buntsandstein (unidad 23) su edad se puede atribuir
al Pérmico Superior.

6. HISTORIA GEOLOGICA

La Hoja de Goésol incluye una sucesion estratigrafica relativamente completa, que permite reconstruir
una gran parte de la historia geoldgica del sector oriental de la cadena pirenaica en varias etapas.

6.1. EL CICLO VARISCO (~550-308 MA)

El basamento varisco de los Pirineos registra dos fases de deformacion principales que afectan a
potentes y variadas sucesiones marinas que, en lineas generales, se presuponen sedimentadas
en condiciones de margen pasivo.
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6.1.1. Etapa de margen pasivo: Cambrico-Ordovicico Inferior (~550-475 Ma)

Al inicio del ciclo, el sector donde se localiza la Hoja de Gdésol forma parte del fragmento
norte del supercontinente neoproterozoico Gondwana. En este sector, durante el Cambrico-
Ordovicico Inferior la sedimentacion es, en general, marina siliciclastica, principalmente de
tipo flysch. Este periodo representa un lapso de tiempo sin actividad tectonica remarcable,
gue sucede a una etapa de magmatismo precambrico relacionado con la subduccién de la
fase Cadomiense (~650-550 Ma).

6.1.2. La fase Sardica: Ordovicico Medio (~475-455 Ma)

Alrededor de los 480 Ma Gondwana inicia su fragmentacién, de forma que a finales del
Ordovicico Inferior este conjunto sedimentario experimenta un levantamiento, emersién ge-
neralizada y erosion, que conducen a la formacion de la discordancia Sardica que conlleva un
hiato sedimentario de unos 20 Ma. La deformacién se acompana de actividad magmatica que
perdurara hasta el Ordovicico Superior.

6.1.3. Etapa de margen pasivo: Ordovicico Superior-Carbonifero Inferior (~455-328 Ma)

El Ordovicico Superior se inicia con un pulso extensional que desarrolla fallas normales y
depresiones en un paleorelieve neoproterozoico a ordovicico, sobre el que se dispone en
forma de “onlap” una sucesion sedimentaria transgresiva, de tendencia granodecreciente, que
comienza con depositos de abanicos aluviales seguidos de facies siliciclasticas de ambientes
marino-someros con intercalaciones calcareas.

La sedimentacion silurica es arcillosa y anoxica, y fosiliza de forma expansiva y transgresiva los
relieves extensionales post-sardicos. Durante el Devonico Inferior y Medio sigue la sedimenta-
cion de caracter marino pero con una paleogeografia compleja reflejada por sucesiones muy
variables de calizas, con frecuencia arrecifales, y sistemas siliciclasticos. El Devénico Superior se
caracteriza por la presencia de calizas peldgicas condensadas, y los niveles de cherts predominan
durante el Carbonifero Inferior.

6.1.4. La fase Varisca: Carbonifero medio (~328-308 Ma)

La sucesion sedimentaria descrita es subsequentemente afectada por la orogenia Varisca o
Hercinica, que abarca unos 20 Ma y conduce a la creacion de un nuevo supercontinente, Pan-
gea, resultante de la colision entre Gondwana y Laurasia. La deformacion varisca es polifasica
y va migrando hacia el sur y hacia el oeste. Desarrolla foliaciones, metamorfismo regional,
magmatismo, domos metamérficos de gneises, pliegues de orden kilométrico y cabalgamientos
de vergencia sur. La sedimentacion asociada a la orogenia es de tipo flysch.

6.2. EL CICLO ALPINO (~308-23 MA)

El margen continental pasivo nord-ibérico es un basamento Paleozoico ligeramente inclinado hacia
el norte en el que, a favor de fallas extensionales, se van desarrollando las cuencas permotriésicas,
jurdsicas y cretacicas, situadas mas al norte de su ubicacién actual en la Hoja (Figura 7; VERGES,
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1993). El estilo estructural de los Pirineos es pues el resultado de la inversion y deformacion alpina
de cuencas mesozoicas previas, que son originadas en dos etapas de “rifting” extensional a
transtensional, de edades comprendidas entre el Carbonifero tardio y el Tridsico, y entre el Jurasico
Superior y el Cretacico Inferior, con sus subsequentes etapas de post-"rift”. La deformacion
compresiva cenozoica enmascara la estructura extensiva original del margen nord-ibérico.

6.2.1. Primera etapa de “rifting”: Carbonifero tardio-Triasico (~308-208 Ma)

La tectonica compresiva que supone la orogenia Varisca da paso a un régimen transtensional de
gran escala, enlazado a la fragmentacion de Pangea y a la apertura y expansion hacia el oeste del
mar del Tethys. Esta nueva tectdnica conduce al desarrollo de fosas intramontanosas elongadas de
oeste a este, como respuesta a probables movimientos de “strike-slip”. Estas cuencas se rellenan
desde finales del Carbonifero al Pérmico con depésitos volcanicos alcalinos y sedimentos de origen
aluvial y lacustre, en respuesta al progresivo desmantelamineto de la cadena varisca. El volcanismo
justifica la presencia de fallas suficientemente profundas como para alcanzar la astenosfera.

La tectonica extensiva se reactiva en el Tridsico Inferior, que registra una renovada deposicion
de capas rojas expansivas de origen aluvial (facies Buntsandstein). La transicién de subsidencia
tectdnica a termal en el Tridsico Medio determina la entrada de aguas marinas en las cuencas
desde el mar del Tethys. Esta transgresion da lugar a las rampas carbonatadas perimareales del
Tridsico Medio (facies Muschelkalk) y a los sistemas de “sebkha” del Tridsico Superior (facies
Keuper). El adelgazamiento de la corteza prosigue con la intrusion de doleritas.

6.2.2. Etapa de margen pasivo: Tridsico terminal-Jurasico Medio (~208-163 Ma)

Un periodo generalizado de subsidencia termal, que representa la etapa de post-"rift” o mar-
gen pasivo, viene marcado por la deposicion de plataformas carbonatadas marinas extensivas.
La variabilidad de facies es consecuencia del desarrollo de zonas emergidas y zonas elevadas
con sedimentacién condensada, rodeadas por sectores subsidentes, y son frecuentes las dis-
continuidades y los hiatos sedimentarios. El sector mas subsidente se encuentra al norte de la
sierra del Verd. El Jurasico Medio registra una plataforma poco profunda de calizas ooliticas.

6.2.3. Segunda etapa de “rifting”: Jurasico Superior-Cretacico Inferior (~163-97 Ma)

En el Jurasico Superior se inicia una nueva etapa compleja y multiepisddica de tectonica
extensional, asociada a la apertura del océano Atlantico y su conexion con el Tethys, que se
generaliza durante el Cretécico Inferior, alcanzandose la maxima hiperextension durante el
Albiense. El dominio de “rift” hiperextendido se localiza unos 100 km al norte del sector.

El basamento pre-"rift”se fragmenta en numerosas cuencas secundarias, con depocentros mar-
cados y altos sedimentarios, cuya distribucién muy probablemente esta también controlada por la
migracion halocinética de los niveles salinos que se han depositado durante el Tridsico Superior. En
las &reas emergidas afloran los carbonatos jurasicos formando relieves planares, que son karstifica-
dos y laterizados en condiciones de clima subtropical, favorable a la generacion de carbonatos con
los que se rellenan las cuencas, en las que alternan calizas de plataforma y margas. En el sector,
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la sedimentacién se restringe al fragmento oriental de la cuenca de Organya, que se convertira
posteriormente en el manto superior del Pedraforca mediante la inversién de sus fallas extensionales.

6.2.4. Etapa de margen pasivo: Cenomaniense-Santoniense inferior (~97-85 Ma)

El final de la etapa de “rifting” deriva en una subsidencia termal generalizada que, combinada
con un clima célido y un nivel del mar extremadamente alto, origina la plataforma marina
méas amplia y expansiva depositada hasta entonces (Cenomaniense superior). Las unidades
suprayecentes son mas irregulares y registran cambios notables de facies y de espesor. El sector
mas subsidente se localiza en el futuro manto de la sierra del Verd.

6.2.5. Etapa de cuencas de antepafs: Santoniense superior-Eoceno medio (~85-47 Ma)

A partir del Santoniense superior, el régimen tecténico cambia como resultado del inicio de la
convergencia entre las placas Ibérica y Europea. Este cambio geodinamico tiene fuertes efectos
en los Pirineos, causando (1) el acortamiento y la erosion de las cuencas sedimentarias previas,
syn-y post-“rift”, que inician su inversién o estructuracion en laminas de cabalgamiento, que se
iran desplazando gradualmente decenas de km hacia el sur, (2) la reactivacion de las estructuras
salinas que se han formado durante los estadios extensional y de margen pasivo, y (3) la
subsidencia asimétrica con la formacién de cuencas de antepais, que se rellenan con secuencias
de somerizacion desde depdsitos turbiditicos a deltaicos y plataformas carbonatadas.

En la unidad del Cadf existe un hiato sedimentario que abarca tres etapas, desde el Tridsico
Superior hasta el Santoniense (~208-85 Ma), estadio en que se reinicia la sedimentacién en
facies fluvio-deltaicas, sobre las que transgrede una plataforma marina de edad Campaniense.
El Maastrichtiense marca una nueva regresién con facies aluviales y lacustres, expansivas,
con restos de dinosaurios y abundante vegetacién que se convertird en carbén. A finales del
Cretécico Superior se sitla el emplazamiento del manto superior del Pedraforca (~66 Ma).

Durante el Paleoceno (~60 Ma) se inicia una nueva fase transgresiva en el dominio surpirenaico
gue culmina con la instalacién de una plataforma carbonatada somera durante el Eoceno
inferior, estadio en que se sitla el emplazamiento del manto de la sierra del Verd. Hasta el
Eoceno medio, en las cuencas de antepais, basculadas hacia el norte por efecto de la flexion
provocada por los cabalgamientos, se depositan plataformas carbonaticas y sistemas turbiditi-
cos, deltaicos y aluviales, que fosilizan y datan el emplazamiento de las ldminas de Queralt en
el Eoceno medio. Todas estas cuencas se involucran posteriormente en la estructura pirenaica
y constituirdn parte del manto del Cadi.

6.2.6. La fase Alpina: Eoceno superior-Oligoceno (~47-23 Ma)

El orégeno pirenaico se forma por la deformacién contraccional del margen nord-ibérico desde
el Santoniense superior al Mioceno medio, y es a partir del Eoceno superior que se verifica el
acortamiento maximo y la colision entre Iberia y Europa. La unidad del Cadi-Port del Comte
empieza a emplazarse en el Luteciense inferior (~45 Ma) y al norte se emplazan las Ultimas
unidades aléctonas, los mantos inferiores de basamento. La cuenca sedimentaria pierde la
conexion con el océano Atlantico y se inicia una sedimentacion generalizada de conglomerados
aluviales en condiciones endorreicas, que evolucionan hacia el sur a facies fluviales y lacustres
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evaporiticas (cuenca del Ebro), en una secuencia de progradacion relacionada con la migracion
hacia el sur del margen septentrional de la cuenca.

6.3. LA DISTENSION NEOGENA Y LA FORMACION DEL RELIEVE ACTUAL (~23-0 MA)

En el Mioceno se verifica un aplanamiento generalizado del relieve orogénico, y transcurre en
un contexto tecténico extensivo, durante el cual se generan sistemas de altos estructurales y
fosas tectonicas limitadas por fallas normales (~10-7 Ma). Paralelamente, la cuenca endorreica
terciaria del Ebro se abre al mar Mediterraneo (~12-7,5 Ma). El cambio de nivel de base favorece
la progresiva instalacion de la red fluvial y el rejuvenecimiento y la exhumacion del relieve, de
forma que ya se establecen las lineas generales de la topografia actual, a la que contribuyen
las glaciaciones pleistocenas y los procesos fluviales y gravitacionales holocenos.

7. GEOLOGIA ECONOMICA

7.1. MINERIA

En la actualidad no hay ninguna explotacion minera activa en el territorio de la Hoja, sin
embargo, esta actividad en relacién con el carbén ha sido muy importante a lo largo del siglo
XX. Otras sustancias que fueron objeto de interés minero en este sector son las mineraliza-
ciones de bauxitas en calizas y dolomias del Jurasico, localizadas en el sector suroccidental,
las impregnaciones de minerales de cobre y hierro, concentradas en la parte basal de la serie
permotridsica, y las bolsadas karsticas, con minerales de bario, cobre y hierro, emplazadas en
calizas del Devénico. MATA PERELLO (1990) realiza un inventario de indicios, base documental
para el presente epigrafe (Tabla 1).

7.1.1. Minerales metalicos

7.1.1.1. Mineralizaciones de cobre (Cu)

Se trata de impregnaciones de probable origen supergénico, mayoritariamente correspondientes a
oxidos de cobre y hierro, que se concentran en conglomerados y areniscas del Pérmico, unidades
Roja Inferior y Roja Superior (21 y 22). El mineral principal es la malaquita, acompafada por
goethita y calcita, y aparecen también en bajas proporciones, calcopirita, pirita y azurita. En
Adraén existe un indicio con mineralizaciones semejantes de cobre que contiene como mineral
accesorio, autunita, una mena de uranio, pero presente en muy baja concentracion.

7.1.1.2. Mineralizaciones de hierro (Fe)

Los principales indicios de hierro se encuentran en el extremo nororiental y corresponden
a mineralizaciones de éxidos de hierro emplazadas en bolsadas karsticas sobre calizas del
Devonico (unidades 11, 12 y 13). El mineral principal es la hematites, de aspecto brillante y
masivo, se encuentra también goethita y, en proporciones poco importantes, siderita, calcitay
cuarzo. Se ha inventariado también un yacimiento aislado de hierro en las pizarras del Silurico
(unidad 8). En este caso la concentracidn se origina por alteracion de las pizarras y esta formada
por pirita, goethita, hematites, melanterita, calcita y cuarzo.
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COORDENADAS LAMBERT

POBLACION YACIMIENTO > Y SUSTANCIA
Bastanist 1042,8 869,7 Cu
Estana 1040,3 869,8 Cu
Ansovell Mina de Coure 1023,4 869,4 Cu
Ansovell Molina 1033 869,3 Cu
Cava 1036,5 868,9 Cu
Lletd 10232,3 869 Cu
Adraén 1027,3 867,6 CuU
I'Ingla I'Ingla de Dalt 1050,5 869,6 Fe
I'Ingla Grau 1052,3 870,3 Fe

el Querforadat Font de Ferro 1037,5 869,4 Fe
Montella de Cadi 1045,9 869,6 Ba, Cu
Montella de Cadi 1042,6 871,8 Ba, Cu
Nas 1047 869,8 Ba, Cu
Fornols del Cadi Moli 1030,1 861 Al, Fe
Fornols del Cadi Cavoc 1028,5 860,7 Al
Ossera Torrent Barnella 1027,4 857,7 Al, Fe
Ossera Borda de Roma 1027,5 858,5 Al, Fe
Padrinas 1028 858,6 Al, Fe
Tuixén Coll de Port 1031,8 858,2 Al
Tuixén Font de I'Os 1035,1 858,4 Al, Fe
Tuixén Coll de Buc 1030,8 859,1 Al, Fe
Tuixén Gallina 1032,5 858,4 Al, Fe
Tuixén Peguera 1032,4 858,9 Al
Tuixén Fontanella 1032,3 859,2 Al
Tuixén Riu de la Mola 1035,4 859,2 Al
Tuixén Castell Budo 1033,7 861,5 Al
Tuixén Pineda 1031,7 860 Al, Fe
Tuixén Coll de I'Olla 1030,6 859,7 Al, Fe
la Coma Coll de Port 1032,3 857,5 Al

la Coma la Moixa 1035,2 857,3 Al

la Vansa Sant Pere 1027,7 859,8 Al
Gosol Font de Sal 10411 860,2 CINa
Saldes Font Salada 1048,5 857,8 CINa
la Pedra 1037 853,6 CINa

Tabla 1. Relacion de indicios de minerales metalicos y no metalicos.
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7.1.1.3. Mineralizaciones de aluminio (Al)

Los yacimientos de bauxitas han sido explotados en los Pirineos centrales y orientales a lo
largo de los siglos XIX y XXy, en algunas minas, hasta los afios 60. En la Hoja los indicios
son numerosos, de forma que se han inventariado unos 20 puntos, y se concentran en el
sector suroccidental. Estan ligados a rellenos paleokarsticos emplazados en calizas del Jurasico,
mayoritariamente Lias, y fosilizados por las formaciones Adraén y Bona (unidades 49 y 50)
del Santoniense superior al Maastrichtiense. Su disposicion preferente en torno al diapiro de
Foérnols parece indicar que la tectdnica salina durante el Cretacico jugd un papel importante
en el desarrollo de las mineralizaciones. La mena principal de aluminio es la boehmita, con
didsporo y alumogel en proporciones menores. A menudo la goethita y hematites constituyen
los minerales mas abundantes, dando lugar a yacimientos de lateritas. Los minerales accesorios
son calcita, cuarzo, caolinita y anatasa.

7.1.1.4. Mineralizaciones de bario (Ba)

Se encuentran, de forma semejante a las mineralizaciones de hierro, en bolsadas karsticas, a
veces asociadas a fracturas, dentro de las calizas del Devonico. La baritina es la mena de bario
y esta acompafada por goethita, hematites, azurita, malaquita, calcopirita y calcita.

7.1.2. Minerales no metalicos

Los minerales no metélicos se reducen a tres manantiales de aguas salinas situados en Saldes,
Go6sol y la Pedra. El origen de la mineralizaciéon se encuentra en la circulacién de aguas subte-
rraneas a través de la sal que el Keuper (unidad 26) preserva en profundidad. En el pasado se
obtenia sal comun y yeso como subproducto, mediante balsas de evaporacién de salmuera.

7.1.3. Minerales energéticos

El mineral energético por excelencia en este sector es el carbén, que se localiza en la base del
Garumniense (unidad 51) del manto de la sierra del Verd. La totalidad de las capas de carbén
se encuentran en las margas de Sant Corneli, que estan formadas por alternancias de calizas,
margas carbonosas, mas predominantes hacia techo y niveles de lignitos negros (ENADIMSA,
1981; IGME, 1983).

Destacan las explotaciones a cielo abierto del Coll de Fumanya, las minas de Gosol v, espe-
cialmente, el complejo de mineria subterranea de Saldes-I'Espa (Tabla 2), que se mantuvo en
produccién hasta el afio 2007 (MARTINEZ y TUDELA, 2013). En el afio 1991 la produccién
alcanzé las 200.000 toneladas. A pesar de las mineralizaciones accesorias de pirita, goethita
y calcita, los lignitos presentan un bajo contenido en cenizas, hecho que junto a su elevado
poder calorifico y a la proximidad de la central térmica de Cercs, hacian rentable la actividad
minera. En la actualidad se han reconvertido algunas de las minas al sector geoturistico.
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COORDENADAS LAMBERT

POBLACION YACIMIENTO > v SUSTANCIA
Saldes I'Espa 1043,9 859,5 Lignito
Saldes Macaners 1050,9 861,7 Lignito
Saldes Mina de Carbd 1047,7 861 Lignito
Figols Coll de Fumanya 1051,6 854,7 Lignito
Gosol Mina de Lignit 1038,4 1060 Lignito
Gosol Moripol 1043,8 855,5 Lignito

Tabla 2. Relacion de indicios de carbon.

7.2. CANTERAS

En la Hoja se han inventariado un total de 9 pequefas canteras de aridos naturales que
en la actualidad no registran actividad extractiva. Se han explotado gravas y arenas de los
aluviales cuaternarios ligados a los cursos principales. Se concentran en los municipios de
la Vansa-Férnols y la Josa-Tuixén a lo largo del valle de la Vansa y torrente de Ribarroja; en
la Coma i la Pedra, en el valle del rio Cardener, y en el término de G6sol, en el valle del rio

Aigua de Valls.
COORD. LAMBERT
NOMBRE MUNICIPIO v SUSTANCIA ESTADO TITULAR
Gosol 391631 4676414 Gravayarena Inactiva
Cornellana  la Vansa 378920 4679947 Gravayarena Inactiva Excavacions Aleu
la Vansa 379601 4679852 Gravayarena Inactiva
la Vansa 379555 4679280 Gravayarena Inactiva
Serra Espinal la Vansa 375425 4679009 Arena Inactiva Corviam, S.A.
Tuixén 379646 4677445 Gravayarena Inactiva
Tuixén 381465 4676661 Gravayarena Inactiva
Coll de Port la Coma 382124 4671755 Gravayarena Inactiva Forbo, S.A.
la Coma 382705 4670862 Gravayarena Inactiva

Tabla 3. Relacion de canteras.

7.3. CARACTERISTICAS GEOTECNICAS

Las rocas de la Hoja pueden agruparse en cinco dreas geotécnicas, diferenciadas en funcion

de criterios litologicos, estructurales, geomorfolégicos e hidrogeoldgicos:

7.3.1. Area 1. Paleozoico varisco
7.3.2. Area 2. Sierra del Cadi
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7.3.3. Area 3. Mesozoico del manto superior del Pedraforca, manto de la sierra del Verd y
[dminas de Queralt

7.3.4. Area 4. Terciario del manto superior del Pedraforca, manto de la sierra del Verd, laminas
de Queralt y sector sur del manto del Cadi-Port del Comte

7.3.5. Area 5. Formaciones superficiales

7.3.1. Area 1. Paleozoico varisco

Se situa en la franja septentrional y, en lineas generales, la zona 1.1 en el sector occidental y
la zona 1.2 en el oriental.

7.3.1.1. Zona 1.1. Paleozoico terrigeno

— Esta zona abarca términos del Cambro-Ordovicico, Ordovicico Superior, Sildrico y Car-
bonifero Inferior (unidades 2, 3, 4, 6, 7, 8y 14).

— Se trata de pizarras, areniscas, cuarcitas y grauvacas.

— Son rocas compactas, plegadas, fracturadas y afectadas de esquistosidad penetrativa
de direccién predominante NNO-SSE.

— Las facies lutiticas son sensibles a la meteorizacién dando lugar a horizontes de alteracion.

7.3.1.2. Zona 1.2. Paleozoico carbonatado

— Esta zona contiene rocas del Ordovicico Superior (unidad 5) y sobretodo Devonico-Car-
bonifero Inferior (unidades 9, 10, 11, 12, 13).

— Son rocas competentes, plegadas y fracturadas, permeables por fisuracion y karstificacion.

— Dan lugar a escarpes rocosos con cafdas de bloques.

7.3.2. Area 2. Sierra del Cadi

Esta &rea ocupa una franja subparalela al sur del Area 1, limitada por los mantos del Pedraforca.
Esta representada por una potente serie monoclinal inclinada al sur entre 20°y 50°, factor que
minimiza los movimientos en masa.

7.3.2.1. Zona 2.1. Estefano-Pérmico volcanico

— Esta zona engloba las unidades 1, 15, 16, 17, 18, 19y 20.

- Se trata de domos y coladas volcanicas de andesitas, dacitas y riolitas.

— Son rocas muy consolidadas que se organizan en paquetes masivos estratificados.

— Presentan cierto grado de fracturacién y meteorizacion, que pueden generar desliza-

mientos.
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La intensa incisién fluvial da lugar a un relieve accidentado, con laderas pronunciadas,
crestas y escarpes poco continuos, que pueden provocar caidas de blogues.

7.3.2.2. Zona 2.2. Unidades terrigenas finas

Esta zona la forman rocas del Pérmico, Tridsico, Cretacico y Paleoceno (unidades 21,
22,24,26,27,51,53,59y 60).

Se trata de lutitas rojas y grises en alternancia con areniscas y, eventualmente, calizas o
dolomias, y conglomerados siliceos (unidades 23y 49).

En el extremo occidental, el Keuper (26) se encuentra afectado de tectdnica salina
(diapiro de Fornols) y alberga niveles de yesos (27), dando lugar a una topografia
deprimida cuyo sustrato es una masa cadética mayoritariamente arcillosa.

Las lutitas estan afectadas por la meteorizacién y descompresién del macizo rocoso, facilitando
la formacién de horizontes arcillosos y rocas blandas de pocos metros de profundidad.

Las capas competentes de areniscas y calizas generan escarpes estructurales con caidas
de bloques.

7.3.2.3. Zona 2.3. Unidades calizas

Esta zona contiene rocas del Tridsico, Jurasico, Cretacico y, especialmente, Paleoceno-Eo-
ceno (unidades 25, 28, 50, 55, 56, 61, 63y 65).

Se trata de calizas y dolomias.

La zona conforma el armazon de la sierra del Cadi dando lugar a los escarpes de la
vertiente norte. La vertiente meridional muestra extensas superficies estructurales y de
erosion, inclinadas hacia el sur.

Son rocas muy consolidadas, resistentes a la meteorizacion, permeables por fisuracion y
karstificacion, afectadas por varios sistemas subverticales de fracturas, muy penetrativos,
que facilitan el desprendimiento de bloques de los escarpes estructurales, y la concen-
tracion de canchales y depo6sitos de ladera en la vertiente septentrional.

La incidencia de la karstificacion es importante en la vertiente sur, con desarrollo de
extensos campos de dolinas sobre las superficies estructurales y de erosion.

7.3.2.4. Zona 2.4. Eoceno margocalcdreo

Esta zona la forman las unidades 57, 62, 64 y 67, situadas en el extremo oriental de la
sierra del Cadi, equivalentes distales de las formaciones calizas.

Configuran sucesiones de alternancias mas o menos ritmicas entre margas grises,
margocalizas, calizas y areniscas y pueden contener niveles competentes de brechas
carbonaticas (unidad 66).

La meteorizacion puede ser intensa, especialmente en los materiales margosos, dando
lugar a horizontes arcillosos de hasta algunos metros de profundidad.
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7.3.3. Area 3. Mesozoico del manto superior del Pedraforca, manto de la sierra del Verd y

[aminas de Queralt

Esta &rea abarca la mayor parte de la mitad meridional de la Hoja y estd formada por rocas
plegadas y fracturadas, predominantemente calcéareas, que dan lugar a los grandes relieves:
sierras del Verd, Cloterons, Ensija y macizo del Pedraforca.

7.3.3.1. Zona 3.1. Lutitas y arcillas

Esta zona contiene Keuper (unidad 26) y Garumniense (unidades 51y 53).
Se trata de lutitas rojas y grisaceas que alternan con areniscas, calizas y dolomias.

Las unidades 26 y 53 pueden contener yesos y la unidad 51 intercala numerosas capas
de carbdn en su parte basal.

Los términos lutiticos aflorantes y subaflorantes se encuentran intensamente meteori-
zados y consecuentemente poco consolidados.

En general dan lugar a zonas deprimidas y de relieves suaves, si bien, cuando la estruc-
tura, orografia y contraste litolégico lo propician, pueden originarse deslizamientos.

7.3.3.2. Zona 3.2. Calizas y dolomias

Esta zona contiene Rhaetiense y Jurasico (unidades 29, 31, 32, 33 y 34), Cretacico
Inferior (unidades 35, 36, 38, 39), Cretacico Superior (unidades 41, 42, 44, 46y 48) y
Garumniense-Paleoceno (unidad 52).

Son rocas muy consolidadas y resistentes que desarrollan escarpes importantes, gene-
radores de caidas de blogues y coluviones, y superficies estructurales y de erosién, que
suelen estar karstificadas y albergar campos de dolinas.

Tienen permeabilidad elevada por fisuracion y karstificacion.

7.3.4.3. Zona 3.3. Margas y margocalizas

Esta zona alberga Jurésico (unidad 30), Cretacico Inferior (unidades 37 y 40) y Cretacico
Superior (unidades 45 y 47).

Se trata de margas grises que alternan con margocalizas, calizas y, excepcionalmente,
areniscas.

Son rocas que derivan, por descompresién del macizo rocoso y meteorizacién, a suelos
arcillosos y rocas blandas en afloramiento y cerca de la superficie.

Son formaciones poco permeables que pueden dar lugar a deslizamientos de consi-
deracion.

7.3.4. Area 4. Terciario del manto superior del Pedraforca, manto de la sierra del Verd,

ldminas de Queralt y sector sur del manto del Cadi-Port del Comte

Esta area esta situada en el extremo meridional, y contiene rocas con deformacién tecténica
variable en funcién de su relaciéon espacial y temporal con el emplazamiento de los mantos.

96



7.3.4.1. Zona 4.1. Lutitas y margas

Esta zona la forman el Palebgeno (unidades 70, 72y 75) y el Mioceno (unidad 78).

Se trata de lutitas aluviales con intercalaciones de areniscas, conglomerados y, ocasio-
nalmente, calizas.

Son rocas de baja permeabilidad, sensibles a la meteorizacién, que dan lugar a suelos
arcillosos y, cerca de la superficie, rocas blandas por descompresion del macizo rocoso.

Las capas competentes intercaladas son permeables por fracturacion, y destacan en el
paisaje como pequenos escarpes propensos a las caidas de bloques.

Pueden desarrollarse deslizamientos de reducida extension.

7.3.4.2. Zona 4.2. Calizas y dolomias

Esta zona la forman las unidades 55, 56, 58, 62, 63, 65, 68y 73.

Se situan en el macizo del Port del Comte y, en menor medida, diseminadas en el
cuadrante suroriental sobre materiales mesozoicos y del Garumniense.

Son rocas muy consolidadas y resistentes, permeables por fisuracion y karstificacion,
por lo general bastante fracturadas.

En el macizo del Port del Comte los escarpes son considerables, con la consecuente caida
de bloques, y las superficies estructurales estan karstificadas con desarrollo de campos
de dolinas. En su vertiente oriental destaca un extenso deslizamiento que involucra
materiales calcareos.

7.3.4.3. Zona 4.3. Margas de Campdevanol

Esta zona corresponde a la formacioén turbiditica de Campdevanol (unidad 67), al sureste
del macizo del Port del Comte.

Las margas pueden alternar ritmicamente por tramos con areniscas e intercalan local-
mente niveles de brechas carbondticas (unidad 66) y yesos (unidad 69).

Estan intensamente meteorizadas en posicion aflorante y subaflorante, formando un
intervalo arcilloso y de roca blanda por descompresion del macizo rocoso de hasta varios
metros de profundidad.

La serie margosa es de caracter sintecténico por lo que se encuentra muy plegada.
Son rocas de baja permeabilidad, a excepcion de las brechas que son muy permeables.
Pueden generar deslizamientos de escasa entidad.

7.3.4.4. Zona 4.4. Conglomerados

Esta zona la forman las unidades 54, 71, 74, 76 y 77, que se encuentran en el borde
suroriental y de forma aislada sobre unidades mesozoicas del manto de la sierra del
Verd y de la unidad Intermedia del Pedraforca.

Son rocas consolidadas, desigualmente fracturadas y suavemente plegadas.
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— Los conglomerados suelen ser potentes y masivos, a veces separados por intervalos
lutiticos, y proporcionan escarpes con eventuales caidas de bloques.

7.3.5. Area 5. Formaciones superficiales

7.3.5.1. Zona 5.1. Formaciones cementadas

— Esta zona la forman las acumulaciones fluviales y poligénicas antiguas (unidades 79,
80, 82y 83).

— Presentan un cierto grado de consolidacion.
— Se trata de gravas con bloques dispersos y matriz arenoso-limosa.

— Son resistentes a la excavacién por medios convencionales, con taludes naturales bas-
tante estables.

7.3.5.2. Zona 5.2. Formaciones sin cementar

— Estazona la forman las formaciones de ladera, fluviales, poligénicas y glaciales (unidades
84, 85, 86, 88, 90y 91).

— Se trata de gravas y bloques, con matriz arenoso-limosa, a menudo ausente, y con
cementacién nula o incipiente limitada a la parte mas superior.

— Tienen permeabilidad media y alta, dependiendo del contenido en materiales finos no
consolidados.

— Son facilmente excavables, con lo que es de esperar una estabilidad deficiente en taludes
de desmonte, y poseen buenas propiedades como aridos.

7.3.5.3. Zona 5.3. Formaciones arcillosas

— Esta zona la constituyen las arcillas en fondos de dolina (unidad 81) y los limos glacio-
lacustres (unidad 89)

— Son materiales no consolidados, facilmente excavables con maquinaria convencional.

7.4. HIDROGEOLOGIA
7.4.1. Climatologia

La precipitacion media anual en la estacion de Gisclareny es de 980 mm, con maximos mensua-
les en torno a los 140 mm en julio y octubre y unos valores minimos mensuales generalmente
inferiores a los 20 mm en diciembre y enero. Las medias anuales descienden notablemente de
noreste a suroeste; el trazado de las isoyetas dibuja una distribucion concéntrica con maximos
superiores a los 1.000 mm de precipitaciéon media anual en el extremo oriental de la sierra del
Cadi'y minimos en torno los 850 mm en la franja occidental de la Hoja.

La temperatura media anual en la estacién de Gisclareny es inferior a 10° C, con un descenso
general hacia el noreste, manifestado por la distribucién de las isotermas, asi como la presencia
adicional de dos depresiones térmicas en las cumbres del macizo del Port del Comte y de la
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sierra de Ensija, con minimos inferiores a los 5°C. La mayor parte de Hoja queda comprendida
dentro de la zona mesotérmica | de Thornthwaite y ofrece valores de ETP anual cercanos a
los 650 mm. Los altos de las sierras de Ensija, Cadiy Port del Comte se emplazan en la zona
microtérmica Il de Thornthwaite, con unos valores de ETP anual en torno a 500 mm.

7.4.2. Las aguas superficiales

La Hoja de Gosol se encuentra dividida por una diagonal de direccion SSO-NNE que constituye
la divisoria de aguas superficiales de primer nivel entre las cuencas del Ebro y del Llobregat
(cuencas internas catalanas). El fragmento noroccidental pertenece a la cuenca del Segre y
comprende parte de dos subcuencas: rio de la Vansa al oeste y, al norte, rios de Cerc, Vilanova,
Cadi, Quer, Bastanist y I'lngla, que recorren de sur a norte la vertiente septentrional de la sierra
del Cadi. Todos ellos desaguan al rio Segre por su margen izquierda. La mitad suroriental
pertenece a la cuenca del Llobregat y comprende parte de las cabeceras de tres subcuencas:
rio de Saldes al este, y rios d’Ora y Cardener al sur.

El uso de las aguas superficiales es agricola a lo largo de los valles de los rios principales: la
Vansa, Saldes, Aigua de Valls y Cardener, que a su vez concentran la mayoria de la poblacion.
La toma de agua es directa del rio y la superficie de riego es discreta debido a la reducida
anchura de las llanuras aluviales.

7.4.3. Las aguas subterraneas

7.4.3.1. Unidades hidrogeoldgicas

La Hoja de Gésol se distribuye entre cuatro &reas hidrogeolégicas, cada una con sus respectivas
unidades (acuiferos o grupos de acuiferos). En la bibliografia se proporcionan los enlaces a
los visualizadores cartograficos y de acuiferos y bases de datos hidrogeolégicos (ICGC, 1992,
v2017). Estas areas son:

—  Area cambro-ordovicica de Filia-Orri (Area 106).

— Area devonica del Moixeré-Serra Cavallera (Area 112).

— Area mesozoica y cenozoica del Cadi-alta Garrotxa (Area 115).
- Area mesozoica y cenozoica del Pedraforca (Area 116).

Atendiendo a la clasificacién de la Confederacion Hidrografica del Ebro (CHE, 1999), los mantos
superiores de los Pirineos centrales, y los Pirineos orientales desde el Segre hasta el Llobre-
gat, constituyen el Dominio Pirenaico del Sinclinal de Tremp. Este dominio se divide en siete
unidades, de forma que la Hoja queda mayoritariamente enclavada en la unidad intercuenca
Cadi-Port del Comte (09.03.21). El &rea 106 pertenece a la unidad Cerdanya (09.03.06).

Los acuiferos vienen codificados con seis digitos: los tres primeros corresponden al cédigo
del drea hidrogeoldgica, el cuarto (una letra) hace referencia a la litologia, el quinto a una
diferenciacion cronoldégica, y el ultimo digito es un ordinal correlativo por zonas geogréficas.
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7.4.3.1.1. Area cambro-ordovicica de Filia-Orri (Area 106)

En el &mbito de la Hoja, esta 4rea contiene una Unica unidad hidrogeoldgica que es el acuifero
en las pizarras cambro-ordovicicas del sector de Ges-Estana (106-G21), con permeabilidad
baja por fracturacion.

7.4.3.1.2. Area devénica del Moixero-Serra Cavallera (Area 112)
Forman parte de esta area dos unidades hidrogeoldgicas:

— El acuifero de las calizas, areniscas y pizarras devonianas (112-C53). Presenta permea-
bilidad media-alta por doble porosidad de fracturacién y karstificacion.

— El acuifero detritico carbonifero (112-G10).

7.4.3.1.3. Area mesozoica y cenozoica del Cadi-Alta Garrotxa (Area 115)

Esta drea contiene cinco unidades hidrogeoldégicas:

— Los acuiferos cuaternarios y aluviales del Cadi (115-A00, 115-A10). Son los coluviones
del valle de la Vansa, del pie de la sierra del Cadi, y de la cabecera del rio de Saldes.
Tienen permeabilidad media-baja por porosidad intergranular.

— El acuifero de las calizas paledgenas del Cadi (115-C02). Presenta permeabilidad me-
dia-alta por doble porosidad de fracturacién y karstificacion.

— El acuifero de las calizas mesozoicas del Cadi (115-C30).

— El acuifero detritico pérmico y tridsico (115-E30). Se incluyen en esta unidad las rocas
volcanicas estefano-pérmicas, que tienen permeabilidad media-baja por fracturacion.

— Los acuiferos detriticos paledgenos vy tridsicos del Cadi (115-F20 y F40).

7.4.3.1.4. Area mesozoica y cenozoica del Pedraforca (Area 116)
En esta area figuran cuatro unidades hidrogeolégicas:

— Los acufferos cuaternarios y aluviales del Pedraforca (116-A00, 116-A10). Son los
coluviones de la vertiente norte del valle del rio Cardener, que tienen permeabilidad
media-baja por porosidad intergranular.

— Los acuiferos de calizas paledgenas del Pedraforca (116-C20, 116-C02). Entra en esta
unidad la practica totalidad del macizo del Port del Comte, entidad hidroestructural
diferenciada, que se describe en el epigrafe siguiente. La permeabilidad es media-alta
por doble porosidad de fracturacion y karstificacion.

— El acuffero de calizas mesozoicas del Pedraforca (116-C30). En la cartografia de esta
unidad se han distinguido tres subunidades hidroestructurales, coincidentes con tres
elementos estructurales (Esquema hidrogeolégico): el sinclinal de Vallcebre, ocupado por
calizas y margas; la subunidad Gisclareny-Ensija, conjunto dominantemente calcareo;
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y la subunidad Montcalb-los Rasos de Peguera, ambito dominantemente conglomera-
tico. Las tres subunidades presentan permeabilidad media-alta por doble porosidad de
fracturacion y karstificacion.

— Los acuiferos detriticos paledgenos y triasicos del Pedraforca (116-F20, 116-F40).

7.4.3.2. Caracteristicas hidrogeoldgicas y uso del agua

Los principales acuiferos se encuentran en calizas (Devoénico, Cretacico Superior, Eoceno), calizas
y dolomias (Tridsico, Jurasico) y conglomerados paledgenos. Los sistemas aluviales y coluviales
cuaternarios son reducidos y de poco interés.

Los acuiferos calizos ocupan el sector central y meridional, y constituyen entidades hidroes-
tructurales independientes: Cadi, Pedraforca, sinclinal de Vallcebre, Port del Comte, Giscla-
reny-Ensija, Montcalb-los Rasos de Peguera. Las recargas, nivales y pluviales, se verifican de
forma karstica, preferentemente mediante campos de dolinas situados en las zonas altas de
las sierras (por ejemplo, el Pla de Bacies).

Las descargas se realizan en régimen natural via manantiales y surgencias periféricas situadas
en el contacto de los acuiferos con materiales de baja permeabilidad. Las aguas se incorporan
a los cursos superficiales contribuyendo a la regulacién de los caudales base de las cabeceras.
En general, cada entidad hidroestructural dispone de algin punto de descarga singular que
focaliza las descargas mas importantes. Existe un drenaje difuso en la cuenca media del rio
de la Vansa.

El inventario de puntos de agua registra 48 entradas, la mayorfa manantiales (38), concentrados
principalmente en los valles de los rios importantes y, especialmente, en el del rio Cardener, al
pie del macizo del Port del Comte. El resto son sondeos (9) y galerias (1). Entre los manantiales
pueden destacarse:

— Las Fonts del Cardener, con un caudal medio anual de 200 I/s, la mas importante
surgencia karstica periférica del macizo del Port del Comte, que drena las calizas eocenas
de las Fms Cadi'y La Penya (unidades 56 y 65). Se sitUa en la vertiente oriental del macizo,
al oeste del cauce del rio Cardener, y fluye ininterrumpidamente, especialmente durante
el deshielo, cuando puede alcanzar un caudal de mas de 900 I/s.

— Las Fonts de Torrentsenta, al sureste de Gdésol, con un caudal estival de 2,5 I/s 'y que
drenan la sierra del Verd a favor de una falla inversa que contacta los materiales calizos
de la sierra con las arcillas del Garumniense. Dan origen al rio Aigua de Valls.

— L'ull de la Font, en el nucleo de Sorribes, punto de descarga del macizo del Pedraforca,
con un caudal medio estival de unos 5 I/s.

— La Font de I'Espa drena también las calizas del macizo del Pedraforca. Una parte de su
caudal abastecia la industria minera hasta 2007.

— La Font del Violi y el Adou de Balsareny, en el municipio de Gisclareny, puntos impor-
tantes de descarga de la sierra del Cadi, manantiales que drenan una cuenca de mas
de 15 km?.
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La profundidad de los sondeos varfa entre los 25 y los 220 m, se destinan al abastecimiento
urbano, y estan asociados a las surgencias que abastecen los principales ntcleos de poblacién,
de modo que explotan el mismo sistema. Suelen tener un uso complementario en estiaje debido
al gran numero de segundas residencias.

La calidad de las aguas subterraneas refleja un marcado predominio de aguas de tipo bicarbo-
natado calcico, de mineralizacion débil a ligera, la conductividad eléctrica raramente sobrepasa
los 350 pS/cm, el pH es ligeramente alcalino, < 8, y la dureza media a baja, con valores inferiores
a 200 mg/l de bicarbonatos y de hasta 65 mg/l de calcio. Las aguas presentan discretos
contenidos en magnesio, normalmente comprendidos entre 1y 15 mg/l, el sodio aparece en
concentraciones muy bajas, por lo general inferiores a 2,5 mg/l y el potasio es practicamente
inexistente. Los indices de contaminacién son, por lo general muy bajos, los nitratos estan en
muchos casos ausentes o presentan valores maximos en torno a los 2 mg/l.

7.4.3.2.1. El acuifero del macizo del Port del Comte

El sistema acuifero del macizo del Port del Comte, en su conjunto, viene siendo objeto de
estudio como modelo de caracterizacion de acuiferos mediterraneos de alta montana (HERMS
etal., 2018, 2019). El porcentaje de precipitacion que entra en el sistema hidrogeoldgico como
recarga del acuifero es practicamente del 62%. El tiempo de trénsito del agua subterranea que
descarga por los manantiales principales del acuifero, estimado mediante modelacidon numérica,
varfa entre 1,7 y 2,9 afos. La estimacion del tiempo de transito mediante el método analitico,
con técnicas isotdpicas, proporciona un tiempo mayor, entre 2,2 y 4,4 afos.

La media anual de descarga de aguas subterraneas, y la media de escasez de agua del sistema
hidrogeoldgico del macizo del Port del Comte, representan 16 y 34% de la media anual del
consumo de agua de la ciudad de Barcelona, subrayando el importante papel estratégico
como recurso de agua que el macizo puede jugar en episodios de sequia. En adicién, dada su
posicién geografica, el Port del Compte constituye una excepcional atalaya para anticipar el
impacto del cambio climatico en el sur de Europa.

8. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO

La Hoja de Gdsol entra en el ambito de cinco espacios declarados de interés natural, de los
cuales los dos primeros tienen una figura de proteccion especial (PEIN, 1992):

—  Parc Natural del Cadi-Moixerd

— Paratge Natural d’Interés Nacional del Massis del Pedraforca
— Serra d’Ensija-Rasos de Peguera

— Serra del Verd

— Serres d’Odeén-Port del Comte

La sierra del Cadi y el macizo del Pedraforca son, ademds, espacios de interés geolégico
(geozonas 144 y 145; IEIGC, 2019) que cuentan con sus respectivas gufas e itinerarios geo-
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l6gicos (por ejemplo, CASOLIVA y MARTINEZ, 2000), méas una tercera gufa comun a los dos
espacios (MARTINEZ y TUDELA, 2013). Con toda esta informacién y tras la realizacién de Ia
presente cartografia, se proponen 15 puntos de interés geoldgico (PIG) que, en cierto orden
cronoldégico, son:

. Ordovicico Superior de Cava, Estana y Ansovell

. Serie estratigréfica Prat d'aguilé-Comabona (Sierra del Cadi)
. Fallas del Querforadat

. Dique del Serrat dels Esquerps

. Permotrias de la Trava

. Panoramica del macizo del Pedraforca desde Macaners

. Cabalgamiento del Coll del Verdet

. Serie de Adraén

0 N O Ul AW N =

9. Minas de carbon de I'Espa — Saldes (geozona 146)

10. Icnitas de dinosaurio del Coll de Fumanya (geozona 147)
11. Brechas de Roca Roja

12. "Klippe"” de I'Arp

13. Diapiro de Fornols

14. Colada fangosa de la Coma

15. Puente natural del Pont Cabradis

8.1. ORDOVICICO SUPERIOR DE CAVA, ESTANA Y ANSOVELL

Este lugar de interés geoldgico corresponde a las localidades tipo de las tres formaciones
consecutivas del Ordovicico Superior, descritas en la la litoestratigrafia clasica de HARTEVELT
(1970), que fueron definidas a partir de afloramientos del norte de la Hoja:

— LaFm Cava (unidad 4), constituida por areniscas feldespaticas, particularmente potente
mas al oeste, en el rio de Vilanova.

— LaFm Estana (unidad 5), formada por calizas ricas en fauna, especialmente braquidpodos.

— La Fm Ansovell (unidad 6), constituida por pizarras de color gris azulado.

8.2. SERIE ESTRATIGRAFICA PRAT D'AGUILO-COMABONA (SIERRA DEL CADI)

La sierra del Cadi estad constituida por una sucesién estratigrafica continua, inclinada al sur,
que va desde el basamento paleozoico hasta el Eoceno. Existen varios itinerarios que permiten
cortar la serie transversalmente, como la carretera de Baga al Coll de Pal y la Canal del Orri, en
el sector de Adraén-Cornellana, pero se recomienda la subida a la cima de Comabona desde
el refugio de Prat d'Aguilé (Corte II-II” del Mapa Geolégico proyectado). En los alrededores
de Prat d'Aguil6 destaca también un pitén volcanico del Pérmico y el plano de la falla que
lleva su nombre.
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8.3. FALLAS DEL QUERFORADAT

En el sector del Querforadat, los estratos se disponen en sinclinal y ofrecen una repeticion a
pequefia escala de la serie de la sierra del Cadi (Corte II-II del Mapa Geolégico). Esta estructura
gueda limitada al sur por una fractura que forma parte del conjunto de fallas normales que
hunden la fosa miocena de la Cerdanya, que sigue aproximadamente la linea Cava-Querfora-
dat-Estana. En la serie pérmica de este sector afloran rocas volcanicas de diferente composicion
(andesitas, dacitas, piroclastos) y un pitén volcénico con disyuncion columnar.

8.4. DIQUE DEL SERRAT DELS ESQUERPS

Se trata del dique de traquiandesitas (unidad 1) descrito en el epigrafe 5. Petrologia. Se localiza
al noroeste de la ermita de Sant Salvador, en el sector de Adraén. Alcanza 1 km de longitud y
se interpreta que se ha inyectado en una fractura durante el Pérmico Superior.

8.5. PERMOTRIAS DE LA TRAVA

En el sector de la Trava, la sucesion de capas rojas permotridsicas esta bien expuesta, se muestra
la discordancia de base del Buntsandstein, y es una de las localidades donde el Pérmico ha
suministrado huesos de tetrapodo.

8.6. PANORAMICA DEL MACIZO DEL PEDRAFORCA DESDE MACANERS

El nombre de la montana proviene de la forma de horca (“forca” en catalan) que le propor-
cionan los dos picos de calizas verticalizadas separadas por margas. El interés geoldgico de la
panoramica radica en la singular estructura configurada por el apilamiento de tres mantos de
corrimiento, que se reconocen en un area reducida (Corte lll-llI" del Mapa Geoldgico).

8.7. CABALGAMIENTO DEL COLL DEL VERDET

Al norte del macizo del Pedraforca, el cabalgamiento del Coll del Verdet se interpreta como
una estructura invertida del sistema de fallas extensionales de la cuenca del Cretacico Inferior
(Corte llI-II" del Mapa Geolégico).

8.8. SERIE DE ADRAEN

Adraén es la localidad tipo de la Fm Adraén (unidad 49), a la que sigue ademas la serie tipo de
la Fm Bona (unidad 50) del Campaniense superior, compuesta de calizas bioclasticas y arenosas
rojas con una buena zonacion de rudistas.
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8.9. MINAS DE CARBON DE L'ESPA — SALDES (GEOZONA 146)

Se trata de un complejo minero, tanto subterrdneo como a cielo abierto, conocido como “las
minas del Pedraforca”, que estuvo activo hasta 2007. Esta explotacion permitié aflorar el
frente de cabalgamiento del manto superior del Pedraforca (Corte lll-llI" del Mapa Geoldgico
proyectado). En el lugar se encuentra un banco de rudistas en posicion de vida, y se observa
el paso de facies marinas a continentales (Garumniense, unidad 51), que contienen huevos
de dinosaurio.

8.10. ICNITAS DE DINOSAURIO DEL COLL DE FUMANYA (GEOZONA 147)

La explotacion a cielo abierto de los lignitos del Coll de Fumanya (unidad 51) dej6 al descubierto
un gran afloramiento excepcional de icnitas de titanosaurio, que cubre un area de mas de
50.000 m?, cuya observacién viene favorecida por la elevada inclinacion de las capas. En 2005
fue declarado Bien Cultural de Interés Nacional. Delante del afloramiento hay un centro de
interpretacion, Dinosaures de Fumanya, y el PIG forma parte de un itinerario por el sinclinal
de Vallcebre.

8.11. BRECHAS DE ROCA ROJA

Las brechas de Roca Roja (unidad 54), compuestas por clastos calizos con matriz arcillosa roja, se
sittian al sur del Pollegé inferior, y se hacen equivalentes a los conglomerados garumnienses del
Coll de la Trapa (Corte IlI-lll" del Mapa Geoldgico proyectado). Dibujan geometrias en abanico
(discordancia progresiva) que se relacionan con el emplazamiento y fosilizacion del frente de
cabalgamiento del manto superior del Pedraforca.

8.12. "KLIPPE” DE L'ARP

Esta estructura muestra un fragmento aislado de dolomias y calizas del Rhaetiense-Lias (unidad
32) de las laminas de Queralt sobreimpuesto sobre las calizas con nummulites de la Fm La
Penya (unidad 65) de la ldmina del Port del Comte (Corte I-I'-I” del Mapa Geoldgico). En esta
zona, esta Ultima unidad es discordante y fosiliza pliegues pre-lutecienses.

8.13. DIAPIRO DE FORNOLS

Entre Férnols y el torrente de Ribanegra, los materiales conglomeraticos neégenos (unidad
78) muestran variaciones bruscas de espesor y buzamiento, y forman un pliegue sinclinal en
discordancia progresiva, que se interpreta causado por actividad diapirica del Keuper (unidad
26) (Corte I'-I" del Mapa Geoldgico). Se puede asumir que el diapirismo es continuo desde el
Rhaetiense, como atestiguan las lagunas estratigraficas y las facies brechoides de las pocas
unidades presentes: las brechas del Rhaetiense-Lias (unidad 32), las propias brechas paleocenas
de Fornols (55) y las calizas con alveolinas (56). Estas facies podrian representar brechas de
“cap rock”.
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8.14. COLADA FANGOSA DE LA COMA

De entre los muchos deslizamientos que se produjeron en 1982 en el &mbito de la Hoja, destaca
la colada fangosa (“mudflow”) de la Coma, cerca de las Fonts del Cardener (Figura 13), y que
fue objetivo de varias publicaciones. El movimiento se inici6 como un deslizamiento planar,
ligeramente rotacional, que acabd convirtiéndose en colada, avanzando unos metros por hora,
involucrando margas y areniscas eocenas. El volumen estimado de material removilizado fue

de 230.000 m3, con un desnivel de 300 m.
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Figura 13. Mapa de la colada de la Coma (COROMINAS, 1995).

8.15. PUENTE NATURAL DEL PONT CABRADIS

El Pont Cabradis se halla en el extremo meridional de la Hoja, en el congosto del rio Aigua
de Valls, excavado en los conglomerados polimicticos finieocenos (unidad 74). El origen de la
estructura se debe a la acumulacién de bloques caidos en el cauce combinada con la formacion
de travertinos y la excavacion subterréanea fluvial, dando lugar a una amplia galerfa de unos
150 m de recorrido por la que circula el rio. El acceso se realiza desde la presa del Moli de la

Corriu (Hoja de Sant Lloreng de Morunys, n°
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