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1. INTRODUCCION

La Hoja de Sabindnigo pertenece en su totalidad a la provincia de Huesca. Cubre una zona
de media y baja montafa drenada de norte a sur por el rio Gallego. Este ultimo recibe por la
derecha el barranco del Puerto, el barranco de Aso, el rio Aurin (su afluente mas importante
en la Hoja), el rio de Tulivana (que drena la Val Ancha) y el barranco de Fondanito (instalado
en la Val Estrecha); por la izquierda se le incorporan el barranco de Asieso, el barranco de
Sia (procedente del Cotefablo), el barranco de Lucas, o de Espierre (Valle de Barbenuta), el
barranco de Olivan y una serie de torrentes menores procedentes de los relieves de Oturia.
Interesa sefalar que en su extremo occidental la zona de estudio drena hacia el valle del
Aragén por medio del barranco de Cenarbe, el rio ljuez (valle de la Garcipollera) y el rio Gas.
En el extremo oriental el barranco de Otal y el barranco de La Valle drenan hacia el rio Ara.
A pesar de ello el eje principal de la Hoja es el Géllego, cuya cabecera, fuera de la zona de
estudio, penetra hasta zonas mas elevadas de la Zona Axial del Pirineo. El rio Aurin, por su
parte, tiene su cabecera en las Sierras Interiores, en las que nace en la falda nororiental del
macizo de Collarada, pero no llega a atravesarlas. Los restantes barrancos son de menor
entidad y tienen su zona de cabecera en las turbiditas del Grupo Hecho o en las margas.

La topografia de la Hoja 177 muestra pendientes relativamente fuertes excepto en la Depresion
Media. No obstante, los grandes escarpes estan ausentes en la mayor parte del territorio, y
sélo en los bordes de Oturia-Santa Orosia el relieve se hace mas abrupto de lo habitual. Las
mayores altitudes se alcanzan en el tercio septentrional: Monte Bachesango (2.270 m), Monte
Navariecho (2.253 m), Toronzué (2.268 m), Monte Sarasé (2.185 m) Cerro de las Canales
(2.142 m), Punta de Burrumbalo (2.148 m) y Pefias de Aso (2.116 m). En el sur destaca el
Pico de Oturia (1920 m), bien visible desde la Depresion Media, y las estribaciones orientales
de Pefna Oroel que superan por poco los 1700 m. En la Depresion Media las altitudes oscilan
entre 800 y 900 m en su eje central, ascendiendo hasta 1100 m en sus limites septentrional
y meridional.

Debido a su menor altitud general, esta zona recibe precipitaciones inferiores a las de los
relieves mas elevados del Pirineo. Asi, Sabifidnigo, como representante de la Depresion Media
recibe 806 mm. Pero ya en Biescas los valores de precipitacién ascienden a 1200 mm, y
de acuerdo con los célculos de GARCIA RUIZ et al. (1985), en las divisorias mas elevadas
deben registrarse no menos de 2000 mm anuales. Las precipitaciones muestran una mayor
concentracion durante la estacion fria, si bien en enero y febrero puede haber un descenso
ocasional de la actividad frontal. En verano las areas mas bajas acusan una pequeia punta de
sequia, poco apreciable en general en la zona montafosa. La innivacion es frecuente entre
noviembre y abril, localizdndose la isoterma de 0°C en torno a 1600 m, por lo que, en los
relieves mas elevados, existe acumulacion de nieve durante el invierno, con las consiguientes
repercusiones hidrolégicas y geomorfoldgicas. Las temperaturas son propias de ambientes
montafosos con inviernos frios y veranos suaves, que tornan a frescos en las laderas y
cumbres del flysch y de Oturia. En Sabinadnigo la media anual es de 10,6 °C, siendo de 1,9 °C
en enero y de 20 °C en julio, mientras que en Biescas la temperatura media anual es de 10,7
°C. Valores extremos inferiores a -10° C son frecuentes en invierno.

La actividad agricola se concentra en la Val Ancha y la Val Estrecha, donde la topografia
es suave, favoreciendo la mecanizacion y el cultivo de cereales en alternancia con forrajes
y girasol. La agricultura alcanza también notable importancia en el Valle del Gallego,
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aprovechando la llanura aluvial, la terraza baja y los conos de deyeccion de los barrancos
laterales. En este caso los cultivos forrajeros dominan de manera general para alimentar, en
invierno, a una ganaderia que dejo de ser trashumante varias décadas atras.

De todas formas, el espacio cultivado se ha restringido mucho, especialmente durante el
siglo XX. En periodos de mayor presion demografica la mayor parte de las laderas solanas,
situadas por debajo de 1600 m, se cultivaron con cereales en campos pendientes o, al este
del Géllego, en bancales mas o menos inclinados. En la actualidad esos antiguos campos de
cultivo se encuentran totalmente abandonados y en diferentes fases de recolonizacién por
el matorral.

El bosque sigue siendo importante en las umbrias y en parte ha sido restaurado artificialmente
por medio de repoblaciones forestales, como las que afectan al valle de la Garcipolleray al Aurin
medio. Por encima de 1750-1800 m el bosque es sustituido por pastos de aprovechamiento
estival, si bien originalmente tales pastos fueron area forestal hasta el siglo X-XI, momento
en el que se produjo una deforestacién general y un descenso del limite del bosque, para
favorecer el aprovechamiento pastoral. Este fendmeno ha tenido repercusiones importantes
sobre la dindmica geomorfoldgica de los sectores mas elevados de la Hoja.

Desde el punto de vista geoldgico pertenece en su integridad a la Zona Surpirenaica, que se
caracteriza, por la continuidad espacial de los sedimentos preterciarios, al menos en Aragon,
la vergencia sur de las estructuras y la actividad tecténica durante gran parte del Terciario, lo
cual condicion6 fuertemente la sedimentacion. En efecto, durante el Terciario, especialmente
durante el Paledgeno, se desarrollé un sistema imbricado de cabalgamientos y la Cuenca
Surpirenaica quedoé configurada como una cuenca de antepais. El avance hacia el sur de la
deformacion, dio lugar a una migracion general de los cinturones de facies en esta misma
direccion. Como consecuencia de la actividad tectonica, especialmente del emplazamiento
de la Unidad Surpirenaica Central, al final del Eoceno Inferior e inicios del Eoceno Medio, la
Cuenca Surpirenaica quedo dividida en dos subcuencas: la cuenca de Tremp-Graus, al este,
y la cuenca de Jaca-Pamplona al oeste. Es en esta Ultima subcuenca donde se encuentra
ubicada la Hoja de Sabifianigo.

2. ESTRATIGRAFIA

Las rocas que afloran en la Hoja de Sabifidnigo corresponden en su totalidad a rocas
sedimentarias de edad comprendida entre el Cretacico Superior (Santoniense Superior) y el
Oligoceno. El Cretécico Superior aflora en el sector septentrional de la Hoja y esta formado
esencialmente por calizas y areniscas en facies de plataforma marina somera. Sobre estas
formaciones mesozoicas se dispone una serie calcareo-dolomitica de edad Paleoceno e
llerdiense inferior que, conjuntamente con los materiales cretacicos, constituyen los relieves,
predominantemente calcareos y de color blanco, de las Sierras Interiores aragonesas. Al
sur de esta alineacion montafosa, los materiales rocosos del Eoceno inferior y medio del
Grupo Hecho, que consisten en areniscas tabulares y margas alternantes de color gris y
origen turbiditico, forman los relieves montafiosos mas suaves hasta la Depresion Media.
Entre las series turbiditicas del Grupo Hecho destacan en el paisaje, tanto por su espesor
excepcional como por el contraste litoldgico, los niveles calcareos de color blanco constituidos
por brechas de materiales predominantemente calcdreos, calcarenitas y margas, que
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consisten en elementos de la plataforma resedimentados en el surco turbiditico. Estos niveles,
denominados megacapas, constituyen referencias litoestratigraficas a lo largo de todo el surco
turbiditico (Grupo Hecho) de la cuenca de Jaca-Pamplona. Mas al sur, y coincidiendo con la
Depresion Media, afloran margas azules y areniscas del Eoceno medio y base del Eoceno
superior. Finalmente, en el sector mas meridional de la Hoja, entre los relieves montafiosos
de Santa Orosia y Pefia Oroel, afloran los materiales terciarios mas recientes, constituidos
por conglomerados, areniscas y lutitas de color rojo, depositados en medios continentales
durante el Eoceno superior y Oligoceno.

El espesor total de los sedimentos que afloran en la Hoja sobrepasa los 6.000 m,
correspondiendo en su mayor parte a las facies turbiditicas del Grupo Hecho (Eoceno inferior
- medio).

2.1. CRETACICO SUPERIOR

El Cretacico Superior aflora en una estrecha banda en el norte de la Hoja, en las Sierras
Interiores, en el valle del rio Géllego. El contacto basal del Cretacico Superior se observa en
la vecina Hoja de Sallent de Gallego (145), donde se apoya directamente sobre el basamento
hercinico. Hay, por lo tanto, una importante laguna estratigrafica que incluye el Tridsico, el
Jurésico y el Cretacico Inferior. WENSINK (1962), VAN DER VOO (1966), JEURISSEN (1968);
TEEN HAFF et al. (1971) y RIOS et al. (1989) han sefialado este contacto como tecténico
si bien, en dreas proximas (Aragén Subordan, VAN ELSBERG, 1968; o en la terminacion
occidental del a Zona Axial, TEIXELL, 1992, 1996), este contacto aparece como discordante
y el cabalgamiento basal de las estructuras imbricadas en las Sierras Interiores se encuentra
dentro del Cretacico Superior. Mas al Sur, en el subsuelo de la Hoja, el Tridsico esta presente.
Asi, en el sondeo Serrablo-1 (ver situacién en mapa; S-1), sobre un sustrato paleozoico
atravesado a 5233 m de profundidad, se cortaron 274 m de Bundsandstein y 100 m de
Muschelkalk, bajo el Cretacico Superior.

En este sector de los Pirineos el Cretacico Superior fue estudiado inicialmente por VAN DER
VOO (1966), SOUQUET (1967), VAN DER VELDE (1967), JEURISSEN (1968), VAN LUNSEN
(1970) y TEN HAFF et al. (1971). En el corte del rio Gallego tiene un espesor de unos 500 m
(SOUQUET, 1967); de base a techo este autor reconocio la presencia de 9 tramos litoldgicos
que han sido agrupados en la cartografia geoldgica a escala 1:50.000 (Hoja de Sallent de
Géllego -145-, RIOS et al., 1989) en cuatro unidades cartogréficas y de las que, en la Hoja de
Sabinanigo, solo afloran las dos unidades cartograficas superiores.

Los tramos litolégicos definidos por SOUQUET (1967) son: a) Calizas con Prealveolina
cretacea, Ovalveolina, miliolidos, fragmentos de rudistas, de edad Cenomaniense y espesor
reducido (2 m); b) margocalizas dolomiticas con fragmentos de rudistas y Prealveolina (unos
5 m de espesor); ¢) calizas microcristalinas con Pithonella ovalis, Stomiosphaera sphaerica,
Prealveolina y fragmentos de equinidos, que indicarfan una edad Turoniense, y con un espesor
de unos 15 m; d) Calizas arenosas rojas con Nummofallotia cretacea, Siderolites vidali, que
indicarfan un Santoniense y con un espesor entre 30-35 m; e) calizas bioclasticas blancas
(25-30 m) también santonienses; f) calizas arenosas de grano fino, oscuras, azoicas, con un
espesor de unos 100 m vy atribuidas al Campaniense; g) calizas arenosas y ferruginosas con
Orbitoides y fragmentos de Melobesias que serian ya maastrichtienses (90 a 100 m); h) calizas
bioclasticas microbréchicas con Lepidorbitoides (20 m); i) calizas margo-arenosas ritmicas con
estratificaciones cruzadas, con Orbitoides y Lepidorbitoides del Maastrichtiense (unos 100 m).
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Siguiendo el corte del rio Géllego, la unidad cartogréafica inferior reconocida por RIOS et
al. (1989), que no aflora en la Hoja de Sabifanigo y que estos autores denominaron como
“Calizas de patina gris claro”, incluiria los tramos a, b y c de SOUQUET (1967). La edad de esta
primera unidad cartogréfica seria Cenomaniense Superior — Turoniense. La segunda unidad
cartogréfica identificada por RIOS et al. (1989) (Hoja de Sallent de Géllego), denominada
por estos autores como “Calizas arenosas ferruginosas. Macifios”, corresponderia al tramo
d de SOUQUET (1967). Esta unidad cartogréfica tampoco aflora en la Hoja de Sabifanigo.
La edad de esta unidad cartogréfica es Santoniense y, por la fauna recogida en la vecina
Hoja de Ansd (144) (TEIXELL et al., 1994) que incluye Lacazina sp., Orbitoides hottingeri
y Praesiderolites santoniensis (determinaciones de E. CAUS, Univ. Autdbnoma de Barcelona)
serfa Santoniense Superior. Entre esta unidad cartografica y la inferior existe una importante
discontinuidad estratigrafica, situada entre los tramos c y d de SOUQUET (1967), que ya fue
evidenciada por este autor. Esta discontinuidad implica la ausencia del Coniaciense y parte
del Santoniense bajo las facies transgresivas del Santoniense Superior que, en este corte, se
disponen directamente sobre el Turoniense. Lateralmente, el Santoniense Superior llega a
superponerse directamente sobre el basamento (SOUQUET, 1967).

Las dos unidades cartogréaficas siguientes, identificadas en el corte del rio Gallego por RIOS
et al. (1989) en la Hoja contigua de Sallent de Gallego, ya afloran en la Hoja de Sabinanigo y
son descritas a continuacion.

2.1.1. Calizas bioclasticas y calizas con rudistas (1). Santoniense superior — Campaniense

Esta es la unidad maés baja del Cretacico Superior y que aflora en la Hoja de Sabifanigo.
Corresponde a la tercera de las unidades cartograficas identificadas por RIOS et al. (1989)
en la Hoja de Sallent de Gaéllego, denominada por estos autores como “Calizas” vy, en la
Hoja de Sabinanigo forma un pequefo afloramiento en ambos margenes del rio Gallego.
SELZER (1934), que no reconocié la presencia de los tramos pre-santonienses en las Sierras
Interiores, las denominé como Calizas de Hippurites y las atribuyd, por los fésiles identificados
por DALLONI (1910), al Santoniense y Campaniense. Esta unidad cartogréafica se corresponde
con el tramo litolégico e del corte de SOUQUET (1967) en el rio Gallego. El espesor de esta
unidad cartografica es de unos 30 m aproximadamente.

La unidad se inicia con un tramo de calizas arenosas, areniscas calcareas y calizas bioclasticas
blancas subordinadas (este ultimo nivel destaca mucho en afloramiento) con gran cantidad de
bioclastos, especialmente fragmentos de foraminiferos y restos de equinodermos. Contiene
también restos de Hippurites, y Lacazinas estas Ultimas en la mitad inferior de la unidad.
La edad de esta unidad cartogréfica seria Santoniense Superior — Campaniense (SOUQUET,
1967).

2.1.2. Calizas arenosas y areniscas margosas (2). Areniscas de Marboré. Campaniense superior

Sobre la unidad anterior, de calizas blancas, se disponen calizas y margas arenosas y areniscas
calcéreas de grano fino a medio, en secuencias de orden métrico. Esta unidad forma escarpes
de color amarillento, caracteristicos de las Sierras Interiores y que contrastan con los colores
blancos de la unidad infrayacente y de las dolomias y calizas del Paleoceno y Eoceno inferior
gue se le superponen. Esta unidad cartografica se corresponde con los tramos litoldgicos f, g,
h, i de SOUQUET (1967) descritos previamente. La unidad en su conjunto alcanza un espesor
aproximado de 350 m.



La ausencia generalizada de fauna reconocible, hace dificil la datacion precisa de esta unidad.
SOUQUET (1967), encuentra a base de la unidad Lepidorbitoides socialis, Orbitoides media
y O. apiculata. A techo aparece sélo Orbitoides tissoti. Esto, le permite establecer una edad
Campaniense terminal a Maastrichtiense para el conjunto de la unidad.

Esta unidad se caracteriza por una tendencia general grano y estratocreciente, aunque
se observan ciclos que representan a varios episodios de progradacion siliciclastica. La
intercalacién de calizas bioclasticas blancas, entre estos ciclos indican cambios en las
condiciones de deposito, con ausencia temporal de aportes siliciclasticos que se relacionan
con eventos transgresivos.

2.2. TERCIARIO

El Terciario ocupa la casi totalidad de la Hoja de Sabifnigo. Es parte de la Cuenca Surpirenaica
Central y mas concretamente de la subcuenca de Jaca — Pamplona. Esta subcuenca se
caracteriza por un relleno sedimentario asimétrico formado por cuatro grupos de facies.

En la base, calizas de plataforma progresivamente mas modernas hacia el Sur, que se disponen
directamente sobre las Areniscas de Marboré en las Sierras Interiores o sobre facies rojas
continentales del transito Cretacico — Terciario (facies Garumniense) en las Sierras Exteriores.
En el corte del rio Gallego, en las Sierras Interiores (corte de Tena), las calizas de plataforma
de la base del Terciario tienen un espesor de unos 110 m con un rango cronoestratigrafico
que incluye el Paleoceno y el llerdiense inferior. Siguiendo un corte Norte — Sur, en las Sierras
Exteriores (corte del rio Isuela), en la Hoja contigua de Apiés (248) (SAMSO et al., en prensa) las
calizas de plataforma de la base del Terciario tiene un espesor de unos 500 m y corresponden
casi integramente al Luteciense.

Sobre las calizas de plataforma somera de las Sierras Interiores se disponen margas y
margocalizas, areniscas y debritas de carbonatos que preceden a las turbiditas siliciclasticas
con intercalaciones de megacapas de brechas de carbonatos resedimentados del Grupo
Hecho. La serie turbiditica (Grupo Hecho) constituye la mayor extension de afloramiento de
la Hoja de Sabifidnigo. Su espesor ha sido estimado en unos 4.500 m en el corte del rio Ara
(TEN HAAF, 1966). LUTERBACHER et al. (1973) lo estiman entre 3.000 a 4.500 m en este
sector de la cuenca. ESTRADA (1982) da un espesor superior a los 3.500 m en el corte del rio
Géllego. TEIXELL et al. (1994) estiman un espesor total acumulado entre los 4.200 y 4.400
m en las transversales del rio Aragén y de Anso, situadas al Oeste de la Hoja de Sabifanigo.
Tal y como ha sido expuesto por los autores previos (VAN LUNSEN, 1970; CARBAYO et al.,
1978; PUIGDEFABREGAS et al., 1978; RIOS et al., 1982; LABAUME et al, 1983; LABAUME
et al ,1985; CAMARA y KLIMOWITZ, 1985; TEIXELL et al., 1994; BARNOLAS et al., 2004)
hay que tener en cuenta que este espesor no fue acumulado en la misma vertical dada la
rapida migracion del depocentro hacia el Sur. La edad de las turbiditas es esencialmente
Luteciense aunque su base puede incluir parte del Cuisiense en el area geogréfica de la Hoja
de Sabinanigo.

Sobre las turbiditas del Grupo Hecho y en contacto transicional répido, se disponen margas
azules de plataforma relativamente somera, que constituyen los prodeltas de los sistemas
deltaicos desarrollados lateralmente y que llegan a progradar sobre las mismas. En la Hoja de
Sabifanigo se caracterizan dos sistemas mayores, el inferior formado por las denominadas
Margas de Larrés sobre las que progradan las Areniscas de Sabifidnigo y el superior formado
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por las Margas de Pamplona sobre las que prograda el complejo deltaico de Belste — Atarés,
que incluye algunos arrecifes de corales y algas rojas en los tramos transgresivos de las
parasecuencias que lo forman.

El cuarto y ultimo grupo de facies corresponde a facies continentales, esencialmente
terrigenas (Grupo Campodarbe) y que constituyen los afloramientos mas meridionales de la
Hoja. El transito entre las facies deltaicas de Belstie — Atarés y las facies contientales del Grupo
Campodarbe es transicional; aunque en la parte inferior del Grupo Campodarbe tiene que
estar registrado el cierre de la conexién marina en la Cuenca surpireniaca y su paso a cuenca
sedimentaria endorreica. Consisten en conglomerados, areniscas y lutitas rojas depositadas
en medios aluviales y fluviales, con escasos horizontes de carbonatos que corresponden al
desarrollo de costras carbonatadas en suelos (caliches) y, esporadicamente a calizas lacustres.
El espesor de los sedimentos del Grupo Campodarbe alcanza los 5000 m en la parte occidental
del Sinclinorio del Guarga, en la transversal de Jaca (PUIGDEFABREGAS, 1975).

2.2.1. Unidades en facies de plataforma carbonética

La parte basal del Terciario aflora en las Sierras Interiores. Esta formado por calizas en facies
de plataforma somera que se disponen directamente sobre el Cretacico Superior sin que
existan facies rojas (“Garumniense”) entre ambos. Mas al Sur, en el subsuelo de la Hoja,
los sondeos de investigacion de hidrocarburos han evidenciado la existencia de facies
rojas “garumnienses” entre ambos grupos litolégicos. Asi, el sondeo Serrablo-1 atravesd
este contacto en dos ocasiones. En el el primer caso, en una ldamina cabalgante inferior al
cabalgamiento de Jaca, cortdé 72 m aparentes (sin restitucion del buzamiento) de facies
atribuidas al Garumniense entre los 3440 y los 3512 m de profundidad. En el segundo caso,
las facies “garumnienses” se atravesaron entre los 4671y 4716 m, lo que hacen un total de
45 m, en una serie con continuidad hasta en basamento varisco que pertenece a las laminas
cabalgantes relacionadas con las Sierras Exteriores (CAMARA y KLIMOWITZ, 1985) (Unidad
del Guarga de TEIXELL, 1992).

EnlasSierrasInteriores VAN DE VELDE (1967) distinguioy definid dos unidades litoestratigréaficas.
Una inferior, dolomitica, denominada Fm. Salarons, integramente paleocena, con un total
de 40 m de espesor en el corte del rio Géllego, y una superior calcarea, denominada Fm.
Gallinera, que incluiria parte del Paleoceno y el llerdiense inferior. La Fm. Gallinera presenta
un espesor total de 95 m en el corte del rio Gallego. Estos 135 m de espesor total para
el Terciario basal en facies de plataforma de la cuenca de Jaca — Pamplona de las Sierras
Interiores es sensiblemente inferior al observado en el subsuelo de la Hoja, en los sondeos de
investigacion de hidrocarburos. Asi, en el sondeo Serrablo-1 se atravesaron un total de 561
y 416 m respectivamente (sin restitucion de buzamientos) en las ldminas superior e inferior
atravesadas. El mayor espesor aparente de la lamina superior puede ser debido a un mayor
buzamiento por estar en zona de flanco de un pliege de propagacion, en la estructura del
Serrablo. La notable diferencia de espesores con las Sierras Interiores hay que interpretarla
como un mayor desarrollo y preservacion de las plataformas eocenas bajo la truncacion
erosional que las separa del Grupo Hecho sin que, con los datos que tenemos actualmente,
podamos precisar mas en este punto.

Siguiendo el mismo criterio de la Hoja contigua (Sallent de Gallego) se han identificado tres
unidades cartograficas que describimos a continuacion.
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2.2.1.1. Dolomias y calizas (3). Formacién Salarons. Dano-Montiense - Thanetiense inferior

Esta unidad se distingue netamente de la unidad inferior por su caracter carbonatado, sobre
la que se superpone con un contacto neto pero concordante. Fue definida como formacion
por VAN DE VELDE (1967) en el circo de Salarons del valle de Ordesa. Estd compuesta por
dolomias y calizas micriticas, en ocasiones dolomiticas. En el corte del rio Gallego (corte de
Tena) se distinguen dos tramos (ROBADOR, 1990):

El tramo inferior estd formado por dolomias sacaroideas fétidas, de color gris oscuro y de
estratificacion masiva. Constituye un nivel competente que destaca en el paisaje. Pueden
observarse fantasmas de algas rojas y dasicladaceas y bioclastos, lo que sugiere que se trata
de dolomias secundarias, siendo la roca original una caliza bioconstruida por algas. Su espesor
esde 15 m.

El tramo superior estd formado por calizas micriticas en la base, que incluyen ostracodos y
caraceas y que corresponden a depdsitos lacustres. Hacia la parte superior del tramo pasan a
calizas dolomiticas, que correspondian originalmente a facies de oolitos de pequefo tamano,
y a facies micriticas. Se interpretan como depdsitos de una amplia drea de lagoon en la que
alternaban condiciones de depdsito lacustre y marino de caracter somero. Tiene una potencia
de 25 m.

La edad de esta unidad fue atribuida al Dano-Montiene por JEURISSEN (1968), aunque
ROBADOR (1990) considera que podria incluir también el Thanetiense inferior.

2.2.1.2. Calizas masivas blancas y calizas arenosas (4). Formacion Gallinera p.p. Thanetiense

Esta formacion fue definida por VAN DE VELDE (1967) en la pared Gallinera del valle de
Ordesa, incluyendo los niveles de calizas de plataforma del llerdiense inferior y que se han
cartografiado separadamente.

Esta unidad cartografica tiene una potencia total de 95 m y destaca netamente en el paisaje
por su caracter competente y el color blanco de las calizas de su parte central. Se dispone
sobre la anterior con un contacto neto que corresponde a una superficie de discontinuidad
reconocida en el Pirineo y la cuenca Vasco-Cantabrica (ROBADOR, 1990; ROBADOR et al.,
1990). El mejor punto para reconocer la sucesion es el camino de acceso al fuerte de Santa
Elena donde pueden observarse, de base a techo, los tres términos siguientes (ROBADOR et
al., 1990):

12 m de calizas grises, ligeramente arenosas que incluyen numerosos bioclastos, entre los
que se han reconocido: Operculina heberti, Orbitoclypeus seunesi, ostreidos y briozoos. Se
interpretan como depdsitos transgresivos de plataforma externa.

45 m de calizas blancas masivas. Corresponden a facies arrecifales con algas rodoficeas
(Lithothamnium) y corales. Los ultimos 10 m estdn compuestos por calizas bioclasticas
tableadas con una variada fauna bentonica: Alveolina (Glomalveolina) primaeva, A. (G.)
primaeva ludwigii, Fallotella alavensis, Periloculina slovenica, Idalina sinjarica, Fabularia
donatae, Broeckinella arabica, Cribrobulimina carniolica, caracteristica de la biozona de A.
(G.) primaeva.

6 m de calizas muy arenosas, de color gris oscuro. Se superpone con un contacto muy
neto sobre el tramo inferior. Su base estd bioturbada y el contenido terrigeno disminuye
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ligeramente hacia arriba. Son muy fosiliferas, incluyendo Assilina yvettae y Operculina
azilensis, que caracterizan la biozona de A. (G.) levis (Thanetiense terminal). Corresponden a
facies de plataforma externa depositadas durante una répida transgresion.

2.2.1.3. Margas, areniscas y calizas con silex (5 ). Formacion Gallinera p.p. llerdiense inferior

La parte superior de la Formacion Gallinera (VAN DE VELDE, 1967) pertenece al llerdiense
inferiory es equivalente alos niveles inferiores de la Formacién Ager definida por LUTERBACHER
(1969) en la Cuenca de Tremp-Graus. A esta unidad se la denomina frecuentemente como
Calizas de alveolinas.

La base del llerdiense se sitUa en una intercalacion de margas muy fosiliferas, de 2 m de
potencia, que forman un tramo blando y que constituye un nivel guia en todas las Sierras
Interiores. Son muy abundantes los Nummulites, clasificables como Nummulites aff.
minervensis (det. J. TOSQUELLA) que indican una edad llerdiense inferior.

Sobre estas margas se disponen calizas tableadas muy bioclasticas (packstones de Alveolinas)
con delgadas intercalaciones de calizas arenosas. Entre el contenido fosil se ha determinado:
Alveolina avellana y Alveolina cucumiformis (ROBADOR et al. 1990). Estas calizas evolucionan
verticalmente de forma réapida a calizas micriticas oscuras con nodulos de silex. La potencia
total de este tramo es de 30 m.

El techo de la unidad es una superficie neta, sobre la que se disponen margas azules —
amarillentas laminadas, que corresponde a una superficie de inundacion y profundizacién de
la plataforma carbonatica (BARNOLAS y TEIXELL, 1994). Entre esta superficie de inundacion
y el contacto erosivo que precede a las turbiditas del Grupo Hecho se reconocen una serie de
unidades, con diversas litologias, que, desde un punto de vista cartogréfico, se han agrupado
con la primera unidad reconocida en el Grupo Hecho (turbiditas inferiores).

2.2.2. Unidades en facies turbiditicas o de talud (Grupo Hecho)

El Grupo Hecho representa la sedimentacion mas profunda de la Cuenca terciaria de Jaca —
Pamplona. Esta constituido por dos grupos de facies, uno de naturaleza predominantemente
terrigena o siliciclastica y otro de naturaleza predominantemente carbonatica. El primer grupo
de facies esta constituido por niveles de areniscas en facies turbiditicas y niveles de margas.
Alternan en tramos con predominancia de areniscas y otros con predominancia de margas.
El segundo grupo de facies lo constituyen carbonatos resedimentados entre los que tienen
una relevancia especial las megacapas que, en algun caso, llegan a superar los 100 m de
espesor. Estas megacapas contienen megabrechas en la base, calcarenitas gradadas en la
parte intermedia y facies lutiticas (margas) en el techo. Estas megacapas tienen una gran
continuidad lateral y representan un elemento estratigrafico de gran valor para la correlacion
y estudio de los diversos tramos litolégicos del Grupo Hecho. El Grupo Hecho fue definido
formalmente por MUTTI et al. (1972) y ha sido estudiado por numerosos autores.

Los trabajos previos mas representativos para las turbiditas terrigenas son los de VAN LUNSEN
(1970), MUTTI et al. (1972), MUTTI (1977), MUTTI & JOHNS (1979), ESTRADA (1982), RIOS et
al. (1982), REMACHA (1983), MUTTI (1984), MUTTI et al. (1985a y b), etc. Su aportacion al
conocimiento de las turbiditas del Grupo Hecho se traduce en cinco aspectos fundamentales.
Litoestratigrafia; modelo de facies y su interpretacion; correlacion con las turbiditas del flanco
oriental del anticlinal de Boltafa (drea de Ainsa), los taludes siliciclasticos (especialmente con
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las truncaciones erosivas de L'Atiart, Charo, Formigales) y las facies de plataforma siliciclastica
de la cuenca de Tremp-Graus; petrologia y procesos diagenéticos; cronoestratigrafia.

VAN LUNSEN (1970) denominé a estas unidades como Fm. Burgasé al Oeste del anticlinal de
Boltafia y como Fm. San Vicente al Este de dicho anticlinal. Su trabajo en la zona Oeste del
anticlinal de Boltana se limit6 al valle del rio Ara, que esta incluido en las Hojas geoldgicas
vecinas de Broto (178) y Boltafia (211). Distinguid cuatro miembros en la Fm. Burgasé que
denomino, de base a techo, como A1a, Alb, A2ay A2b. Corresponde, por lo tanto, al primer
intento de establecer una diferenciaciéon litoestratigrafica entre los materiales del Grupo
Hecho; aunque esta diferenciacion, no la representé cartograficamente. El limite entre los
miembros A1b y A2a se situarfa en la “grande couche” de TEN HAAF (1966) que corresponde
a la megacapa 4 o de Gerbe - Cotefablo.

MUTTI et al. (1972) definen el Grupo Hecho, término que sustituye a los anteriores, informales
como “flysch eoceno”, o definidos formalmente como las Formaciones (Burgasé y San Vicente)
de VAN LUNSEN (1970). La denominacién de Grupo Hecho ha sido ampliamente aceptada
y usada en los trabajos posteriores. MUTTI et al. (1972) definen un modelo paleogeografico
con tres areas diferenciadas; un area oriental, que denominan “cafon de Boltana” y que
corresponderfa al &rea de Ainsa, un area central que denominan “conoide submarino de
Broto-Jaca” y que corresponderia al area situada entre el anticlinal de Boltana y el valle
del rio Aragoén, y un area occidental, que denominan “llanura submarina de Ansé”, y que
corresponde a los afloramientos situados al Oeste del valle del rio Aragon.

MUTTI (1977) define una serie de facies para las turbiditas del Grupo Hecho, basadas en
los criterios expuestos parcialmente en un trabajo anterior (MUTTI y RICCI LUCCHI, 1974).
Corresponderian a: facies de canal, con algunas subfacies asociadas, facies de lébulo y facies
de llanura de cuenca. Las facies de relleno de canal tendrian secuencias grano y estrato
decrecientes mientras que las facies de lébulo se caracterizarfan por secuencias grano y
estratocrecientes. Las facies distales (“Basin plain”) corresponderian a capas de turbiditas
delgadas, muy planoparalelas y con un bajo ratio de arena — arcilla. Paleogeograficamente la
zona de Ainsa corresponderia a un area con facies de canal (abanico interno) mientras que
la zona situada al oeste del anticlinal de Boltafa corresponderia a facies de l6bulos (abanico
externo) y cuenca (“Basin plain”).

MUTTI y JOHNS (1979) interpretaron las facies turbiditicas de cuenca (”basin-plain”) como
originadas por flujos turbiditicos de un gran volumen. Estos, infrecuentes y catastroficos,
sobrepasarian las zonas de lébulo sin depositar sedimentos (“by-pass”).

En la Hoja 1:50.000 de Broto (178), RIOS et al. (1982) diferencian cuatro grandes tramos. En
la base una serie turbiditica basal, mas margosa hacia el este, con predominancia de facies
turbiditicas calcareas y que incluirian al “olistolito de Torla”. Este tramo se corresponderia con
el miembro ATa de VAN LUNSEN (1970). El siguiente tramo, que denominan “serie turbiditica
tipo Sierra de Bolave — Mondiciero” corresponde aproximadamente al miembro A1b de VAN
LUNSEN (1970). El tercer tramo corresponde a turbiditas que, en el sector oriental de la Hoja
de Broto tienen caracteristicas parecidas al miembor inferior y que denominaron como “serie
turbiditica tipo barranco de Las Pardinetas” mientras que en el sector occidental presenta
facies mas homogéneas con caracteristicas mas distales (serie turbiditica tipo barranco de
Josa). Este tercer tramo se corresponderia en parte al miembro A2a de VAN LUNSEN (1970)
incluyendo la megacapa 4 (Gerbe — Cotefablo). Sobre este tramo diferenciaron una cufa
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margosa que se adelgaza de este a oeste (Margas de Cajol). Por Ultimo, la parte superior de
las turbiditas del Grupo Hecho, aflorantes en la Hoja de Broto, las denominaron como “serie
turbiditica superior, tipo Bergua”.

ESTRADA (1982) en su tesis doctoral establece una estratigrafia del Grupo Hecho para la
zona comprendida entre el anticlinal de Boltafa y el valle del rio Aragén. Considera cuatro
unidades que, de base a techo, denomina como Unidad de Torla, Unidad de Broto, Unidad
de La Cortada y Unidad de Fiscal. La Unidad de Torla comprenderia la base del Grupo Hecho
incluyendo a la Megacapa 3 (Villanta). La Unidad de Broto se situaria sobre la anterior
hasta aproximadamente la megacapa 4 (Gerbe-Cotefablo). La megacapa 5 (Roncal-Fiscal)
se situaria en la base de la Unidad de Fiscal. Para ESTRADA (1982) sus unidades serian
equivalentes (analogas) a los miembros definidos por VAN LUNSEN (1970) en la Fm. Burgasé
(A1a equivalente a la Unidad de Torla; A1b equivalente a la Unidad de Broto; A2a equivalente
a la Unidad de La Cortada y A2b equivalente a la Unidad de Fiscal).

REMACHA (1983), en su tesis doctoral realizada entre el anticlinal de Boltafia y el valle del rio
Aragén Subordan aproximadamente, considera cuatro unidades en el Grupo Hecho que, de
base a techo, denomina: Unidad de Torla, Unidad de Broto, Unidad de Cotefablo y Unidad
de Fiscal-Jaca. Para REMACHA (1983) el techo de la Unidad de Torla corresponderia al techo
de la megacapa 3 (Villanua). Los limites del resto de unidades se corresponden con los de
ESTRADA (1982) aunque renombra las dos superiores.

MUTTI (1984) aplica criterios de estratigrafia secuencial correlacionando los sistemas
turbiditicos de la Cuenca de Jaca-Pamplona con las facies de plataforma siliciclastica de
la Cuenca de Tremp-Graus. Considera cuatro secuencias deposicionales para las facies de
plataforma de la Cuenca de Tremp-Graus de las que solo las dos superiores, Montafiana y
Santa Liestra, se corresponden con facies de canal en la zona de Ainsa. El canal de Fosado
corresponderia a la secuencia Montafiana mientras que el resto de canales (Arro, Banastén,
Ainsa, Morillo y Guaso) corresponderian a la secuencia de Santa Liestra. En la base de la
secuencia de Santa Liestra estarfa situado el cafion de Charo. En el flanco occidental del
anticlinal de Boltana, aunque cita a ESTRADA (1982), solo reconoce dos sistemas de l6bulos
que denomina respectivamente, de base a techo, Broto y Jaca-Fiscal. Segun el esquema de
MUTTI (1984) estos sistemas (Broto y Jaca-Fiscal) pertenecerian a la secuencia superior. Los
l6bulos de Broto serian equivalentes a los canales de Arro, Banaston y Ainsa, mientras que los
l6bulos de Fiscal-Jaca serian equivalentes a los canales de Morillo y Guaso.

MUTTI et al. (1985a y b) modifican sensiblemente el esquema de MUTTI (1984). Hacen
corresponder a la Unidad de Torla (ESTRADA, 1982) con el canal de Fosado con una posicion
estratigréfica incierta, por debajo de la superficie erosiva de L'Atiart (SOLER y GARRIDO, 1970).
La Unidad de Broto la correlacionan con el canal de Arro que sittan sobre la superficie erosiva
de Charo. La Unidad de Cotefablo la correlacionan con el canal de Gerbe, no identificado
en el trabajo anterior. La Unidad de Fiscal la identifican con el canal de Banaston que sittan
sobre la superficie de erosion de Formigales. Por Ultimo, los canales de Ainsa, Morillo y Guaso
los sitian por encima de la Unidad de Fiscal. Definen seis secuencias deposicionales, basadas
en un esquema que incluye las plataformas siliciclasticas de la Cuenca de Tremp-Graus, las
superficies erosivas desarrolladas en el talud, los canales turbiditicos situados en el 4rea de
Ainsa (Este del anticlinal de Boltafia) y las unidades definidas por ESTRADA (1982) y REMACHA
(1983), definidas como facies de lébulo por MUTTI (1977), al Oeste del anticlinal de Boltana.
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MUTTI et al. (1988) modifican el esquema anterior (MUTTI et al., 1985a y b). Desde el punto
de vista semantico llaman a estas unidades sequenciales como Grupo en lugar de secuencias.
Los cambios mas significativos son, de base a techo:

1) a la anterior Secuencia de Montafana la denominan Grupo Castigaleu;
2) relacionan claramente el sistema Torla-Fosado con la superficie erosiva de L'Atiart;

3) el nuevo Grupo Castisent incluye a Castisent-1, equivalente a la Secuencia Castisent, y
Castisent-2, que equivale a la antigua sequencia de Charo (no representada previamente
en facies de plataforma somera). El sistema turbiditico de Torla (I6bulo) estaria en la base de
Castisent-1 mientras que el sistema turbiditico de Broto (I6bulos principalmente) estaria en la
base de Castisent-2. El sistema turbiditico de Cotefablo (I6bulo) estaria en la base del Grupo
Santa Liestra (Secuencia Santa Liestra en MUTTI et al., 1985a yb);

4) las antiguas Secuencias de Banastén y Ainsa las incorporan en un Grupo que denominan
Campodarbe (término que lleva claramente a confusién con el Grupo Campodarbe de
PUIGDEFABREGAS, 1975).

REMACHA et al. (1998) modifican y completan el esquema de MUTTI et al. (1988) para la
parte superior del Grupo Hecho (Grupo Campodarbe), manteniendo el esquema de estos
autores para el resto de Grupos (denominados ahora como Allogrupos). Subdividen el Grupo
Campodarbe en tres Allogrupos, de base a techo: Banastén, Jaca y Campodarbe. La base del
Allogrupo Banaston estarfa por debajo de la megacapa 5 e incluiria, ademas, a las megacapas
6y 7. La base del Allogrupo de Jaca se situaria algo por debajo de la megacapa 8 e incluirfa
la parte alta del Grupo Hecho, las margas de Larrés, la arenisca de Sabifidnigo, las margas de
Pamplona, el sistema deltaico del Belsue — Atarés y los sedimentos continentales equivalentes.

A partir del trabajo de MUTTI (1984), la estratigrafia del Grupo Hecho propuesta por los
diferentes autores a los que nos hemos referido se ha basado en criterios de estratigrafia
sequencial aplicados a todo el Grupo y a sus relaciones geométricas con los depositos de
plataforma somera (Cuenca de Tremp-Graus). Sin embargo, el anticlinal de Boltafia representa
un alto estructural que trunca la continuidad de afloramientos del Grupo Hecho entre el
area de Ainsa y el resto de la cuenca (Jaca-Pamplona) dificultando su correlacion. Al mismo
tiempo, en el drea de Ainsa no se reconocen como tales a las megacapas de carbonatos
resedimentados que apoyarian la correlacion entre ambos sectores. Las incertidumbres que
todavia existen, y que se traducen en los continuos cambios en las propuestas de correlacion,
tal y como ha quedado expuesto, se deben en gran medida a la ausencia de una estratigrafia
(bio-estratigrafia y magneto-estratigrafia esencialmente) que correlacione ambos sectores.
Por este motivo, en la terminologia de las unidades cartograficas se han utilizado, dentro
de lo posible, términos referidos a topdnimos lo mas préximos posible a la Hoja intentando
evitar los términos referidos a toponimia (y cuerpos sedimentarios) del 4rea de Ainsa.
Independientemente de que, en las publicaciones recientes puedan estar mas en desuso.

OMS et al. (2003) realizan un estudio magnetoestratigrafico de la parte alta de las turbiditas
del Grupo Hecho (Allogrupos de Banaston y Jaca de REMACHA et al., 1998).

REMACHA y FERNANDEZ (2003) y REMACHA et al. (2005) estudian la transicion entre
las facies distales de lébulo (sheet-like lobes) y las facies distales de cuenca (basin plain).
En su esquema estratigrafico (REMACHA y FERNANDEZ, 2003) incluyen una modificacion
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importante sobre esquemas anteriores (ESTRADA, 1982; REMACHA, 1983). Llaman como
pre-Torla a las turbiditas situadas por debajo de la Megacapa 3 y como Torla — Broto a los
sistemas turbiditicos situados entre las Megacapas 3 y 4.

Ademas del trabajo clasico de VAN LUNSEN (1970) y sus aportaciones de caracter petrolégico
sobre las turbiditas del Grupo Hecho conviene destacar los trabajos recientes de VALLONI
et al. (1984), FONTANA et al. (1989), DAS GUPTA y PICKERING (2008), MANSURBEG et
al. (2009) en esta disciplina. También los de RUPKE (1976b), HEARD y PICKERING (2008) y
HEARD et al., (2008) sobre la bioturbacion y pistas fosiles.

Los trabajos mas representativos para las megacapas de carbonatos resedimentados
intercaladas entre las turbiditas siliciclasticas son los de TEN HAAF (1966), TEN HAAF et al.
(1971), RUPKE (1972), PUIGDEFABREGAS et al. (1975), RUPKE (1976a y b), JOHNS et al.
(1981), LABAUME et al. (1983, 1985, 1987), MUTTI et al. (1984), SEGURET et al. (1984),
CAMARA y KLIMOWITZ (1985), TEIXELL (1992), PAYROS et al. (1999).

TEN HAAF (1966) describe y representa cartograficamente la megacapa del Cotefablo
(Megacapa 4) a la que denomina “grande couche” destacando el caracter resedimentado de
la misma (hecho discutido en la época, como lo eran los cabalgamientos, como se manifiesta
en la discusion a su ponencia). También describe los olistolitos de Torla como tales (que
corresponden a la Megacapa 3) y que, en aquél momento, otros autores le discutieron (ver
discusion final de su ponencia). Hay que recordar que en aguel momento era aun reciente la
tesis de MANGIN (1960), presentada en 1958, y que interpretaba las megacapas en la parte
occidental de Aragén y Navarra como facies de plataforma in situ.

TEN HAAF et al. (1971) representan cartograficamente varias de las megacapas carbonéticas
intercaladas en el Grupo Hecho. Identifican dos tipos de megacapas; una como la del Cotefablo
(“grande couche” de TEN HAAF, 1966) se caracterizaria por ser una caliza arenosa, gradada,
con una base erosiva, y con abundantes fragmentos de fésiles que culminan con una capa de
margas. Se trataria de una megaturbidita con un area fuente distinta de la de las turbiditas
siliciclasticas ordinarias. El segundo tipo, que ejemplarizan en la megacapa que denominan
“Great Wall” y que equivale a la megacapa 5 o de Roncal, corresponderian a calizas margosas
con fosiles benthénicos y algas, todo ello “slumpizado”. Segun estos autores corresponderia
a un olistostroma de roca blanda deslizado en el flysch antes de litificarse que se reconoceria
sin apenas cambio de aspecto y espesor, lateralmente, en decenas de kilémetros.

Los trabajos de RUPKE (1972, 1976a y b) y PUIGDEFABREGAS et al. (1975) representan un
avance sustancial en el conocimiento e interpretacion de las megacapas. RUPKE (1976a y b)
identifica a un minimo de dos megacapas en el sector oriental de la cuenca y de ocho en el
sector central y occidental, hecho que atribuye a TEN HAAF et al. (1971). En la descripcion e
interpretacion de RUPKE (1976a y b) se estudian con cierto detalle tres de las megacapas que
presentan una continuidad lateral kilométrica (I, II, lll en su terminologia) y que corresponden
a la megacapa 4 o de Cotefablo (l), a la megacapa 5 o de Roncal (lll) y a la megacapa 8
o de Embun-Jaca (Il) en la terminologia de esta memoria. Para este autor existiria siempre
un depdsito incial, que corresponderia a un “slump” con gran continuidad lateral (“slump
sheet”) (RUPKE, 1976a), sequido de una megacapa turbiditica (RUPKE, 1976b). El espesor
de los “slump sheets” varia entre la escala centimétrica (inferior a 1 m) de la megacapa
de Cotefablo a alcanzar méas de un centenar de metros en alguna secciéon de la megacapa
del Roncal (RUPKE, 1976a). La composicion de estos “slump sheets” variaria desde material
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“slumpizado” similar a las turbiditas infrayacentes (megacapas de Cotefablo y Jaca) a una
brecha sinsedimentaria de calizas (megacapa de Roncal) (RUPKE, 1976a). Para establecer
la paleopendiente, RUPKE (1976a), se basé en direcciones de “slump” que indicarian una
direccién al SO (megacapa de Cotefablo), N y ONO (megacapa de Roncal) y ONO (megacapa
de Jaca). En las megacapas turbiditicas (RUPKE, 1976b) estudiadas en las mismas secciones
que el “slump sheet” infrayacente, encontré espesores hasta los 41 m como maximo (hasta
25 m de calcarenita gradada y 16 m de margas suprayacentes). Estas calacarenitas estarfan
formadas por fragmentos bioclasticos (fragmentos de macroforaminiferos benthoénicos,
algas, briozoos, corales, etc., ocasionalmente intraclastos, granos de cuarzo y presencia de
filosilicatos y plagioclasa (difractometria de rayos-X). Estas calcarenitas presentan gradacion
positiva y, como remarcé RUPKE (1976b) siguiendo una ciclicidad repetitiva de secuencias de
Bouma que indicarian una desaceleracién del flujo turbiditico siguiendo ciclos sucesivos con
pequefos incrementos. La interpretacion de RUPKE (1976a y b) para las megacapas implicaria
una desestabilizacion inicial del talud, producida por un terremoto de gran magnitud; estos
“slumps” iniciarian corrientes turbiditicas voluminosas. Corrientes turbiditicas tributarias
coincidirian en una Unica megacapa, como indica la ciclicidad en la gradacién positiva de las
calacarenitas. Por Ultimo, apunta a que estos hechos unidos al espesor significativo de las
megacapas podrian indicar la existencia de paleorrelieves en la cuenca que hicieran el efecto
de estanque.

JOHNS et al. (1981) limitan su estudio a la megacapa 5 o de Roncal a lo largo de 58 km, entre
las poblaciones de Sinues (Aragén) y Ongoz (Navarra). Encuentran una variacién de espesor
E-O, no regular, entre 50 y 100 m y estiman una distancia representada de afloramiento,
segun la direccién N-S de unos 12 km con variaciones de espesor situadas entre un minimo
de 50 m en el norte y de 30 m en el sur. JOHNS et al. (1981) interpretan a todo el conjunto de
la megacapa del Roncal como deposito de una corriente turbiditica gigante (megaturbidita),
desde la brecha de la base hasta las margas del techo. Para estos autores serfa el resultado de
la desestabilizacién y colapso de la parte superior de una plataforma carbondtica situada en
el margen norte de la cuenca.

LABAUME et al. (1983) siguiendo los conceptos de JOHNS et al. (1981) definen un perfil
tipico para las megacapas (megaturbiditas carbonatadas en su terminologia) con cinco
términos (divisiones en JOHNS et al, 1981). De base a techo, T1 (megabrecha carbonatada),
T2 (megabrecha con cantos blandos), T3 (microbrecha), T4 (calcarenita), T5 (marga). Los
términos inferiores (T1 y T2) corresponderian a la megabrecha (“slump sheets” de RUPKE,
1976a) mientras que los términos T3y T4 corresponderfan a la calcarenita gradada de RUPKE
(1976b) y el término T5 a las margas del techo de la megaturbidita (RUPKE, 1976b). Por otra
parte LABAUME et al. (1983) establecen una clasificacion y estratigrafia de las megacapas ya
muy completa que ha sido poco modificada con posterioridad. De base a techo reconocen 9
megacapas (megaturbiditas) MT 1 a MT 9. La MT 1 englobaria a brechas en términos T1y T2
situados por debajo de la MT2 y no representarfan un evento Unico. La el resto de megacapas
reconocidas por LABAUME et al., (1983) fueron denominadas: MT 2 (Isaba), MT 3 (Urzainqui
— Villanua), MT 4 (Arce — Garde — Cotefablo), MT 5 (Roncal — Fiscal), MT 6 (Fago), MT 7, MT
8 (Embun) y MT 9 (Jaca). MUTTI et al. (1984) redundan en la interpretacion de los autores
anteriores atribuyendo a la sismicidad como mecanismo inductor de este tipo de depdsitos que
denominan como seismoturbiditas. SEGURET et al. (1984) hacen una estimacién de volumen
maximo del material resedimentado en estas megacapas que sitdan entre 50 y 200 km?3. Para
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movilizar a este volumen de sedimentos estiman terremotos someros de magnitud 7 a 7,5
(SEGURET et al., 1984). LABAUME et al., (1985) consideran a las megacapas 3, 4 y 5 como de
procedencia norte (fig. 7 de estos autores) mientras que la megacapa 6 tendria porcedencia
sur; no obstante este trabajo tiene aportaciones muy importantes en el conocimiento de la
geometria de la cuenca al reconocer, tanto el onlap de las megacapas sobre las facies de
plataforma situadas en la base de la serie turbiditica, como los hiatos sedimentarios asociados
a este contacto (ver fig., 8,9, 11y 12 de estos autores). LABAUME et al. (1987) sintetiza las
aportaciones de los trabajos precedentes.

CAMARA y KLIMOWITZ (1985) recuperan el término de megacapa y la interpretacion de
RUPKE (1976a y b) con una parte inferior gravitatoria y una parte superior turbiditica. Al igual
que LABAUME et al. (1985) exponen el onlap de las megacapas y las turbiditas del Grupo
Hecho hacia el sur, sobre las calizas de plataforma (Guara) y margas (Fm. Burgui). Segun el
esguema de estos autores las margas de Burgui y las megacapas se canalizarian en los surcos
generados por los cabalgamientos y paralelos a ellos.

TEIXELL (1992) modifica ligeramente el esquema de megacapas propuesto por LABAUME et
al. (1983). Por una parte no considera como megacapa la MT 1 de LABAUME et al., (1983),
congruente con la propia descripcion de estos autores, e incluye a una pequena megacapa
(10 m aprox. de espesor), reconocida en la vertiente oriental del valle de Aragués, como
megacapa 1 (Circo de Aisa) para mantener la numeracién de LABAUME et al., (1983). Por
otra parte hace equivalentes las megacapas 8 y 9 a las que denomina como megacapa 8
(Embun - Jaca).

PAYROS et al. (1999) reconocen 7 megacapas en la parte mas occidental de la cuenca de
Jaca — Pamplona como SPECM (siglas en inglés de “capas de megabrechas del Eoceno
sur pirenaico”), desde la a, la inferior, a la g, la superior. La SPECM-a (Uritz) equivaldria a
la megacapa 3 (Villanua), la SPECM-b (Espotz) a la megacapa 4 (Gerbe — Cotefablo) y la
SPECM-f (Zalba) a la megacapa 5 (Roncal). Seguin PAYROS et al. (1999) la estructura interna
de estas megabrechas incluiria un debrita inferior (el “slump sheet” de RUPKE, 1976a) con
dos términos 1a 'y 1b equivalentes a las divisiones | y Il de JOHNS et al. (1981) y de LABAUME
et al. (1983), y una turbidita (la megacapa de RUPKE 1976b) con dos términos, uno inferior
2a (rudstone — grainstone) que equivale a la calcarenita de RUPKE (1976b) y engloba a las
divisiones Il y IV de JOHNS et al. (1981) y de LABAUME et al. (1983), y un término superior 2b
(marlstone) que equivale al definido con el mismo nombre por RUPKE (1976b) y a la division
V de JOHNS et al. (1981) y de LABAUME et al. (1983).

Tanto CAMARA y KLIMOWITZ (1985) como PAYROS et al. (1999) han expuesto que las
megacapas se encuentran en cuatro intervalos sucesivos (grupos de megacapas para CAMARA
y KLIMOWITZ, 1985, clusters de megacapas para PAYROS et al., 1999). Para CAMARA y
KLIMOWITZ (1985) esta disposiciéon se produciria en relacion con los frentes de cabalgamiento
activos y la procedencia del material carbonatico resedimentado serfa septentrional, por el
desmantelamiento de las plataformas en el bloque cabalgante, de acuerdo con los conceptos
de procedencia expuestos por JOHNS et al. (1981), LABAUME et al. (1983, 1985, 1987),
MUTTI et al. (1984), SEGURET et al. (1984), ROSELL y WIECZOREK (1989). Para PAYROS
et al. (1999) estos clusters con sedimentacion de megacapas coincidirian con periodos con
sedimentacion siliciclastica dominante y estarian separados entre si por periodos libres de
megacapas y con sedimentacion dominante de facies de grano fino ricas en carbonatos.
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PAYROS et al. (1999) acotan cronolégicamente estos intervalos mediante una biozonacion
con foraminiferos plancténicos. Junto con los datos de nannoplancton de LABAUME et al.
(1985) y los de magnetoestratigrafia de OMS et al. (2003) permiten disponer de un buen
control cronoestratigrafico del Grupo Hecho.

PUIGDEFABREGAS y SOUQUET (1986), BARNOLAS et al. (1992), BARNOLAS y TEIXELL (1992,
1994)y PAYROS et al. (1999) abogan por la procedencia meridional de las megacapas. Segun el
modelo propuesto por BARNOLAS y TEIXELL (1992, 1994) las megacapas tendrian su origen en
el colapso de los margenes de la plataforma carbonatica situada en el margen de antepais (sur)
de la cuenca surpirenaica eocena. El hundimiento de la plataforma carbonatica y el colapso de
su margen estarfan en relacion con la subsidencia producida por el engrosamiento orogénico
en las fases de actividad tectonica. Por el contrario, en las fases de quiescencia tectonica
favorecerian la agradacion de las plataformas (rampas carbonéticas) con el desarrollo de
taludes deposicionales. El avance de la deformacién hacia el antepais y la sucesion escalonada
de la deformacion serfa la responsable de la geometria retrogradacional escalonada de las
plataformas carbonaticas eocenas en el antepais. PAYROS et al. (1999) consideran que en las
fases de mayor actividad tecténica el colapso del margen iria acompafnado del levantamiento
tectonico del antepais, con la consiguiente caida relativa del nivel del mar y emersion de la
plataforma. Un ejemplo de margen de plataforma carbonatica colapsado lo tenemos en la
terminacion septentrional de la Fm. Boltafa en el flanco occidental del anticlinal de Boltafa
(Hoja de Broto, 178) (VAN LUNSEN, 1970; RIOS et al., 1982; BARNOLAS et al., 1991). Un
ejemplo de margen de plataforma deposicional lo tenemos en el margen de la plataforma de
Guara, al sur del anticlinal de Boltana (Sarsa de Surtra) (BARNOLAS et al., 1992).

En el subsuelo de la Hoja de Sabifidnigo varios de los sondeos de investigacion de hidrocarburos
han atravesado megacapas de carbonatos resedimentados en el Grupo Hecho. DIAZ MERINO
et al. (2005) sintetizan la geologia del campo del Serrablo que fue productivo en gas y
sirve actualmente de almacenamiento subterrdneo (ver apartado 6.1). Se reconocen cuatro
megacapas que, de base a techo, se denominan, en la literatura petrolera, como Jaca, Supra-
Jaca, Aurin y Gdllego. La equivalencia con las megacapas aflorantes no ha sido realizada
en ninguno de los trabajos o informes que han podido ser consultados. Con los datos de
superficie y por su posicion estructural hemos propuesto la equivalencia (ver cortes) Jaca =
MC-4, Aurin = MC-5 y Géllego = MC-8.

2.2.2.1. Margas, areniscas, debris de carbonatos y areniscas en facies turbiditicas (6).
Turbiditas inferiores). llerdiense medio — Luteciense inferior

Esta unidad cartografica agrupa a una serie de unidades litoestratigréficas situadas entre
el techo de las calizas de plataforma del llerdiense Inferior (Fm. Gallinera) y la megacapa 3
(Megacapa de Villanua). Esta unidad cartogréfica se corresponderia, en parte, con el miembro
basal (A1a) de la Fm. Burgasé de VAN LUNSEN (1970) definida algo mas al Este, en el sector
proximo al Parque Nacional de Ordesa, y con la Unidad de Torla en el sentido en que fue
definida por ESTRADA (1982).

El transito entre la unidad cartografica anterior (parte superior de la Fm. Gallinera) y esta
unidad cartografica esta bien expuesto en la cabecera del barranco de San Bartolomé, en el
limite oriental de la Hoja y en la vecina Hoja de Broto (178). El techo de la Fm. Gallinera esta
formado por calizas con silex, ligeramente slumpizadas, lo que se traduce en un contacto
neto pero algo irregular. Entre este contacto y las primeras turbiditas siliciclasticas con las
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facies caracteristicas del Grupo Hecho se pueden distinguir, a grandes rasgos, dos tramos
litolégicos con caracteristicas diferenciadas.

La base del tramo inferior es visible en la cabecera del barranco de Infierno (pista de San
Bartolomé). Consiste en margas grises, algo amarillentas, muy laminadas, que alternan con
tres intercalaciones de areniscas de grano fino, marrones, cada una de ellas con unos 3
a 5 m de espesor. Estas intercalaciones arenosas estan formadas por capas de 2 a 5 cm
de espesor que alternan con lutitas laminadas. Las capas de areniscas tienen laminacion
interna y gradacion (tempestitas). El espesor de estas facies es de unos 40-50 m y la primera
intercalacién de areniscas se encuentra a unos 15 m de la base. Por analogia de facies y
posicion estratigrafica podrian corresponder a la Fm. Millaris (VAN LUNSEN, 1970) de edad
llerdiense medio. Sobre estas facies, algo mas al este (barranco de Artica-Gayola), se observan
cuatro secuencias de margas gris oscuras y margocalizas tableadas con alguna intercalaciéon
mas arenosa y un espesor total superior a los 40 m. Estas facies, que no han podido ser
estudiadas con suficiente detalle, podrian ser equivalentes, aunque con reservas, a la Fm.
Metils (VAN LUNSEN, 1970) de la parte superior del llerdiense medio. En el valle de Tena este
tramo se halla cubierto por los aluviones cuaternarios.

El segundo tramo estd formado por facies esencialmente resedimentadas. La base de
este segundo tramo ha podido ser estudiada en el barranco de Artica-Gayola y se sitUa
directamente sobre las facies anteriormente descritas. Se caracteriza por la presencia de
alternancias de horizontes con capas turbiditicas de color marrén de unos 5 a 30 cm de
espesor y capas arenosas masivas con cantos redondeados dispersos (“debris flows”). Estos
“debris flows” pueden superar los 5 m de espesor y los cantos son de areniscas, limolitas y
algunos de caliza con macroforaminiferos de pequefio tamano. En el barranco del Infierno
se observan alternancias de turbiditas de color marrén con capas de brechas de calizas y
bioclastos en la parte alta de este tramo. En el corte del valle de Tena, junto a la fuente
de Santa Elena, surgencia de la Traconera, se observan varios “debris flows” de 2 a 4 m
de espesor con cantos de calizas de plataforma que alternan con margas y areniscas finas
laminadas que corresponderian a este tramo. En la base parecen dominar las procedentes de
la destruccion de la plataforma siliciclastica mientras que las procedentes de la destruccion
de la plataforma carbonatada parecen ser mas abundantes en la parte media y alta de este
tramo. Estas incluyen nummulites y assilinas que alcanzan, por lo menos al Cuisiense inferior.
El espesor de este segundo tramo en el barranco del Infierno es de unos 50 a 60 m.

Sobre estas facies se sittan las primeras turbiditas con el aspecto caracteristico del Grupo
Hecho, en posicion estratigrafica por debajo de la megacapa 3 y que se incluyen en esta
unidad cartografica. Se trata de capas de areniscas muy gruesas que en la base tienen hasta
1,5 m de espesor. Son capas de turbiditas arenosas con bases erosivas, granoclasificacion
positiva y techos planos a ondulados. Algunas de las capas tienen cantos de diversas litologias
en la base de hasta los 10 cm de didmetro maximo, probablemente incorporados por la
erosion de “debris flows” intercalados entre las turbiditas. En general los interbancos lutiticos
entre las capas de areniscas son muy delgados. El espesor total de este tramo de turbiditas
arenosas supera los 20 m y su secuencia es claramente positiva tanto por la disminucion
general en el espesor de las capas hacia techo como por el del tamafio de grano. Se trataria de
facies turbiditicas de relleno de canal. En el corte del rio Géllego estas turbiditas son algo més
potentes; se reconoce un tramo inferior, de unos 40 m de espesor, formado por alternacia
de bandas de unos 20 a 50 cm de espesor, formadas por lutitas y areniscas centimétricas
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a decimétricas que alternan con turbiditas arenosas en capas de 15 a 40 cm de grosor.
Sobre este tramo se encuentra un tramo de unos 15 m formado por turbiditas arenosas en
una secuencia estratocreciente. Por los trabajos de ESTRADA (1982) y REMACHA (1983),
en la Hoja estas turbiditas corresponderian a la Unidad de Torla. Sin embargo, REMACHA
y FERNANDEZ (2003) en su esquema regional sitGan a los sistemas turbiditicos de Torla y
Broto entre las Megacapas 3 y 4. En Torla, las facies turbiditicas que se observan a la salida
de pueblo, en direccién a Broto se sittan por encima de la Megacapa 3 y es probable que
sean éstas las turbiditas a las que, en los trabajos clasicos, se refieren como “lébulo de Torla”
(MUTTI et al., 1988).

Para VAN LUNSEN (1970) la edad de esta unidad cartogréfica seria Cuisiense y para REMACHA
(1983) el techo puede ser ya Luteciense inferior. LABAUME et al. (1985), dataron los tramos
turbiditicos situados en una posicion estratigrafica equivalente, en el valle del Roncal (Navarra),
por medio de nannoplancton calcéreo. Estos autores reconocen, en la base de los sedimentos
turbiditicos, las biozonas NP12 (Tribrachiatus Orthostylus), NP13 (Discoaster lodoensis) y NP14
(Discoaster sublodoensis). Para CAVELIER y POMEROL (1986), estas biozonas representan
desde el Ypresiense medio hasta el Luteciense inferior.

2.2.2.2. Brechas calcéreas y calcarenitas (7). Megacapa 3 o de Villanua. Luteciense inferior

Aflora exclusivamente en el norte de la Hoja. En la parte occidental forma el relieve conocido
como Pefas de Aso. En esta zona la megacapa es muy potente con grandes bloques de
calizas de plataforma de la Fm. Gallinera entre los que se reconocen las calizas con silex,
calizas de alveolinas y otros claramente thanetienses (calizas de algas). Algun blogue incluye
el transito Thanetiense-llerdiense sin margas intercaladas en este transito. Se encuentran
también grandes bloques cuisienses (Fm. Boltana), alguno de ellos perteneciente a la parte
alta de la Formacion. Gran parte de los clastos de menor tamafo proceden también de la Fm.
Boltafa. En el techo de esta megacapa se reconocen los téminos de la megaturbidita: en la
base una calcarenita con gradacion positiva a la que sigue un tramo lutitico.

Hacia el Este de las Pefas de Aso la observacién de su continuidad cartogréafica se ve
dificultada por la inexistencia de los grandes blogques pero puede seguirse a lo largo de toda
la Hoja. Al este de la Hoja se puede reconocer su continuidad hasta el valle del rio Ara (Hoja de
Broto), donde reaparecen los grandes blogues de plataforma (olistolito de Torla de TEN HAAF,
1966). Hacia el Oeste de la Hoja de Sabifidnigo esta muy bien representada con afloramientos
espectaculares en el valle del Aragon (Villanua) y en el valle de Roncal (Urzainki).

Dentro de la Hoja, hacia el este de las Pefias de Aso, esta megacapa puede reconocerse en
el corte del rio Géllego. Aqui aparece como una brecha de cantos de calizas, en su mayoria
cuisienses, con cantos de tamafo comprendido entre los 2 m y unos pocos centimetros. El
espesor total del tramo de brechas supera los 40 m. Sobre estas brechas se encuentra una
calacarenita gradada, visible en el corte de la carretera, que esta erosionada a techo por las
facies de canal turbiditico de la unidad siguiente.

Hacia el este del rio Gallego puede reconocerse en el tramo final de la pista de San Bartolomé
(barranco del Infierno) aunque, en este caso de forma incompleta. Se reconoce una
brecha, muy potente, con bastante matriz y cantos entre T m y unos 5 cm. Los cantos son
principalmente de caliza entre los que se pueden reconocer calizas con macroforaminiferos
de la parte superior de la Fm. Boltafna.
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La edad de emplazamiento de la megacapa 3 seria posterior o en relacién con la inundacion
de la plataforma de Boltafa. Las brechas contienen cantos desde el Paleoceno hasta las calizas
del techo de la Fm. Boltana (Cuisiense medio) por lo que le atribuimos una edad préxima
a limite Cuisiense - Luteciense. Para LABAUME et al. (1985) la megacapa 3 estaria dentro
de la biozona de nannoplancton NP14 (Cuisiense superior). Para PAYROS et al. (1999) se
situaria cerca del limite entre las biozonas Morozovella aragonensis y Morozovella caucasica
(Cuisiense medio).

2.2.2.3. Lutitas y areniscas en facies turbiditicas (8). Unidades de Torla y Broto. Luteciense
inferior

Esta unidad cartografica se corresponde aproximadamente con la Unidad A1b de VAN LUNSEN
(1970) y con la Unidad de Broto definida por ESTRADA (1982), estudiada con detalle por
REMACHA (1983). Los limites que han sido considerados para la unidad cartogréfica difieren
ligeramente de los de la Unidad de Broto, en el sentido de ESTRADA (1982) y REMACHA
(1983), puesto que se han situado entre el techo de la megacapa 3 (Villanua) y la base de la
megacapa 4 (Gerbe — Cotefablo).

REMACHA (1983) describe dos tipos fundamentales de asociacién de facies. Una formada
por areniscas en capas de turbiditas gruesas. La otra formada por alternancias de orden
decimétrico de facies peliticas con capas turbiditicas finas. En la parte oriental de la Hoja (érea
de Broto — Cotefablo) segun REMACHA (1983) se reconocerfan tres tramos con facies pelitico
arenosas y tres tramos de facies con predominio de areniscas. Aungue el tramo basal seria
pelitico arenoso, los tramos de areniscas indicarian una secuencia positiva que se continuarfa
con el tramo pelitico arenoso sucesivo. Hacia la parte occidental (drea de Biescas — Aragués del
Puerto) habria una tendencia a la homogeneizacién de facies con la progresiva disminucion
de espesor de los tramos pelitico arenosos (REMACHA, 1983).

La interpretacion inicial de MUTTI(1977) para estas facies era la de I6bulos turbiditicos arenosos
muy alargados que se depositarian por delante de los canales arenosos del drea de Ainsa, al
este del anticlinal de Boltana. Las secuencias sedimentarias de las facies de lébulos serfan
negativas por progradacion de las facies arenosas de lébulo sobre las facies pelitico arenosas
maés distales. REMACHA (1983) pone de manifiesto el caracter positivo de las secuencias
turbiditicas de esta unidad. La base de cada secuencia seria neta y el transito entre las facies
arenosas a las facies pelitico arenosas gradual (REMACHA, 1983). Estas secuencias REMACHA
(1983) las interpreta como Sand Tongues segun concepto introducido por JOHNS y MUTTI
(1981). El caracter positivo de las secuencias serfa el resultado de la migracion progresiva del
surco sedimentario hacia el sur por efecto de la tecténica.

Aungue en general hay una buena exposicion de estas unidades, la cobertera vegetal unida
a la direccion de afloramientos, en gran parte coincidente con la del surco sedimentario,
no permiten reflejar suficientemente la importancia de posibles superficies erosivas internas.
Como indica REMACHA (1983) la base de las secuencias positivas es neta y, el mismo autor,
muestra la desaparicion lateral de algunos tramos de serie en la correlacién de columnas
estratigraficas. Como hemos indicado en el apartado anterior, la primera secuencia turbiditica
de esta unidad cartogréfica erosiona parcialmente a la megacapa 3 en el corte del Géllego.
No seria descartable considerar un modelo de canales turbiditicos, progresivamente mas laxos
hacia el oeste, como prolongacién de los que se observan y estan bien estudiados en el area
de Ainsa.
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Para LABAUME et al. (1985) la edad de esta unidad cartografica serfa Cuisiense superior
a Luteciense inferior (NP14 en la base y NP15 en la parte superior segun biozonas de
nannoplanckton calcareo). Para PAYROS et al. (1999), con muestras en la parte oriental de
la cuenca (Navarra) seria integramente del Ypresiense superior (biozonas de foraminiferos
plancténicos de M. caucasica y S. frontosa).

2.2.2.4. Brechas calcareas y calcarenitas (9). Megacapa 4 o de Gerbe-Cotefablo. Luteciense
inferior

Esta megacapa constituye un nivel guia excepcional en las turbiditas del Grupo Hecho, dentro
de la Hoja de Sabifidnigo. Puede observarse con facilidad a lo largo de la carretera de Biescas a
Broto, en las inmediaciones del puerto de Cotefablo, de donde toma su nombre. Fue descrita
inicialmente por TEN HAAF (1966) que la denomino la “grande couche” y posteriormente
ha sido tratada en TEN HAFF et al. (1971), RUPKE (1976a y b), LABAUME et al. (1983, 1987).

En los afloramientos de la Hoja de Sabifdnigo esta megacapa tiene un espesor relativamente
discreto. En la base de la megacapa hay un tramo de unos 15 cm de facies “slumpizadas”,
margosas con cantos, que se dispone directamente sobre turbiditas siliciclasticas en facies
finas. El material “slumpizado” es, fundamentalmente, de las propias turbiditas siliciclasticas
(RUPKE, 1976a). Sobre este tramo se encuentra una calcarenita gradada cuyo espesor se sitla
en torno a los 4,5 m. El contacto basal de la calcarenita es neto y ligeramente erosivo. La
calcarenita es algo grosera en la base pero pasa rapidamente a ser una calcarenita de grano
relativamente fino en una secuencia general granodecreciente. Se caracteriza internamente
por formar ciclos repetitivos, de unos 10 a 15 cm de espesor, de caracter granodecreciente.
Esta estructura interna, ya observada y descrita por RUPKE (1976b), parece indicar una
disminucion ciclica del flujo turbiditico. Sobre esta calcarenita se encuentra un tramo lutitico,
de unos 5 m de espesor, que representa la sedimentacion de la fraccién limo arcillosa
removilizada durante el episodio de resedimentacion.

Hacia el oeste se la reconoce en las Hojas de Jaca (176) y Ansé (144) aun con dimensiones
modestas pero con un tramo basal de brechas algo mas desarrollado (2 a 8 m) (TEIXELL et
al., 1994). Méas hacia el oeste, en Navarra, en el valle del rio Erro llega a alcanzar los 190 m
de espesor estando formada, en este caso, exclusivamente de brechas (PAYROS et al., 1999).

La edad de esta megacapa segun LABAUME et al. (1985) seria Luteciense (biozona NP 15 de
nannoplanckton calcareo). Para PAYROS et al. (1999) seria Ypresiense superior (biozona de S.
frontosa de foraminiferos planckténicos).

2.2.2.5. Lutitas y areniscas en facies turbiditicas (10). Unidad de Cotefablo. Luteciense
inferior-medio

La unidad cartografica que se describe en este apartado equivale aproximadamente a la unidad
de La Cortada, definida por ESTRADA (1982) en el flanco occidental del anticlinal de Boltafa, y
renombrada por REMACHA (1983) como unidad de Cotefablo. El limite inferior y superior de
la unidad cartogréfica se han situado en sendas megacapas de carbonatos resedimentados, la
megacapa 4 o de Gerbe — Cotefablo en la base y la megacapa 5 o de Roncal en el techo. Estos
limites no coinciden exactamente con los limites definidos por ESTRADA (1982) y REMACHA
(1983) para las unidades equivalentes de La Cortada y Cotefablo.
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Para ESTRADA (1982) la base de la Unidad de La Cortada se situaria, en el corte tipo de La
Cortada (flanco occidental del anticlinal de Boltana), en un importante debris flow que a su
vez es discordante sobre las calizas de plataforma. ESTRADA (1982) admite no obstante y a
nivel regional, a la megacapa de Gerbe-Cotefablo como limite entre las Unidades de Broto y
de La Cortada. Este limite coincide con el limite propuesto por VAN LUNSEN (1970) entre los
miembros A1y A2 de la Formacién Burgasé y con el limite cartografico adoptado en la Hoja.
El limite superior de la Unidad se situaria (ESTRADA, 1982) en un tramo pelitico margoso que
se encuentra estratigraficamente por debajo de la megacapa 5 o de Roncal. La potencia total
de la Unidad, segun ESTRADA (1982) seria de unos 800 m.

Para REMACHA (1983) la base de la Unidad seria transicional con la Unidad de Broto con
el paso desde facies mas proximales, caracteristicas de la Unidad de Broto, a facies mas
distales, caracteristicas de la Unidad de Cotefablo. La megacapa 4 o de Gerbe — Cotefablo se
encontrarfa intercalada en los tramos inferiores de la Unidad de Cotefablo. El limite superior
de la Unidad es coincidente con el definido por ESTRADA (1982).

Las facies que presenta esta unidad varfan, como es légico, a lo largo de la Cuenca de Jaca
— Pamplona. Han sido estudiadas por MUTTI (1977), MUTTI y JOHNS (1979), REMACHA y
ESTRADA (1980), ESTRADA (1982) y REMACHA (1983).

En el sector de la Hoja de Sabindnigo (REMACHA, 1983) se caracterizan por presentar una
alternancia de capas plano-paralelas de areniscas y capas lutiticas, aproximadamente en la
misma proporcion, y con espesores maximos de las capas de 60 cm. Normalmente éstas son
mas delgadas, centimétricas a decimétricas, con un nimero aproximado de 15 capas por
metro de promedio, y forman ciclos estratocrecientes del mismo orden.

Hacia el Este, ya fuera de la Hoja, en las proximidades del anticlinal de Boltafia (ESTRADA,
1982), presenta frecuentes intercalaciones de “debris flows” cuyos elementos groseros son
esencialmente cantos y bloques de carbonatos y bioclastos procedentes de la plataforma
carbonatica somera. Las litofacies en las turbiditas siliciclasticas son similares a las descritas
para el sector de la Hoja de Sabifidnigo, pero con mayor proporciéon y espesor en las capas de
areniscas, y con un mayor tamafo de grano en promedio. En este sector, ESTRADA (1982)
distingue tres subunidades separadas entre si por “debris flows” carbonaticos. Se observa
un sucesivo incremento en el grosor promedio de las capas de areniscas en cada una de las
subunidades. El techo de la unidad viene caracterizado por una cufia de material turbiditico
pero con un gran predominio de las facies lutiticas (Margas de Cajol, de RIOS et al., 1982) que
se adelgazan rapidamente hacia el Oeste.

Hacia el Oeste del rio Aragén las facies de esta unidad evolucionan lateralmente a facies mas
finas, con predominancia de las facies peliticas, con menor espesor y tamafno de grano de las
areniscas y por difuminarse progresivamente la ciclicidad.

Las facies de esta unidad cartografica se interpretaron como facies de franja de abanico
(MUTTI, 1977; MUTTI y JOHNS, 1979; REMACHA y ESTRADA, 1980; ESTRADA, 1982;
REMACHA, 1983) que evolucionarian hacia el Oeste, ya fuera de la Hoja de Sabifanigo, a
facies de llanura submarina (REMACHA, 1983).

Segun LABAUME et al. (1985) esta unidad seria Luteciense (NP 15 segun biozonas de
nannoplanckton calcareo). Para PAYROS et al. (1999) seria Luteciense inferior a base de
Luteciense medio (biozonas de T. praetopilensis y de Gth. subconglobata de foraminiferos
planckténicos).
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2.2.2.6. Brechas calcareas y calcarenitas (11). Megacapa 5 o de Roncal. Luteciense medio

Aflora ampliamente al este del Géllego, al sur de Otal, en la zona conocida como Sobrepuerto,
asi como también en el limite occidental de la Hoja (al norte de Baraguas y de Ipas).

Las caracteristicas de esta megacapa en afloramiento son muy parecidas a las que presenta
la megacapa 4. En los afloramientos situados al este del rio Gallego, alrededor del alto del
Sobrepuerto, la brecha basal es inexistente o muy reducida. En el sector méas occidental de
esta zona de afloramiento, en una pista hacia el pueblo abandonado de Ainielle desde Oliban,
se observa una megacapa, sin brecha basal, con unos 7 m de calcarenita gradada y unos 8
m de lutitas a techo. En la calcarenita se reconocen dos tramos, uno inferior, de unos 3,5
m de espesor, formado por una calcarenita gradada que presenta ciclos que a techo tienen
“ripples” de gran longitud de onda. La parte superior de la calcarenita, también con 3,5 m de
espesor, aparece como una limolita calcarea, de aspecto algo noduloso. Aparentemente son
ciclos parecidos a los de la parte inferior de la calcarenita, cada vez con granulomentrias mas
finas, pero afectados ligeramente por deformacion hidroplastica (“slump”).

En la carretera de Oliban a Larrede se corta esta megacapa en flanco inverso. Sobre turbiditas
siliciclasticas en capas de 5 a 10 cm de espesor, esporadicamente hasta 40 cm, se dispone
directamente una calcarenita gradada de unos 6,5 m de espesor. En este punto tampoco se
observa brecha basal. Sobre la calcarenita hay un minimo de 5 m de lutitas de aspecto masivo
(no se observa el techo por estar cubierto). La calcarenita, algo grosera en la base sin llegar a
brecha, estd formada por dos tramos; el inferior, de unos 4 m de espesor, se caracteriza por
ciclos muy laminados de 5 a 15 cm de grosor. El superior, de 2,5 m, estd formado por una
brecha intraformacional de calcarenitas idénticas al tramo inferior (deformacién hidroplastica,
“slump”).

En los afloramientos mds occidentales de la Hoja de Sabindnigo esta megacapa se puede
observar en la pista que, desde el pueblo de Baraguas se dirige al sondeo Jaca-8. En este
sector la megacapa aflora en flanco inverso en dos ldminas estructurales sucesivas. En la
ldmina inferior se observa el tramo basal que estd formado por margocalizas nodulosas
“slumpizadas”, muy margosas, con alguin canto de areniscas (turbiditas). La calcarenita tiene
unos 3 m de espesor con una parte inferior mas grosera, de 1 m aproximadamente, que
contiene mili¢lidos, fragmentos de alveolina, Fabularia, etc. Se trata de facies someras de
la Fm. Guara resedimentadas. Sobre este tramo gradado se disponen ciclos decimétricos de
bases de aspecto masivo y techos laminados formando “ripples” de gran longitud de onda.
La lutita de techo estd parcialmente cubierta (solo se observa 1 m). En la l&mina superior,
también invertida, con facies y caracteristicas similares, el tramo lutitico tiene 4 m. En la pista
de Ipas hacia la Garcipollera se corta esta megacapa después de la megacapa 8. En este caso,
sobre turbiditas siliciclasticas en facies distales (capas de 2 a 10 cm de espesor), se disponen
unos 2,5 m de margocalizas “slumpizadas”. Sobre este tramo se dispone directamente la
calcarenita gradada. Esta tiene la base neta, con un tramo inferior de 1,2 m de facies algo
groseras con las mismas caracteristicas que han sido descritas en la pista de Baraguas. Sobre
este tramo se encuentra un tramo superior, de unos 4,9 m de espesor, formado por ciclos de
caracteristicas idénticas a las descritas en los cortes de la pista de Baraguas. En este corte las
lutitas de techo de la megacapa tienen un espesor de 5,4 m.

Hacia el oeste, en los valles del Aragén y de Lubierre mantiene las mismas caracteristicas
descritas, sin los términos basales de brechas (TEIXELL, 1992). Mas hacia el oeste, en el valle
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del rio Aragén Subordan (valle de Hecho) esta megacapa presenta ya todos los términos
caracteristicos y un espesor considerable, unos 85 m de los cuales los 60 basales corresponden
a brechas. En el valle de Anso, su espesor alcanza ya los 120 m (LABAUME et al., 1985). En el
valle de Roncal el espesor se mantiene en términos parecidos disminuyendo muy ligeramente
hacia el oeste donde mantiene espesores superiores a los 90 m (valle del rio Erro, PAYROS et
al., 1999: Megabrecha de Zalba, SPECM-f, en la terminologia de estos autores).

La edad de este megacapa, segun LABAUME et al. (1985) seria Luteciense (NP 15 en las
biozonas de nanoplanckton calcareo). Segin PAYROS et al. (1999) su edad seria Luteciense
medio (biozona de Gth. subconglobata de foraminiferos planckténicos). Para OMS et al.
(2003) se situaria en la parte alta del chron C20r que corresponderfa al Luteciense medio.

2.2.2.7. Lutitas y areniscas en facies turbiditicas (12). Unidad de Fiscal inferior o Lacort.
Luteciense medio

Esta unidad cartografica corresponde a las facies turbiditicas siliciclasticas que se encuentran
entre la megacapa de Roncal (MC-5) y la megacapa de Jaca (MC-8), con la excepcién de las
facies turbiditicas en capas gruesas, situadas inmediatamente por debajo de la megacapa de
Jaca (MC-8), y que se han separado cartograficamente (unidad 13). En cuanto a equivalencias
con las unidades que han sido descritas previamente se corresponderia aproximadamente
con la subunidad de Lacort, de la parte inferior de la unidad de Fiscal, definida por ESTRADA
(1982) en el valle del rio Ara. Corresponderia también a las subunidades A, By C, de la unidad
de Jaca, definidas por ESTRADA (1982) en el valle del rio Aragén, entre Castiello de Jaca y
Jaca. Se corresponde aproximadamente con la unidad de Banastén (REMACHA et al., 1998;
REMACHA y FERNANDEZ, 2003; REMACHA et al., 2005) excluyendo a la secuencia inferior
de estos autores (Banaston-1).

REMACHA et al. (1998) identifican, en esta unidad cartogréfica, tres sistemas de cufas
turbiditicas, que denominan respectivamente y de base a techo, Babaston-2, 3y 4, separados
por facies margosas de talud. Hacia el este, en las proximidades del anticlinal de Boltana,
identifican cunas de depositos carbonaticos a techo de cada secuencia.

Litolégicamente esta constituida por grandes paquetes de arenisca separados por otros de
caracter margoso. Estos Ultimos, estan formados por una alternancia de margas y arenisca
de grano muy fino. Los paquetes de areniscas se caracterizan por presentar secuencias de
orden métrico grano y estratocreciente, que se hacen mas evidentes y potentes hacia techo.
Algunas de estas secuencias, incluyen en su parte superior niveles de areniscas cuya base es
fuertemente erosiva, y algunos “debris-flows”, que se encajan en las secuencias inferiores.
De base a techo, en cada secuencia métrica, las estructuras que aparecen corresponden a las
siguientes secuencias de Bouma: Tc-d, Tb-c, y Ta-b, Ta. Se interpretan como facies de lébulo
turbiditico. Lateralmente, y hacia el oeste cambia a facies mas finas.

Hacia el Oeste pasan gradualmente a una alternancia, bastante regular de areniscas y margas.
Los niveles de areniscas, se caracterizan por un grano fino y un espesor bastante uniforme
(entre 5y 10 cm) y secuencias de Bouma Tc-d, Th-d. Intercalados existen estratos de areniscas
mas gruesa, areniscas de grano medio a muy grueso, con espesores mayores de 20-25
c¢m y secuencias de Bouma truncadas a techo (Ta, Ta-b, y Ta-c). Estos niveles se disponen
intercalados con los anteriores, con cierta regularidad (aparecen cada 3 0 4 m). Los niveles de
margas que afloran entre las areniscas estan habitualmente muy bioturbados; sin embargo,
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existen localmente, afloramientos margosos con una estructura cadtica y con abundante
fauna de plataforma. La relacién arena lutita, nunca sobrepasa la unidad. Estas facies se
interpretan como sedimentos de franja de lébulo.

Segun LABAUME et al. (1985) esta unidad seria Luteciense (NP 15 en las biozonas de
nanoplanckton calcareo). Para PAYROS et al. (1999) serfa Luteciense medio (biozona de Gth.
subconglobata de foraminiferos planckténicos). Para OMS et al. (2003) incluiria desde la parte
mas alta del chron C20r, el CC20n vy el incicio del chron C19r (Luteciense medio a superior).

2.2.2.8. Areniscas en capas gruesas y lutitas (13). Facies turbiditicas. Luteciense medio-
superior

En la parte superior de la unidan anterior y por debajo estratigraficamente de la megacapa
8 de Embun-Jaca, se identifican facies turbiditicas méas groseras que hemos separado
cartograficamente en continuidad con la Hoja colindante de Jaca.

Estd constituida por areniscas y margas formando capas gruesas (espesor medio de 25 cm
en las areniscas, ESTRADA, 1982). Las facies finas, en capas delgadas de areniscas y margas
estan presentes en mucha menor proporcién. El espesor total de la unidad es de unos 40 m.
Las paleocorrientes observadas en esta unidad son al OSO (ESTRADA,; 1982). ESTRADA (1982)
denomino Unidad de Jaca a las turbiditas situadas sobre la megacapa 5 (de Roncal) hasta la
base de las margas de Pamplona, por encima de la megacapa 8 (de Embun — Jaca). En el
esguema estratigrafico de ESTRADA (1982) esta unidad cartografica se corresponderia con la
subunidad C de la Unidad de Jaca. Para REMACHA et al. (1987) esta unidad cartogréfica seria
la base de la “secuencia de Jaca”.

ESTRADA (1982) interpreta a esta unidad como facies de Iébulo o franja de Iébulo.
REMACHA et al. (1987) las denominan “sand sheets”, término que hacen equivalente a las
facies anteriores. Para ESTRADA (1982) estas facies corresponderian a facies relativamente
externas de abanico escasamente canalizadas. Para REMACHA et al. (1987) corresponderian
a turbiditas de tipo |, en el sentido de MUTTI (1985), que corresponderian a las turbiditas de
lowstand, de nivel del mar relativamente bajo. Para REMACHA y PICART (1991) y REMACHA
et al. (1998) la base de esta unidad serfa una discontinuidad estratigrafica (unconformity) que
delimitaria la base de la secuencia deposicional de Jaca. La parte inferior de esta secuencia
estarfa formada por tres tres cufias turbiditicas separadas por discontinuidades; cada una de
estas cufas estarfa formada por un cituron de facies desde facies de transicion entre canal y
cuenca a facies arenosas de cuenca. La unidad cartografica aqui considerada corresponderia
a las facies arenosas de cuenca (J1) de la mas inferior de estas cufias turbiditicas.

Segun CANUDO y MOLINA (1988) esta unidad seria Luteciense superior (biozona de M.
lehneri de foraminiferos planckténicos). Para PAYROS et al. (1999) habria que situarla en el
Luteciense medio (biozona de Gth. subconglobata de foraminiferos planckténicos). Segun
OMS et al. (2003) se situaria en la parte alta del chron 20n que corresponderia al Luteciense
superior.

2.2.2.9. Brechas calcéreas y calcarenitas (14). Megacapa 8 o de Embun-Jaca. Luteciense

superior

Esta megacapa es la mas moderna de la Hoja de Sabifdnigo. Aflora al norte de Jacay, dentro
de la Hoja de Sabifanigo, puede observarse al norte y NO de Ipas. Los cortes mas accesibles
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proximos se encuentran en la vecina Hoja de Jaca, en el valle del rio Aragén, a la altura del
puente de Terrifios, y en el valle del rio Estarrdn, cerca de Las Tiesas. Tanto en la Hoja como en
el puente de Terrifios aflora en flanco inverso. En Las Tiesas adquiere una posiciéon subvertical.

Fue estudiada inicialmente por RUPKE (1976a y b) y posteriormente por LABAUME (1983),
LABAUME et al. (1983, 1985), TEIXELL (1992) y TEIXELL et al. (1994).

Se trata de una megacapa relativamente potente. En la parte basal se reconoce una debrita
que, en el corte de Las Tiesas (Hoja de Jaca) presenta un espesor ligeramente superior a los
50 m. Esta debrita estd formada por un conglomerado en la base, de poco més de 1 m de
espesor, con cantos redondeados de caliza y limolita en una matriz de la misma litologia
con abundantes macroforaminiferos (“debris flow"). Sobre el mismo aparecen facies de
margocalizas nodulosas, inicialmente poco deformadas (bloque), pero posteriormente
claramente deformadas (“slump”). Sobre este tramo con facies resedimentadas de rampa
distal, de unos 26 m, se encuentran brechas de cantos heterométricos de calizas y limolitas
clasto soportados y en una matriz rica en macroforaminiferos resedimentados. Hacia techo los
cantos aumentan de tamafo (hasta 2 m?) incluyendo cantos blandos y cantos de turbiditas.
El espesor total de este tramo de brechas es de unos 24 m. Sobre la debrita se encuentra
un tramo de calcarenita gradada con 6 m de espesor y su techo esta cubierto por lo que no
conocemos el espesor del tramo lutitico. Mas al este, en el corte del rio Aragon, el espesor
de la megacapa se ha reducido sensiblemente (42 m segun ESTRADA, 1982). La base esta
formada por una debrita con una parte inferior “slumpizada” (margocalcarea) y una brecha
en la parte superior. El espesor de la debrita es de unos 34 m. Sobre ella se reconoce una
calcarenita, con espesor bastante similar a la que presenta en Las Tiesas, y un tramo lutitico
parcialmente cubierto. En los afloramientos de la Hoja, al norte de Ipas, las caracteristicas de
la megacapa son bastante similares a las que pueden observarse en la Hoja de Jaca.

Para LABAUME et al. (1985) la edad seria Luteciense (biozona NP 15 de nannoplanckton).
Para CANUDO y MOLINA (1988), la megacapa de Embun-Jaca estaria en la biozona de
Morozovella lehnari de foraminiferos planckténicos (Luteciense superior). PAYROS et al.
(1999) sitan a esta megacapa en el Luteciense medio (biozona de Gth. subconglobata de
foraminiferos planckténicos). OMS et al. (2003) sitlan a esta megacapa en la parte inferior
del chron C19r (Luteciense superior).

2.2.2.10. Lutitas y areniscas en facies turbiditicas (15). Unidad de Fiscal superior o Santa
Olaria. Luteciense superior

Esta unidad cartografica corresponde a la parte superior de las turbiditas del Grupo Hecho,
por encima de la megacapa 8, de Embun — Jaca. La base de la unidad es un contacto neto
mientras que el techo tiene un caracter transicional con las margas de Larrés. El transito entre
las turbiditas y las margas es progresivamente mas moderno en direccion a cuenca (ONO)
debido a la aparicion progresiva de canales laxos de areniscas turbiditicas. Estos canales
turbiditicos estan en relacion con los ciclos (secuencias) de progradaciéon — retrogradacion del
sistema deltaico de Sabifidnigo (areniscas de Sabifanigo y margas de Larrés).

ESTRADA (1982) denomind como Unidad de Fiscal, Basardn o Jaca, a las turbiditas del
Grupo Hecho situadas por encima de la megacapa 5 (Roncal), segun la zona de afloramiento
estudiada (la base de la unidad litoestratigrafica se sitla algo por debajo de la megacapa
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de Roncal). Para ESTRADA (1982), en la parte superior de la Unidad de Fiscal, por encima
de la megacapa 8 (Embun — Jaca), se reconocerian dos tramos con turbiditas gruesas, que
interpreta como facies de I6bulo a franja de lébulo, y que denomina Santa Olaria inferior y
superior, respectivamente. ESTRADA (1982) hace equivalente lateral del Santa Olaria inferior
a la primera unidad turbiditica en facies gruesas situada por encima de la megacapa de Jaca
(MC-8) (su subunidad E en la Unidad de Jaca); para (REMACHA et al. 1987) esta equivalencia
habria que establecerla con el tramo superior (Santa Olaria superior) de ESTRADA (1982).
Por otra parte, REMACHA et al. (1987) establecen una unidad sequencial que denominan
Secuencia deposicional de Jaca que incluiria desde las turbiditas groseras que se encuentran
estratigraficamente por debajo de la megacapa 8 (Embun — Jaca), que corresponden a la
unidad cartogréfica 13 de esta Hoja, hasta el sistema deltaico — arrecifal de Belstue — Atarés.
Dentro del esquema de REMACHA et al. (1987) la unidad cartografica que describimos
en este apartado corresponde, en parte, al que denomina sistema deposicional de Jaca (el
situado por encima de la megacapa 8, Embun — Jaca) y al complejo de canales del Rapitan.
En el esquema de REMACHA et al. (1998) esta unidad cartografica se corresponde con las
subunidades J2, J3 y J4 por ellos definidas.

Segun REMACHA et al. (1998) las dos subunidades inferiores (J2 y J3) corresponderian a
cunas turbiditicas separadas por discontinuidades (“unconformity”) mientras que la unidad
superior corresponderia al sistema de canales turbiditicos del Rapitan descritos previamente
(REMACHA et al., 1995). De estos sistemas de canales las facies de relleno de canal afloraran
en la vecina Hoja de Jaca y en la Hoja de Sabifanigo solo estan representadas las facies finas
de desbordamiento de canal.

El espesor de la unidad cartografica se sitla alrededor de los 700 m. La edad de esta unidad,
segun CANUDO y MOLINA (1988) serfa Luteciense superior (biozona de Morozovella lehneri de
foraminiferos planckténicos). Para OMS et al. (2003) la parte baja de la unidad corresponderia
al chron 19r mientras que la parte alta de la unidad se situaria ya en el chron 18r (Luteciense
superior a Bartoniense inferior).

2.2.3. Unidades en facies de plataforma siliciclastica
2.2.3.1. Margas grises (16). Fm. Margas de Larrés. Luteciense superior-Bartoniense inferior

Ocupa un extenso afloramiento de direccion E-O, a lo largo de la zona central de la Hoja, y
que se prolonga hacia el oeste en la vecina Hoja de Jaca. PUIGDEFABREGAS (1975) identificd
cartograficamente a estas margas (Formacién de Arro), aunque formando parte de una
unidad mas amplia que inclufa facies margosas del Grupo Hecho. Como tal (margas de Larrés)
fue definida por REMACHA et al. (1987). Su limite inferior lo constituyen las turbiditas del
Grupo Hecho mientras que su limite superior lo constituye la arenisca de Sabindnigo. Ambos
limites son transicionales.

En el corte del rio Aragén, REMACHA et al. (1987, 1991) y REMACHA y PICART (1991)
sittan el limite inferior de las margas de Larrés en el techo de las facies turbiditicas del canal
del Rapitan. En el esquema de REMACHA et al. (1991) el canal del Rapitan, la parte inferior
de las margas de Larrés y la base de las areniscas de Sabifanigo formarian tres elementos
deposicionales sucesivos del cortejo sedimentario de nivel del mar bajo de la Secuencia Jaca-4.
Para REMACHA et al. (1995) estas tres unidades, anteriormente mencionadas, conformarian
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la cuarta secuencia del complejo de Jaca. En este esquema (REMACHA et al., 1995) la parte
media y superior de las margas de Larrés, en cambio lateral de las areniscas superiores de
Sabifidnigo, corresponderian a la siguiente secuencia deposicional.

La unidad se inicia con margas grises masivas, en las que se reconocen numerosos niveles
deslizados (“slumps”), y esporadicas capas delgadas de turbiditicas arenosas de grano
fino. Por encima y de forma gradual, desaparecen los niveles de arenisca y los “slumps”,
observandose una serie muy monotona de margas grises y margocalizas, que hacia techo
van aumentando su contenido en limo y arena. La unidad se interdigita con la Arenisca de
Sabifnanigo y, por lo menos en su parte superior, son equivalente lateral de esta formacion.
En esta formacion son frecuentes y caracteristicas las concreciones dolomiticas. Estas tienen
formas predominantemente esféricas, de didametros inferiores al metro, pero también se
observan formas alargadas, aprovechando planos de estratificacion, que pueden alcanzar los
20 m de longitud y 50 cm de grosor (MARTIy PLANA, 1996). Estos nédulos estan formados por
dolomias enpobrecidas en magnesio y contienen sulfatos (baritina, celestina), comtinmente
rellenando fracturas y asociados a calcita (MARTIy PLANA, 1996). Estos nddulos se interpretan
como diagenéticos tempranos (REMACHA et al., 1991b; MARTI y PLANA, 1996) y, segun
REMACHA et al. (1991b) se habrian visto involucrados en procesos de resedimentacién con
posterioridad a su génesis.

En la pista de Oliban a Larrede, en el bloque inferior del cabalgamiento de Oturia, se
observa un corte de unos 110 m de facies de esta formacién con abundantes “slumps”,
capas turbiditicas, y tramos de margas y limolitas laminadas. En este corte los “slumps”, que
corresponden aproximadamente al 50% de la seccién, son predominantemente margosos,
con espesores métricos (algunos de ellos con espesores entre 5y 15 m), aunque también
se observan en algun caso capas turbiditicas “slumpizadas”. Las intercalaciones turbiditicas
tienen espesores entre los pocos decimetros (0,4 m) hasta los 13 m de espesor (dominando
los tramos con 3 a 7 m de espesor). Los tramos de margas y limolitas laminados, que pueden
intercalar alguna turbidita fina, son poco abundantes, con un espesor maximo de 4 m, y solo
las hemos observado en la parte mas baja del perfil. Observando el perfil en su conjunto, las
capas turbiditicas tienden a ser cada vez mas groseras y mas potentes hacia la parte superior
del perfil, a la vez que incorporan progresivamente mas cantos blandos y poseen bases mas
canaliformes (amalgamaciones). Observando exclusivamente las intercalaciones turbiditicas
es frecuente ver en ellas ciclos positivos, con aumento hacia la parte superior de los ciclos de
las intercalaciones lutiticas y la consiguiente disminucion de las capas turbiditicas.

En la parte alta de la formacién las intercalaciones de capas turbiditicas desaparecen vy la
formacién pasa a estar constituida por margas y limolitas que evolucionan hacia techo a las
facies deltaicas de la arenisca de Sabifanigo.

Las margas de Larrés significan la colmatacién del surco turbiditico y su transito a los deltas
progradacionales. En su parte inferior coexisten aun algunas turbiditas, con paleocorrientes
del norte y clastos abundantes de la Zona Axial, con abundantes “slumps” margosos que
indican la destruccién del talud. La progradacién sobre estas facies de margas de prodelta
(parte superior de las Margas de Larrés) y l6bulos deltaicos (arenisca de Sabifidnigo) indica la
somerizacion y colmatacion del surco turbiditico con un desplazamiento hacia el sur (antepais)
del depocentro.

La edad de las margas de Larrés, segun CANUDO y MOLINA (1988) seria Luteciense superior
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(biozona de M. lehneri de foraminiferos plancktonicos), en la base, a Bartoniense inferior
(biozona de Truncorotaloides rohri) en su parte superior. Para OMS et al. (2993) seria
Bartoniense inferior (chron 18 r).

2.2.3.2. Areniscas arcosicas con glauconita (17). Arenisca de Sabifanigo. Bartoniense inferior

Afloran en el tercio meridional de la Hoja por encima de la unidad margosa anterior (Margas
de Larrés). El contacto entre las margas de Larrés y la arenisca de Sabifidnigo es, como se ha
indicado antes, transicional. El limite superior de la unidad es un contacto neto, transgresivo,
con las margas azules suprayacentes (Margas de Pamplona). La Arenisca de Sabifanigo fue
definida y estudiada con cierto detalle por PUIGDEFABREGAS (1975). Més recientemente ha
sido estudiada por REMACHA et al. (1987), REMACHA y PICART (1991), REMACHA et al.
(1991b; 1998). El hecho de ser una unidad de areniscas entre dos unidades margosas, hace
que se trate de un excelente nivel gufa de destacado valor morfolégico, cuya continuidad en
el paisaje es patente desde el Valle de Basa (al este) hasta la vecina Hoja de Jaca (oeste). Su
espesor maximo es de unos 180 m, disminuyendo progresivamente hacia el oeste.

En el sinclinal de Santa Orosia-Cancias, la unidad esta constituia por dos bancos de arenisca
separados por un tramo margoso. En este sector, la unidad se inicia con 15-20 m de facies
transicionales de la unidad infrayacente, en el que empiezan a aparecer niveles delgados de
areniscas de grano fino o muy fino. Por encima aflora el primer paquete de areniscas, que
presenta una secuencia general granocreciente, con un espesor de 20 m. Las estructuras
sedimentarias mas corrientes son los “ripples”, junto a marcas de corrientes en los muros
de los estratos y deformacién por carga. Hacia techo, dominan las cicatrices internas y
la estratificacion cruzada junto a cantos blandos. La fauna estd constituida por restos
fragmentados de bivalvos principalmente, y algunos restos vegetales. El tramo margoso
estd constituido por 75 m de margas y margocalizas arenosas con algunos Nummulites
y lamelibranquios. El segundo banco tiene 60 m de potencia, y en él pueden observarse
secuencias grano y estratocrecientes de areniscas con intercalaciones de margas con areniscas
bioturbadas de grano muy fino. La unidad termina con la aparicién de un nivel margoso muy
rico en ostreidos y gasterépodos. Hacia el norte, ambos bancos de arenisca, van aumentando
su tamafio de grano, adquiriendo su maximo en las proximidades del cabalgamiento de
Oturia.

Entre Sabinanigo y la Hoja de Jaca, es patente en la cartografia como la parte inferior de
la presente unidad se interdigita con las Margas de Larrés. En este sector y hacia el oeste,
aumenta el grado de bioturbacion, hasta el punto de no reconocerse las estructuras
sedimentarias internas. Este hecho, asi como la disminucién de tamafio de grano, origina que
la unidad vaya perdiendo progresivamente su valor morfolégico. Asimismo, en esta zona, la
glauconita es muy abundante en toda la unidad.

Esta unidad se interpreta como facies de plataforma siliciclastica distal progradante sobre
las Margas de Larrés, con diferentes secuencias de profundizacién-somerizacion, culminadas
en ultimo término por el episodio transgresivo de las Margas de Pamplona (REMACHA y
PICART, 1991). La flecha de progradaciéon es ONO para PUIGDEFABREGAS (1975) y SO para
REMACHA et al. (1987) y REMACHA y PICART, (1991). Esta ultima flecha de progradacion,
coincide, para la parte superior de la unidad con los datos que se obtienen en otras dreas mas
al Este, y con la estimacién de paleopendientes realizadas en base a los “slumps”.
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CANUDO y MOLINA (1988) y CANUDO (1990) datan a esta unidad como Bartoniense
(biozona Pomeroli). Para OMS et al. (2003) la unidad se encontraria situada en el parte mas
alta del chron 18 inverso y en la parte baja del chron 18 normal (Bartoniense).

2.2.3.3. Margas grises (18). Margas de Pamplona. Bartoniense-Priaboniense inferior

Esta formacion fué definida por MANGIN (1960) y sus limites estratigraficos fueron precisados
por PUIGDEFABREGAS (1975). Corresponde a un potente paguete de margas grises, que
aflora en el tercio sur de la Hoja y situado estratigraficamente por encima de la arenisca de
Sabifidnigo. Hacia el techo pasa de forma transicional a las areniscas y limolitas deltaicas de la
Formacion Belste-Atarés. El espesor de las margas de Pamplona oscila entre 600 y 1000 m,
con tendencia al aumento de espesor hacia el oeste. Su expresion morfoldgica es una zona
deprimida entre la Arenisca de Sabifidnigo infrayacente y las areniscas y limolitas de la Fm.
Belsue-Atarés, suprayacentes.

Dentro de la Hoja de Sabifanigo, la parte inferior de la unidad presenta facies margosas
bastante homogéneas, algo ciclicas, y con ausencia de macrofauna. Hacia el oeste, a
partir de las proximidades de la cerrada del embalse de Yesa, la base de esta unidad
presenta intercalaciones de areniscas en capas de origen turbiditico (areniscas de Yesa)
(PUIGDEFABREGAS, 1975). La parte superior de la unidad presenta intercalaciones de
limolitas y areniscas y también de calizas margosas con abundante macrofauna, en transito a
la formacion suprayacente.

Las margas de la parte inferior de la unidad se interpretan como sedimentos de prodelta y
talud deltaico. Los niveles turbiditicos (areniscas de Yesa) de la base de las margas, situados
en zonas mas distales se interpretan como el relleno de canales en los episodios de nivel
del mar relativamente bajo. Las intercalaciones de calizas biogénicas de la parte superior se
relacionarian con episodios transgresivos y las intercalaciones de limolitas y areniscas con la
progradacién de las facies deltaicas de la Formacién suprayacente (Belste — Atarés).

Por la presencia de Nummulites del grupo striatus, N. biedai y N. biedai complanatus
(determinaciones de E. CLAVELL en PUIGDEFABREGAS, 1975) indicarian una edad Bartoniense
superior a Priaboniense inferior (biozonas SBZ17 y SBZ18 de SERRA-KIEL et al., 1998).
CANUDO y MOLINA (1988) y CANUDO (1990) dan una edad Bartoniense y Priaboniense
(biozonas Pomeroli, Semiinvoluta y Tropicalis de foraminiferos planckténicos). Segun HOGAN
(1991) y HOGAN y BURBANK (1996) la base de la unidad se situarfa en la parte inferior
del Chron 18n mientras que el transito gradual a la Fm. Belste — Atarés se situaria dentro
del chron 17n (Bartoniense a Priaboniense inferior). COSTA et al. (2010) sittan este limite
superior en el chron 16n.

2.2.3.4. Calizas arrecifales (19). Bartoniense superior-Priaboniense inferior

Bajo este epigrafe se engloban dos niveles de calizas arrecifales intercalados en la parte superior
de las Margas de Pamplona, en transito a la Fm. Belstie — Atarés. Los dos niveles dan resalte
en la topografia y afloran en el borde sur de la Hoja, en las proximidades de la localidad de
Sabifidnigo. Estos niveles fueron descritos por HEHUWAT (1970) y PUIGDEFABREGAS (1975) y
forman parte de un sistema deposicional mixto, que combina la progradacion deltaica (Margas
de Pamplona — Fm. Belste-Atarés) con episodios con desarrollo de carbonatos arrecifales. Este
sistema esta bien expuesto a lo largo de los flancos norte y sur del sinclinorio de Guarga. Las
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facies arrecifales han sido estudiadas recientemente por ALTUNA et al. (2007) y por MORSILLI
etal. (2012).

Consisten en calizas bioclasticas, principalmente compuestas por facies ricas en corales y algas
rojas que pueden encontrarse en posicion de vida o fragmentados. En la base son frecuentes los
niveles bioclasticos ricos en macroforaminiferos asi como alguna intercalacién mas margosa.
Los niveles representados en la Hoja tienen entre 15-30 m de espesor pero, lateralmente,
hacia el ceste, se encuentran biohermos con mas de 50 m de espesor. Segin MORSILLI et a/.
(2012) los cuerpos arrecifales aparecen como elementos aislados o amalgamados en edificios
arrecifales. En el primer caso tiene poco espesor (1 a 8 m) y extension lateral (centenares de
metros). En los cuerpos con espesores mayores, como los representados en la cartografia, se
trata de elementos amalgamados. Los niveles cartografiados pueden seguirse, hacia el sur, en
la vecina Hoja de Yebra de Basa, sin embargo hacia el NO se pierden dentro de las Margas
de Pamplona.

Estos niveles de carbonatos en gran parte bioconstruidos, intercalados en una secuencia
general de progradacion deltaica, estan relacionados con episodios transgresivos que conllevan
el hundimiento de la llanura deltaica, la retrogradacion de las zonas de desembocadura y
disminucion de los aportes terrigenos. Estos ciclos secuenciales, fueron denominados como
secuencias “offlap-onlap” por HEHUWAT (1970).

De acuerdo con PUIGDEFABREGAS (1975), CANUDO (1990) y HOGAN y BURBANK (1996)
estos niveles se encuentran en el Bartoniense superior y Priaboniense inferior.

2.2.3.5. Areniscas y limolitas (20). Fm. Belste-Atarés. Bartoniense superior-Priaboniense
inferior

Esta unidad cartogréafica engloba las facies de transicién entre las Margas de Pamplona y
las facies continentales de la Fm. Campodarbe de PUIGDEFABREGAS (1975). Constituyen
un complejo progradacional deltaico, estudiado por HEHUWAT (1970) y definido como Fm.
Belsue — Atarés por PUIGDEFABREGAS (1975) que engloba, ademds de las facies deltaicas,
horizontes de margas fosiliferas y de calizas arrecifales intercalados. Aflora en la zona
suroeste de la Hoja, por encima estratigraficamente de la Fm. Margas de Pamplona a las
gue pasa lateralmente en su parte inferior. Morfolégicamente representa un resalte entre la
unidad margosa infrayacente y las unidades detriticas rojas situadas a techo. El espesor de
esta unidad es muy variable lateralmente debido a la geometria de la progradacion deltaica.
HEHUWAT (1970) da espesores situados entre los 125 m minimos, en Alastruey, y los 736 m
maximos en las proximidades de Pena Oroel. Al sur de Sabifidnigo da un espesor de 350 m.

El limite inferior de la unidad es gradual, en transicion desde las margas azules de la unidad
infrayacente, y escalonado, por el efecto de la progradacién ciclica del sistema deltaico.
La ciclicidad se observa en la propia secuencialidad que presentan las rocas sedimentarias
(litologia, estructuras sedimentarias, contenido faunistico). Tal y como ya describié HEHUWAT
(1970) se reconocen un gran numero de secuencias granocrecientes, que se inician con
margas y margas limoliticas que evolucionan verticalmente a limolitas y areniscas en la parte
superior de las secuencias. El espesor de estas secuencias varia manteniéndose en valores
medios de 20 a 30 m. El paso desde las facies de margas y limolitas a las areniscas puede ser
transicional, presentando tramos muy bioturbados junto con otros donde existe laminacion
preservada. Intercaladas entre estas facies mas finas se encuentran algunos niveles de 3 a
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5 cm (excepcionalmente hasta 15 ¢cm) de areniscas con estructura turbiditica (tempestitas).
En algunos casos, el transito entre las facies finas y las areniscas se produce a través de un
contacto neto e incluso erosivo. Las areniscas tienen tramos de “ripples” y estructuras de
“flaser” y “linsen” preservadas, que pueden ser de corriente o de oscilacion, especialmente
en la parte superior. También se observan estratificacion cruzada, planar y de surco y tramos
bioturbados, siempre con una tendencia general de aumento de los espesores de las capas
y del tamafo de grano. El techo de las areniscas y, en consecuencia de las secuencias, suele
estar bioturbado. Este tramo superior puede presentar o no un “lag” basal, una secuencia
granodecreciente, y un contenido bioclastico muy abundante con foraminiferos, moluscos,
etc. En este caso se interpretan como la base transgresiva (“onlap”, en el sentido de
HEHUWAT, 1970) del ciclo superior granocreciente (“offlap”).

El limite superior de la formacién Belste - Atarés es también transicional y escalonado con
la Formacién de Campodarbe (PUIGDEFABREGAS, 1975), por las mismas circunstancias
expuestas para el limite inferior, situdndose con la aparicion de los primeros sedimentos
detriticos de color rojo.

A lo largo de la terminacion periclinal del sinclinal de Santa Orosia-Cancias, en el sector
suroriental de la Hoja y estratigraficamente por debajo de los conglomerados masivos de Santa
Orosia, esta unidad estd influenciada por este abanico deltaico. En este sector, la unidad se inicia
con potentes paquetes de margas en las que se intercalan niveles de areniscas en secuencias
granocrecientes. Gradualmente, hacia techo, en las secuencias granocrecientes, los niveles de
areniscas van siendo mas abundantes en relacién con las margas y empiezan a aparecer los
primeros niveles conglomeraticos. Estos, que pueden alcanzar espesores superiores a los 10
m y percentiles de hasta 10 cm, se hacen mayoritarios a techo, disminuyendo notablemente
los intervalos margosos, mayoritarios en la base de la unidad. El techo de la unidad se sitta
con la desaparicion de los tramos margosos y la entrada de los paquetes de conglomerados
masivos de Santa Orosia, que dan paso a una sedimentacion claramente continental. Hacia
el norte, esta unidad acaba bajo el cabalgamiento de Oturia. Hacia el sureste, en la vecina
Hoja de Yebra de Basa (210), los niveles de conglomerados cambian lateralmente a areniscas.

En la zona estudiada, CANUDO y MOLINA (1988) situan esta unidad en el Priaboniense
inferior. Para COSTA et al. (2010), reinterpretando los datos de HOGAN y BURBANK (1996)
sitlan esta unidad en el chron 16n (Priaboniense).

2.2.4. Unidades en facies continentales (Grupo Campodarbe)
2.2.4.1. Conglomerados masivos (21). Conglomerados de Santa Orosia. Priaboniense inferior

Aflora en el sector suroeste de la Hoja (sinclinal de Santa Orosia-Cancias), conformando
un relieve montanoso que caracteriza el paisaje en las proximidades de Sabifanigo.
Estratigraficamente se sitta encima de la Fm. Belste-Atarés, que en esta zona se caracteriza
por contener niveles de conglomerado intercalados entre las margas. Su potencia es de 350
m.

La unidad esta constituida por una serie de paquetes de conglomerado masivos amalgamados
con morfologias lenticulares, y relativamente extensos, separados entre si por pequefios
tramos limosos de coloraciones amarillentas. Los paquetes de conglomerados son de orden
métrico en la parte inferior con percentiles de 12 cm y decamétrico hacia el techo con cantos
de 60 cm de tamafio maximo, conformando secuencias estratocrecientes y granocrecientes
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perfectamente observables. Dentro de los cuerpos de conglomerados se observan gran
cantidad de cicatrices internas de diverso orden y magnitud. Los cantos principalmente
son de arenisca (resedimentados de la serie turbiditica) y de forma subordinada de caliza.
Las paleocorrientes, medidas en scours en la base de los paquetes y en imbricaciones de
cantos, estan dirigidas hacia el sureste. Hacia el techo de algunos cuerpos conglomeraticos,
son localmente muy abundantes los oncolitos y las construcciones algales, dispersos entre
el material terrigeno. La unidad finaliza con un Ultimo paquete de conglomerados que
bruscamente da paso a las lutitas rojas de la unidad suprayacente.

Hacia el norte la unidad desaparece bajo el cabalgamiento de Oturia. Hacia el sureste,
(Hoja de Yebra de Basa), esta unidad cambia de facies con adelgazamiento de espesores
a la vez que los conglomerados pasan a areniscas. El cambio litolégico brusco a techo de
los conglomerados, define el limite superior de la secuencia deposicional de Santa Orosia
(MONTES, 1992). Su continuidad correlativa es la linea de capa cronoestratigrafica A que se
sigue bien a lo largo de ambos flancos del anticlinal de Basa (Hoja de Yebra de Basa) y aparece
al suroeste de la presente Hoja.

Esta unidad se interpreta como sedimentos de abanico aluvial proximal, donde el transporte
se realizaria de una manera periddica y episédica, como lo sugieren los crecimientos
estromatoliticos intercalados que conllevaria periodos mds o menos prolongados de
inactividad sedimentaria. Las cicatrices internas sugieren un depdsito mediante procesos
de transporte turbulento de tipo arroyada en manto (“sheet flood”). La disposicion general
estratocreciente del conjunto, implica un progresivo incremento en la actividad tecténica del
area fuente, probablemente debido al emplazamiento de la Idmina de Oturia.

La edad de la unidad seria Priaboniense inferior (CANUDO y MOLINA, 1988)
2.2.4.2. Lutitas rojas y niveles de conglomerados (22). Priaboniense inferior-medio

En el sector SE de la Hoja, aflora por encima de los conglomerados de Santa Orosia, cuyo
ultimo paquete genera una superficie estructural (“hog back”), de gran expresion morfolégica
y donde se sitUa la Ermita de Santa Orosia. En este sector, la unidad esta dividida por un
conjunto de capas de conglomerado con las mismas caracteristicas de la unidad anterior. En
la zona suroeste, aflora sobre la Fm. Belste-Atarés, a la que pasa lateralmente en su parte
inferior. Su espesor en este sector alcanza los 900 m.

En general estd constituida por lutitas y limolitas rojas con abundante bioturbacion
("burrows”), que presentan numerosas intercalaciones de capas de areniscas, en ocasiones
microconglomeratica, de espesor decimétrico y mal clasificadas. En el sinclinal de Santa Orosia-
Cancias, presenta ademas algunas capas de conglomerado con bases erosivas. Asimismo, son
frecuentes algunos tramos lutiticos con coloraciones griséaceas y amarillentas donde aparecen
niveles centimétricos con restos organicos y gasterépodos.

En el sector suroccidental, la parte inferior de la unidad por debajo de la linea de capa
cronoestratigréfica A, representa el cambio lateral de facies de los conglomerados de Santa
Orosia, puesto que dicha linea de capa, es la continuidad correlativa del techo de dichos
conglomerados. En este sentido, la capa de conglomerado (unidad 21) cartografiada dentro
de esta unidad en dicho sector por debajo de la capa A, puede seguirse hacia el SE en la Hoja
de Yebra de Basa hasta indentarse con los conglomerados equivalentes a los de Santa Orosia
en el flanco sur del anticlinal de Basa. La parte superior de la unidad por encima de la linea de
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capa cronoestratigrafica A, constituye de forma esencial la secuencia deposicional de Bailin
(MONTES, 1992).

Se interpreta como los depdsitos marginales del abanico aluvial de Santa Orosia, donde se
sedimentarian los materiales mas finos. En la zona suroriental, representaria una retrogadacion
de los aportes de dicho abanico, motivada probablemente, por una disminucién en la
velocidad del emplazamiento de la lamina de Oturia.

La edad de la unidad es Priaboniense inferior-medio (CANUDO y MOLINA, 1988)

2.2.4.3. Conglomerados masivos y lutitas rojas (23). Priaboniense medio

Esta unidad forma parte del conjunto de materiales conglomeraticos que constituyen el
relieve montafoso de Pefa Oroel y que ocupan el nucleo del sinclinal de Oroel en la esquina
suroeste de la Hoja. Asimismo, la cobertura de la Hoja ofrece un pequefio afloramiento de
esta unidad en la zona suroriental cerca del cabalgamiento de Oturia. Estratigraficamente, se
sitta de forma brusca sobre las facies de lutitas rojas de la unidad 22. El espesor medido en
Pefia Oroel es de 300 m.

Estd constituida por bancos de conglomerados decamétricos con intercalaciones métricas
de lutitas y limolitas rojas. Los bancos de conglomerado poseen bases erosivas marcadas
con numerosos scours, donde se han medido paleocorrientes que se dirigen hacia el sur
y suroeste. Internamente se observan numerosas cicatrices erosivas y laminacion cruzada
marcadas por hiladas de cantos imbricados. Los cantos estan bien redondeados dentro de
una matriz arenosa y su composicién es principalmente de arenisca (serie turbiditica), y en
menor de caliza (posiblemente derivados de las megacapas carbonaticas). En el pequefio
afloramiento de la zona suroriental de la Hoja, ademas, aparecen algunos bancos de caliza
micritica de escala métrica con numerosos moldes y conchas de gasterépodos y caraceas.

Hacia el suroeste y sureste, se interdigita con la unidad 24, con un adelgazamiento de los
bancos de conglomerado a la vez que los tramos lutiticos aumentan progresivamente de
espesor. La brusca entrada de esta unidad de conglomerados sobre la unidad lutitica inferior,
delimita las secuencias deposicionales de Bailin (infrayacente) y Laguarta (suprayacente), de
acuerdo con los trabajos de MONTES, (1992) y MONTES, (2009). Su continuidad correlativa
es la linea de capa cronoestratigrafica B, que en el flanco norte del sinclinal de Oroel coincide
con el contacto entre las unidades 22 y 25 y en el flanco sur, se sigue dentro de esta Ultima
unidad. Este limite de secuencia, en la terminacion oriental del anticlinal de Basa, (sector
occidental de la Hoja de Boltana), es la base de una discordancia angular (discordancia de
Guilué).

La unidad puede interpretarse como facies proximales de abanicos aluviales dominados por
flujos acuosos turbulentos (“sheet flood”). El rapido cambio de facies que experimentan hacia
facies lutiticas, sugiere un alto gradiente para los abanicos, con una relativamente acusada
pendiente deposicional.

Por su posicién estratigrafica la unidad se data como Priaboniense medio.
2.2.4.4. Conglomerados, areniscas y lutitas rojas (24). Priaboniense medio-superior
Aflora en el extremo oriental de la Pefa Oroel, al suroeste de la Hoja. Su potencia puede

cifrarse en 250 m.
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Consiste en una alternancia de conglomerados, areniscas y lutitas. Los niveles de
conglomerados poseen base erosiva, con “scours” que dan paleocorrientes hacia el sur y
suroeste. Hacia el techo, estos niveles pasan transicionalmente a las limolitas rojas pasando
por un tramo de escala métrica de areniscas de grano grueso con “ripples” de corriente.

Representa el cambio lateral de facies hacia el sur y sureste de las unidades con predominio
de conglomerados masivos de la Pefa Oroel (unidades 23 y 26). A su vez, esta unidad hacia
el sureste, cambia lateralmente a las facies de lutitas y areniscas de la unidad 25.

Se interpretan como depdsitos de ambientes intermedios entre las facies proximales de
abanicos aluviales (unidades 23y 26) y el sistema fluvial de la unidad 24 que redistribuye
dichos aportes hacia el oeste y noroeste.

Por su posicién estratigréfica la edad puede considerarse Priaboniense medio-superior.

2.2.4.5. Lutitas pardas edafizadas con niveles de areniscas y de calizas con gasterépodos (25).
Priaboniense inferior-medio

La unidad aflora en la esquina suroeste de la Hoja en ambos flancos del sinclinal de Oroel. En
el flanco norte del sinclinal, se sita estratigraficamente por encima de la unidad anterior (22),
mientras que en el flanco sur, se localiza transicionalmente a techo de la Fm. Belste-Atarés,
(unidad 20), del que la cobertura de la Hoja ofrece un reducido afloramiento. La potencia
maxima de la unidad es de 300 m.

Consiste en una alternancia de lutitas de colores pardo-amarillentos y capas de arenisca,
siendo mas importantes en proporcién los tramos lutiticos sobre las intercalaciones arenosas.
En los tramos lutiticos es frecuente observar rasgos de edafizacién manifestado por una mayor
intensificacion del color rojizo en las lutitas asi como abundancia de bioturbacion (“burrows”).
Las areniscas suelen ser de grano fino y contienen estructuras de “ripples” de corriente
y estratificacion cruzada de pequefa escala. La ordenacion interna es granodecreciente y
presentan a veces una ligera morfologia canaliforme. Las direcciones de las paleocorrientes
medidas en las areniscas apuntan hacia el oeste y noroeste. De forma esporadica, pueden
observarse también algunos niveles de escala centimétrica de caliza micritica grisdcea con
restos de conchas y moldes de gasterépodos.

Como se observa en la cartografia, la base de esta unidad es heterécrona respecto a ambos
flancos del sinclinal de Oroel. Esto implica un cambio lateral de su parte inferior hacia el norte,
a través del nucleo del sinclinal, a las facies lutiticas rojas de la unidad 22. Asimismo, la parte
superior, cambia lateralmente hacia el oeste, a las diversas facies conglomeréaticas de la Pena
Oroel.

Esta unidad se interpreta como depositos fluviales distales con cauces inestables y frecuentes
desbordamientos con el consiguiente dominio de la sedimentacion lutitica de la llanura
de inundaciéon en la que se desarrollarian ocasionalmente niveles de caliza lacustre. Las
paleocorrientes hacia el oeste y noroeste, sugieren que dicho sistema fluvial serfa el colector
de los aportes conglomeraticos de la Pefia Oroel de procedencia Norte, redistribuyéndolos
hacia zonas mas distales (deltaicas o lacustres).

Por su posicion estratigrafica y equivalencias laterales, la edad de esta unidad seria Priaboniense
inferior-medio.
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2.2.4.6. Conglomerados masivos. Conglomerados de Pefa Oroel (26). Priaboniense medio-
superior

Corresponde a los niveles conglomeraticos mas altos que forman las cotas superiores de Pefia
Oroel. Su espesor maximo preservado es de unos 250 m.

Las caracteristicas litolégicas y texturales son semejantes a los de la unidad 23 descrita
anteriormente. Se diferencian en que en esta unidad no se observan lutitas intercaladas, lo
que le confiere un aspecto mas masivo. A excepcién de los sedimentos cuaternarios, son los
materiales mas modernos que afloran en la Hoja de Sabifidnigo.

Hacia el sur y sureste, cambia lateralmente a los conglomerados vy lutitas de la unidad 24.
Este cambio lateral, se pone de manifiesto al sur de la Pefia, en forma de dos paquetes de
conglomerados masivos intercalados entre lutitas, notablemente apreciables en el paisaje. El
deposito de estos conglomerados de caracter mas masivo sobre la unidad infrayacente de
conglomerados y lutitas (23), asi como la entrada de los primeros conglomerados masivos en
la Sierra de Cancias (Hoja de Boltana), definen el limite superior e inferior de las secuencias
deposicionales de Laguarta y Cancias respectivamente. La continuidad correlativa de esta
limite es la linea de capa cronoestratigréfica C, que puede seguirse dentro de las unidades 24
y 25y que se cierra alrededor del alto topografico que representa la Pefia Oroel. Asi mismo,
la base de esta unidad da inicio a una discordancia progresiva perfectamente visible en la
vertiente oriental de la Pefa Oroel.

Esta unidad tiene una interpretacion semejante a la unidad 23, solo que en este caso
corresponderian a depdsitos de zonas méas proximales en el abanico (apice), donde de forma
exclusiva se sedimentarfan conglomerados con ausencia de depésitos lutiticos.

Aungue no se disponen de elementos de datacién directa, por su posicién estratigrafica, la
edad de la unidad puede corresponder al Priaboniense medio-superior.

Es destacable la similitud en cuanto a la disposicién estructural que ofrecen los grandes
afloramientos de conglomerados en el &ambito del Sinclinorio del Guarga, hecho ya observado
por PUIGDEFABREGAS (1975). De este a oeste, tanto en la Sierra de Cancias (Hoja de
Boltafia), Santo Orosia y Pefia Oroel (Hojas de Sabifidnigo y Jaca) y San Juan de la Pefa
(Hoja de Jaca), la geometria de las capas y las direcciones de paleocorrientes sugieren un
aporte lateral a unas depresiones subsidentes (sinclinales de Santa Orosia-Cancias, Oroel y
San Juan de la Pefia). En todos los casos estas depresiones estan limitadas hacia el sur por
altos estructurales (anticlinales de Basa, Atarés y Botaya) de modo que los materiales van
rellenando sucesivamente a los sinclinales subsidentes hasta que los colmatan y se dispersan
hacia el sur. Esto, junto con la progresiva actividad tectonica debido al emplazamiento de
las laminas cabalgantes situadas mas al norte (Oturia y Javierregay), provocan que existan
importantes discordancias progresivas o angulares tanto al norte como al sur de dichas
masas conglomeraticas, como son la discordancia angular de Guilué (Hoja de Boltafia) y las
discordancias progresivas de Pena Oroel (Hoja de Sabifidnigo) y San Juan de la Pefia (Hoja de
Jaca).

2.3. CUATERNARIO
Durante el Cuaternario, la Val Ancha ha funcionado como una cuenca erosiva-acumulativa,
sucediéndose etapas de agradacion con fases de incisién, determinando un relieve
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predominante de glacis-terrazas escalonados. La disposiciéon de los niveles cuaternarios
muestra que la configuracion disimétrica actualmente observable se ha mantenido de
forma similar durante su evolucion, debido a la mayor capacidad dindmica de los afluentes
septentrionales, que desplazan al curso principal, el Tuliviana, hacia el margen meridional. Por
otra parte, los aportes claramente dominantes se caracterizan por su procedencia norte, tanto
en la red principal (Aurin y Gallego) como en todo el resto de los tributarios, descendentes de
las sierras del flysch. Solamente existen depositos de procedencia meridional en el extremo
oeste, donde desaparece la cresta limitante con la Val Estrecha y los abanicos penetran en
la Val Ancha (Navasa, Ulle), y en la parte oriental, por las laderas y glacis descendentes de
la Sierra de Santa Orosia-Oturia hacia el Gallego. Por su parte, la Val Estrecha es también
disimétrica, situdndose las acumulaciones cuaternarias mas antiguas en la parte meridional,
mientras que el sector norte estad ocupado por el valle holoceno.

2.3.1. Dep6sitos de origen glaciar. (27)

A pesar de la baja altitud general de la Hoja de Sabifanigo, el valle del Gallego cuenta con
excelentes ejemplos de formas y depdsitos de origen glaciar, constituyendo uno de los
conjuntos geomorfoldgicos de mayor interés del glaciarismo surpirenaico. Ademas existen
restos glaciares en el valle del Aurin, y en los barrancos procedentes de la vertiente meridional
de las Sierras Interiores (barrancos del Infierno y del Puerto).

Elvalle del Gallego forma una gran artesa glaciar después del paso de Santa Elena, al abandonar
las calizas y areniscas cretacicas de las Sierras Interiores y penetrar en la serie flysch, mas
facilmente erosionable. Diferencias litoldgicas dentro de ésta (mayor proporcién de niveles de
arenisca) dan origen, entre Santa Elena y Biescas, a un fondo de valle accidentado por siete
barras transversales (umbrales glaciares debidos a la erosion diferencial). El ensanchamiento
mas marcado del valle se produce entre Biescas y Sabifidnigo, donde se ubicaba la cubeta
terminal del glaciar del Géllego, en una litologia de flysch y margas eocenas. En este sector el
valle es ancho, de paredes todavia pendientes y fondo muy llano, ocupado en la actualidad
por los ya citados abanicos aluviales y por materiales transportados por el rio Géllego.

Ahora bien, lo que destaca del valle del Géllego es la importancia de los depdsitos
abandonados por el glaciar. Desde que el valle sale de las Sierras Interiores y penetra en el
flysch aparece flanqueado por una serie de cordones morrénicos muy voluminosos (morrenas
laterales) que descienden progresivamente en altitud hasta llegar a la zona terminal, localizada
inmediatamente aguas arriba del nucleo de Sabifidnigo. Estas morrenas marcan la altura
alcanzada por el hielo, que seria de unos 400 m poco antes de Biescas. Aunque muestran
una continuidad muy clara a lo largo del valle, su entidad es muy superior en la confluencia
con los valles tributarios, donde se han podido conservar mucho mejor debido a la mayor
estabilidad de las vertientes.

Aungue en la cubeta de Bubal se distinguen claramente tres cordones morrénicos laterales,
correspondientes a tres periodos de estabilizacion durante una misma fase glaciar, aguas abajo
de las Sierras Interiores se identifican sélo dos de ellos, aunque es probable la existencia de
un tercero difuminado en plaquetas menores. Su presencia es bien evidente en la confluencia
con el barranco de Aso, donde forma dos cordones escalonados a distinta altura. También se
aprecia muy bien en la confluencia con el barranco de Sia, con un corddn a la altura de Gavin
y otro mas alto que llega hasta el barranco de San Bartolomé. En el valle de Barbenuta y, mas
aun, en el barranco de Olivan estos cordones estan asimismo muy marcados. Aguas abajo de
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la confluencia con el barranco de Olivan, la entidad de estos cordones es cada vez menor y no
llegan a formar volumenes importantes de sedimentos. Es interesante constatar que después
de Larrede una pequena lengua ascendia por encima de las cuestas de Javierre del Obispo,
penetrando 1 km en el barranco de Vallés, donde terminaba a 850 m de altitud.

En la zona terminal del glaciar existen restos de varios episodios de estabilizacién del frente
glaciar. El mejor definido esta representado por el arco frontal de Senegué, a 830 m de
altitud, en forma de media luna transversal al valle. Sin embargo, diversos restos demuestran
que la maxima expansion del hielo llegd hasta Sabifidnigo. Una morrena sobre terraza en la
confluencia de los rios Aurin y Gallego, numerosos blogues de origen glaciar en las laderas
de la orilla izquierda del Gallego, a mas de 60 m sobre el rio, un pequefo arco en la orilla
izquierda del Aurin (claro por su forma, dudoso por sus sedimentos), 1 km aguas arriba del
anterior, los blogues de Pio Retuno, son datos suficientes para afirmar la extension del glaciar
del Gallego mas al sur de Senegué, lo cual ya fue citado por PANZER (1926).

Otro aspecto muy interesante es que coincidiendo con el méaximo glaciar y a veces en fases
posteriores, las morrenas bloquearon de manera mas o menos prolongada la circulacion
de las aguas de los barrancos tributarios, formando lagos que se rellenaron de sedimentos.
Los mejores ejemplos estan en los barrancos de Aso, y de Escuer, aunque también pueden
encontrarse en la Sia, los Forcos, Cuchiecho y Barbenuta. En el caso del barranco de Aso se
formé un doble lago en el momento del maximo, uno en el valle de Aso propiamente dicho y
otro en el barranco de Betés, bloqueados ambos por la morrena mas alta. Posteriormente en
una fase de contraccién del hielo se formé la morrena de Yosa de Sobremonte, a un nivel mas
bajo, dando lugar a un nuevo lago. Un fenémeno parecido sucedié en el barranco de La Sia,
con dos lagos escalonados a diferentes altitudes en funcion de la altura de la morrena lateral,
pero con muy escasos sedimentos visibles.

Las caracteristicas de cada lago (tamafo, persistencia de la obturacion, cursos torrenciales
afluentes, pendiente de las laderas), determinan el tipo de sedimentacion (GARCIA RUIZ y
MARTIBONO, 1994; MARTIBONOy GARCIA RUIZ, 1995). En los lagos de mayores dimensiones
predominan en la base del depdsito los sedimentos arcillosos, con alternancias arenosas de
aportes de avenida. En lagos de obturacién de menores dimensiones los depositos laterales y
conos de torrentes podian penetrar hacia el interior del lago, llegando a ser los responsables
principales de su relleno. Es muy frecuente encontrar en este tipo de lagos arcillas lacustres en
la base y materiales locales en la parte superior (Escuer, La Sia, Aso de Sobremonte).

Trabajos mds recientes, posteriores a la ejecucion de esta Hoja, han aportado importante
informacién cronoldgica sobre los depositos de origen glaciar y fluvio-glaciar en el rio Gallego
(SANCHO et al., 2004; PENA et al., 2004 y LEWIS et al., 2009). De acuerdo con SANCHO et al.
(2004) y PENA et al., (2004) se diferenciarian los depdsitos de tres fases glaciares sucesivas en
el valle del rio Gallego, entre Senegiié y Sabifianigo que PENA et al. (2004) denominan como
fase Sabinanigo, Aurin y Senegué respectivamente.

La méas externa (fase Sabifanigo) corresponderia a los restos morrénicos de Latas, no
identificados cartograficamente en la Hoja como tales, al umbral de Sabifanigo, que
corresponde al relieve morfoldgico de la arenisca de Sabinanigo al ser atravesada por el rio y
que conserva, en parte, la morfologia de la erosién glaciar, y la terraza fluvio-glaciar situada
al sur de este umbral (PENA et al., 2004) y cartografiada con el epigrafe 28. La edad de este
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sistema, por dataciones OSL en los depdsitos fluvio-glaciares (terraza con epigrafe 28 situada
al este de Sabifidnigo e inmediatamente al sur de la arenisca de Sabifanigo, en la margen
derecha del rio) serfa de 155 = 24 y 156 + 7 ka (ver, LEWIS et al., 2009).

El segundo sistema corresponderfa a la fase Aurin (PENA et al., 2004). Los depdsitos que la
representan corresponden a los depdsitos morrénicos residuales de Aurin, no representados
en la cartografia (se sittan aproximadamente a 500 m — 1 km al noroeste de Aurin, en la
margen izquierda del rio) y a los depositos fluvioglaciares situados inmediatamente al sur
(epigrafe 33 al sur de Aurin). La edad obtenida por OSL para la tillita de Aurin es de 85 £ 5
ka; para los depositos fluvio-glaciares situados inmediatamente al sur son de 69 + 8 ka 'y 66
+ 4 ka, esta Ultima en Ipiés, ya en la vecina Hoja de Yebra de Basa (SANCHO et al., 2004,
PENA et al., 2004).

El tercer sistema corresponderia a la fase Senegiié (PENA et al., 2004). A este sistema
pertenece la morrena de Senegué, bien preservada y representada en la cartografia (epigrafe
27 junto al pueblo de Seneguié). La edad de esta morrena, por dataciones OSL es de 35+ 3y
36 + 2 ka (SANCHO et al., 2004; PENA et al., 2004; LEWIS et al., 2009).

2.3.2. Glacis y Terrazas. (28, 29, 30)

Se han diferenciado varias generaciones de glacis-terrazas, cuya morfologia y depositos
convergen en las zonas cercanas a los cursos fluviales, siendo a veces dificil separar ambas
formaciones, ya que es habitual que las terrazas estén fosilizadas por glacis y conos de
procedencia lateral. Por otra parte, los depésitos de terraza del rio Gallego al sur de Senegué
y del bajo Aurin podrian ser considerados como de tipo fluvio-glaciar, aunque la existencia
de morrenas Unicamente del Gltimo maximo glaciar no permite asegurar este calificativo para
los niveles antiguos, sino solamente para la terraza baja. Por otra parte, los glacis existentes
de la Val Ancha se caracterizan por presentar elevadas pendientes en su zona de raiz, en la
que se genera una concavidad perfecta que se prolonga a modo de ladera sobre los niveles
duros de las sierras que marginan la parte norte de la cuenca. SOLE SABARIS (1964) clasifica
este conjunto cuaternario como “glacis de tipo subarido o de terraza”, siendo rampas que
adquieren un alta pendiente en su raiz, pasando a verdaderas “vertientes de empalme” o
“glacis-vertiente”.

- El nivel cuaternario méas antiguo esta escasamente conservado. Constituye cerros residuales
alargados u ovalados, en posicion exenta y formando parte de divisorias estrechas entre
valles. El retazo més conocido es el de Santa Lucfa, al norte de Cartirana, que SOLE SABARIS
(1942) sittia a 120 m de altura relativa sobre el Gallego. BARRERE (1966) establece su cota
en 100 m sobre el rio y lo hace equivalente a otros cerros aislados (“coronas”) existentes
en la parte oriental (Satué, Javierre del Obispo, Istn), atribucién con la que coincidimos en
parte de nuestra cartografia. Sin embargo, aunque su altura sobre el Tulivana ronda los
110 m y los 130 m sobre el Géllego, creemos que la altura relativa a la que debe situarse
este nivel es 80-90 m, basandonos en la prolongacién de sus perfiles hacia el rio Géllego y
Aurin manteniendo su pendiente media de 2,5 %. En la parte occidental, entre los glacis
que descienden hacia el rio Gas al oeste de Navasa, se localiza un pequefio retazo cuya
altura relativa se corresponde con este mismo nivel. La pendiente de estos glacis-terrazas
residuales depende del tramo conservado respecto a su nivel de base y al drea fuente, siendo
maxima en los niveles del piedemonte de Santa Orosia y menor en Santa Lucia. El espesor del
depdsito es muy variable, sobrepasandose los 3 m de materiales detriticos, con rubefaccion y
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cementacién desigual, aunque suficiente para mantenerse sobre las litologias margosas de la
depresion. Este nivel antiguo, es considerado de variadas edades segun los autores: Para SOLE
SABARIS (1942, 1964) seria de edad Mindel, BARRERE (1975) considera las coronas més altas
como Villafranquiense; MARTI BONO (1978), tras asignarle una edad Mindel al nivel de 50-60
m, necesariamente considera que estos restos acumulativos antiguos deben ser pre-Mindel.

SOLE SABARIS (1942) sitGa en esta fase el momento en que el rio Gallego mantenfa su curso
ligado al Aragén a través de la Val Ancha. Sin embargo, como él mismo constaté, no existen
restos de terrazas a lo largo de la Val; tampoco se han observado diferencias entre las terrazas
antiguas y recientes de ambos rios, anteriores y posteriores a la tedrica captura. Ademas, el
nivel de terraza de Santa Lucia que utiliza SOLE SABARIS (1942) como depdsito de referencia
del paso del Géllego, pertenece al rio Aurin, como ya fue indicado por MARTI BONO y SOLE
SABARIS (1971). Finalmente, el rfo Géllego, en su recorrido meridional, presenta un sistema
de terrazas bien desarrollado, sin diferencias litoldgicas en la composicion entre los diferentes
niveles anteriores y posteriores a la supuesta captura. Todo parece indicar que a pesar del
llamativo surco abierto en las margas, el rio Gallego nunca llegd a ocuparlo a lo largo de la
evolucién cuaternaria y que su morfologia es consecuencia principalmente de la evolucién de
los glacis y el retroceso de laderas.

- El segundo nivel acumulativo se ubica a 50-60 m de altura relativa sobre los cauces fluviales.
BARRERE (1966, 1975) denomina a este nivel “glacis principal” por la gran superficie que
ocupa, aunque hay tres areas principales de buena conservacion: en ambas margenes del
rio Aurin, en los afluentes del rio Gas, tanto provenientes del flysch como del sinclinorio
meridional, y en el pie de Santa Orosia-Oturia, al este del Gallego.

Los niveles de Cartirana y del norte de Sabifidnigo son terrazas del rio Aurin, dispuestas en
forma de abanico, con una pendiente media de 1,7 %, parecida a la del actual cauce de
dicho rio. Los Unicos restos de terraza del Gallego pertenecientes a esta etapa acumulativa
se reducen a cerros dispersos al sur de Sabifdnigo. En la parte occidental de la Val Ancha, el
predominio general corresponde a los extensos conos cuya pendiente se orienta hacia el rio
Aragoén y su afluente el rio Gas, con incisiones de valles de fondo plano de poca amplitud que
generan formas digitadas alargadas de NNE a SSO (Baraguas, Ipas, Banaguas). La morfologia
original del nivel se reconstruye perfectamente como la de una amplia vallonada de la que
emergerian Unicamente algunos relieves estructurales ya mencionados. Al sur del rio Gas se
conserva mejor la morfologia en abanico, en los conos de Ulle y Navasa. Este Ultimo presenta
pendiente hacia el rio Gas y hacia la red del Gallego (Abate Fondanito) al mismo tiempo, lo
gue complica su asignaciéon a un nivel determinado. Las pendientes medias de estos niveles
oscilan entre 4y 8 %.

Entre las terrazas del Aurin y los abanicos occidentales queda un amplio espacio en el que
el nivel de 50-60 m ha sido desmantelado, conservandose Unicamente algunas laderas de
empalme y varios cerros aislados en el sector de Batés que atestiguan la presencia anterior de
estas acumulaciones. Finalmente, al pie del relieve estructural de Santa Orosia, existen algunos
glacis laterales (Isun, San Roman, Sardas, Latas), de fuerte pendiente y relativamente bien
conservados a pesar de las profundas incisiones y el importante retroceso de las cabeceras de
“badlands” abiertas en la Fm. margas de Pamplona. Asimismo aparecen algunas “coronas”
aisladas en la zona de Satué y Javierre. También pertenece a esta etapa el glacis conservado
al norte de Senegué, con pendiente media de 6,5 %.
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Como ya hizo notar BARRERE (1966), la pendiente de estos conos y glacis aumenta
considerablemente hacia su raiz, conformandose apices cénicos, que en realidad no son
originalmente apices de abanicos sino dispositivos erosivos que aprovechan la zona de raiz
por el menor espesor sedimentario generando un estrechamiento del nivel. La potencia de
esta acumulacion no es regular; por una parte, existe una base erosiva excavada en las margas
que hace variar notablemente los espesores acumulados, pero ademds existe un progresivo
engrosamiento de raiz a playa, pasando en algunos casos de ser practicamente un glacis
erosivo 0 rocoso a presentar depdésitos de mas de 8 m de potencia. Para BARRERE (1975), se
formarian en condiciones climaticas secas, con fuerte irregularidad de precipitaciones y gran
actividad en las laderas, a pesar de que por su perfecta correlacién con la terraza de 50-60 m
cabria pensar, sobre todo si se admite su caracter fluvioglaciar, en condiciones frias, lo que
también parece deducirse del propio depdsito.

La composicion granulométrica es variable, desde las terrazas del Aurin y Géllego con gravas
rodadas de diferentes tamafios y litologias hasta niveles de clastos angulosos de flysch y
abundante material limoso de los glacis y conos laterales, o la presencia de cantos rodados
retomados de conglomerados terciarios en el pie de los relieves de Santa Orosia.

Existen variadas opiniones acerca del origen fluvioglaciar de las terrazas del Aragén y Gallego
pertenecientes a esta etapa, aunque hay bastantes probabilidades de que lo sea efectivamente
(MARTI BONO, 1978), correspondiendo a una etapa glaciar anterior al maximo rissiense, por
lo que se le asignaria una edad Mindel. Otro distintivo importante es el aspecto rubefactado
que presenta este nivel de terraza, con intensa alteracion de los cantos (VIDAL, 1989) y con
suelos rojos bien desarrollados, caracteristicas que son extensivas también a otros depositos
de esta etapa del &mbito pirenaico (VIDAL y SANCHEZ, 1990).

- Sobre el nivel de 50-60 m proseguiria el encajamiento de la red fluvial, generdandose sucesivos
valles con nuevas acumulaciones detriticas de conos y terrazas del Pleistoceno medio-superior.
Se distinguen niveles a 40, 20-25 y 7-10 m sobre el cauce actual, que ocupan extensiones
mucho menores que el nivel de 50-60 m 6 “glacis principal”.

La terraza de 40 m del rio Gallego presenta escasos afloramientos, concretamente uno en la
margen izquierda, frente a Sabifidnigo, sin embargo hay algunos glacis laterales que pueden
ser asignados a esta etapa, como los existentes en Satué, formando “coronas” alineadas, o
en Las Llenas de Javierre, todos ellos en posicion mas baja que el nivel de 60 m. En la Val
Ancha no se ha localizado ningun resto de este nivel, aunque si en la Val Estrecha en forma de
laderas enlazando con retazos de glacis. Estos restos junto con una presencia mas importante
en el valle del rio Basa (Hoja 210) permite asimilarlo como un nivel evolutivo seguro, tal
como ya dedujeron GARCIA RUIZ y CREUS (1974) a partir de afluentes del Géllego. Por otra
parte, BENITO (1989) sefiala un nivel de 34-48 m en el curso medio y bajo de este rio que
corresponde sin duda a esta misma etapa.

El nivel de 20 m aparece como terraza fluvioglaciar al sur de Senegué, en ambas orillas del
valle y en el rio Aurin. Para MARTI BONO (1973), este nivel no presenta dudas acerca de su
origen fluvioglaciar, como demostré a partir de los minerales pesados y la morfometria de
cantos, siendo un depdsito de un curso torrencial que enlaza con el frente morrénico del
glaciar del Gallego. Por otra parte, este nivel aparece en el sector central de la Val Ancha,
formando niveles de glacis relativamente bien conservados, como las amplias llanadas de
la zona de Martillué o los de ambas margenes del barranco de Asuar. Es ademas el nivel
mas importante de la val Estrecha, con laderas y glacis intensamente incididos por la red de
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barrancos, formando estrechos retazos orientados de sur a norte. Por ultimo, en la parte
occidental, entre los abanicos de Navasa, Ulle y Bar6s, ocupando una posicion deprimida unos
20 m respecto a los mismos, nos encontramos este nivel configurando el relleno de sendas
depresiones interconos. La edad de este nivel debe relacionarse directamente con el maximo
glaciar, sin embargo éste mismo plantea problemas. Para PANZER (1926) su edad seria Wurm,
lo cual es admitido igualmente por SOLE SABARIS (1942) y LLOPIS LLADO (1947) y en ALIMEN
et al. (1957). Sin embargo, BARRERE (1966, 1975) sitla este maximo en el Riss, al igual que
MARTI BONO (1978).

El nivel de 7-10 m alcanza una gran extension, configurado como terraza fluvial de los rios
Gaéllego y Aurin. Parece evidente que este nivel es posterior al maximo glaciar (BARRERE, 1964,
1975) y resulta de un aluvionamiento que ocupa los fondos de los valles, con gravas y bloques
procedentes de la erosion de las morrenas y de la terraza anterior, sin restos de rubefacciéon
ni alteraciéon interna. Presenta una cubierta limosa superior muy caracteristica que también
se hace patente en la Val Ancha, donde los limos ocupan los fondos de valle y las amplias
cuencas excavadas entre los niveles de glacis. Estas acumulaciones limosas ya son citadas
por BARRERE (1975) y MARTI-BONO y GONZALEZ (1979), que las consideran de una etapa
semidrida de finales del ultimo periodo glaciar, aunque creemos que puede asignarseles una
edad ya claramente holocena. Si bien la incision de los rios principales alcanzan a profundizar
7-10 m, los pequenos cursos de la red del Tulivana, Abate Fondanito y Gas, normalmente
presentan valles de fondo plano, en los que la incisién se reduce a un estrecho surco de 2-3
m como maximo de profundidad, mostrando una base de gravas angulosas y un amplio
paquete de limos superiores, con lentejones de gravas.

2.3.3. Derrubios de ladera. (31)

Las vertientes que enlazan los diferentes niveles entre si y con el fondo holoceno presentan
acumulaciones de ladera de no excesivo espesor, en las que pueden llegar a diferenciarse
al menos dos etapas claramente holocenas. Esta cubierta detritica, retomada de los niveles
pleistocenos que forman la parte alta de la vertiente genera una regularizacion general
protegida por la existencia de un manto herbaceo. Sin embargo, la accién antrépica, sobre todo
el sobrepastoreo, y la aridez del clima actual ha favorecido la incision de carcavas profundas,
gue aprovechan el sustrato margoso, tras ser degradada la cubierta vegetal. Abundan las
formas triangulares de divisoria entre los gullies o barrancos, del tipo flatiron, que conservan
residualmente las etapas de clima mas frio que favorecieron la regularizacion. Destaca por la
densidad de las “badlands” y arroyamiento concentrado la vertiente occidental del nivel de
60 m del Aurin sobre el rio Asuar, el entorno de los relieves estructurales residuales de la Val
Ancha y el sector del piedemonte de Santa Orosia, donde la fuerte pendiente favorece aun
mas la generacion de estas morfologias.

2.3.4. Conos de deyeccion. (32)

Ademas de glacis y terrazas se hace necesaria una referencia a los conos de deyeccién que
empastan buena parte del valle del Gallego. De hecho, la observacién del mapa geomorfolégico
llama la atencién por la presencia de grandes abanicos aluviales, casi conectados entre sf
lateralmente, formados por algunos de los afluentes méas importantes del Géllego a su paso
por el flysch eoceno. Destacan sobre todo los abanicos del barranco de Aso y del barranco de
Escuer en la margen derecha y los abanicos del barranco de Sia, del barranco Dos Lucas y del
barranco de Olivan en la margen izquierda.
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Todos los abanicos aluviales o conos de deyeccién del valle del Géllego son claramente
postglaciares porque ocupan el fondo de la artesa glaciar una vez que esta fue desocupada
por los hielos de la tltima glaciacion. Por otra parte, los materiales acumulados en los abanicos
son una mezcla de areniscas procedentes del flysch y de cantos de origen indudablemente
morrénico por su composicion litolégica, su tamafio y sus caracteristicas de rodamiento. Y
es que los torrentes que forman estos conos atraviesan, poco antes de llegar a la artesa del
Gaéllego los potentes cordones morrénicos laterales abandonados por el glaciar principal. Los
conos mayores han sido formados por una mezcla de coladas de piedras (bien visibles en las
proximidades del &pice) y procesos fluviales, que explican la redistribucion de los sedimentos
y las grandes dimensiones de los abanicos. En la actualidad son escasamente funcionales, si
bien un pequefo sector de los mismos mantiene rasgos de notable funcionalidad: ausencia
de vegetacion, aspecto fresco de los sedimentos, canales trenzados muy inestables. De
todas formas, la mayor parte de los mismos se encuentran ya cultivados u ocupados por
matorrales densos e incluso arboles, prueba de que la actividad erosiva y sedimentaria de
estas formaciones se encuentra muy limitada espacialmente.

Conposterioridad ala elaboracion original de esta cartografiay memoria, diversas publicaciones
se han interesado por la dindmica sedimentaria de estos conos de deyeccién. Algunos de estos
estudios (GOMEZ-VILLAR, 1996; ITGE-DGA, 1996) son previos a la catastrofe del camping de
Biescas (7 de agosto de 1996), situado sobre el abanico del barranco de Aras, que se cobré
87 vidas humanas; otros muchos han surgido como consecuencia de esta avenida catastréfica
(BATALLA y SALA; 1996; GARCIA-RUIZ et al., 1996; WHITE et al., 1997; BENITO et al., 1998;
GUTIERREZ et al., 1998; WHITE y GARCIA-RUIZ, 1998; ALCOVERRO et al., 1999; BATALLA et
al., 1999; GARCIA-RUIZ et al., 2000; RICO et al., 2001).

GOMEZ-VILLAR (1996) se centré en el estudio de tres conos aluviales del valle del Gallego
(Olivan, Escuer y Orés), todos ellos dentro de la Hoja y con caracteristicas similares, es
decir, barrancos laterales del rio Gallego, incididos en las turbiditas del Grupo Hecho, con
abundante disponibilidad de material de origen morrénico en su cuenca de drenaje (morrenas
laterales del Gallego), y situados entre el cordén morrénico de Senegué y el de Bubal. Estos
abanicos aluviales se habrian iniciado tras la deglaciacién del valle del Géllego que, aguas
abajo de Paul de Bubal (Hoja de Sallent de Gallego, 145) tuvo lugar antes de 21.000 afios
BP (MONTSERRAT, 1992). GOMEZ-VILLAR (1996) aporta informacién importante relativa a la
geomorfologia y tipologia de sus depoésitos asi como a la influencia de los factores antropicos
en su evolucién reciente. Desde el punto de vista de tipologia de depdsitos GOMEZ-VILLAR
(1996) distingue la presencia de lébulos de coladas de piedras ricos en matriz en su parte
apical, que serian producto de flujos densos tipo “debris flow"”, y barras de rocas desprovistas
de matriz en su parte media, que evolucionan a depdsitos fluviales mas finos en la parte distal
(flujos newtonianos). La morfologfa de los cauces fluvio-torrenciales de los abanicos es de tipo
trenzado y, sobre la misma se encajarian los cauces funcionales recientes. Este encajamiento
se debe a factores antropicos recientes por efecto de la disminucién del sedimento disponible,
retenido en un sistema de presas construidas en los afios 40, aguas arriba de los abanicos, con
esta finalidad y, en menor medida, por el aumento de la cobertera vegetal debido a la menor
utilizacion agricola de las laderas.

En la inundacién catastrofica del 7 de agosto de 1996 en el abanico aluvial del barranco
de Arés, llama la atencién la ausencia de cicatrices de deslizamientos o “debris flows”
significativos en la cuenca de drenaje por lo que el sedimento movilizado procedia casi
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enteramente del lecho de los cauces y zonas adyacentes al pie de sus margenes (BATALLA
et al., 1999). El sedimento movilizado por la destruccién de las 22 presas de retencion de
sedimentos (31 segun RICO et al., 2001) y por la modificaciéon del cauce fue cifrado en
unos 68.000 m* (GARCIA-RUIZ et al., 1996). De acuerdo con GARCIA-RUIZ et al. (1996)
estas presas se habrian colmatado en poco mds de una década a tenor de la edad de los
arboles que se habian desarrollado en su superficie. Los célculos de caudal en la zona apical
del abanico varian segun se hayan estimado por métodos de lluvia-escorrentia (217 m? s™)
(RICO et al., 2001) o segun estimaciones hidraulicas (=430 m? s") (BENITO et al., 1998). Esta
variacion debe interpretarse por el importante volumen de carga sélida transportada. De
acuerdo con la secuencia de facies observada en los depositos acumulados en el abanico
de Arés tras la inundacién del 7 de agosto de 1996 (GARCIA-RUIZ et al., 1996; RICO et al.,
2001), la corriente tuvo un flujo multifasico debido a la incorporaciéon, como “debris flows”
de la carga sedimentaria de las presas.

2.3.5. Depositos aluviales de fondo de valle. (33)

Dentro de este epigrafe se han incluido los materiales correspondientes a la llanura de
inundacion del cauce actual y a las terrazas mas bajas topograficamente. Alguna de ellas,
especialmente en el curso del rio Gallego, pueden ser relativamente antiguas, y ser resultado
de la deglaciacién post- maximo glaciar del Pleistoceno Superior.

Los materiales corresponden mayoritariamente a gravas de cantos procedentes de la migracion
de barras en los periodos de crecida y a la destrucciéon de los depésitos de origen glaciar del
curso del Gallego.

2.3.6. Deposito aluvial-coluvial. (34)

Corresponde a afloramientos en continuidad con la Hoja de Yebra de Basa y que se han
diferenciado como tales en esta Hoja vecina.

Estan formados por limos y arcillas, con algun nivel de arena y gravas, subangulosas a
subredondeadas con espesores de 1-2 m.

3. TECTONICA

La Hoja de Sabifanigo se sitla en la zona centro-oriental de la Cuenca turbiditica de Jaca, la
cual se desarrolla en el sector occidental de la Zona Surpirenaica. Esta se caracteriza por un
sistema imbricado de ldminas de cobertera y pliegues asociados con vergencia predominante
sur (SEGURET, 1972), despegado a nivel del Tridsico o, cuando este estd ausente, del Cretacico
Superior. En este sector aparece afectada por un dominio de clivaje que se extiende desde la
Zona Axial hasta el interior de la Cuenca turbiditica (CHOUKROUNE y SEGURET, 1973).

La Cuenca de Jaca esta constituida por materiales pale6genos sintecténicos, que forman un
vasto sinclinal asimétrico situado entre el apilamiento antiformal de basamento de la Zona
Axial y el frente surpirenaico de las Sierras Exteriores aragonesas. En su limite norte afloran los
materiales cretacicos y paleocenos que constituyen las Sierras Interiores.

La estructura alpina de este sector responde al progresivo levantamiento de la Zona Axial
debido a la imbricacién en secuencia “piggy-back” de las ldminas de basamento de Eaux-
Chaudes, Gavarnie y Guarga (CAMARA y KLIMOWITZ, 1985; LABAUME et al., 1985; TEIXELL,
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1992, 1998). Como consecuencia se produce una elevacién estructural en la cobertera
suprayacente a cada ldmina y un hundimiento relativo de la zona inmediatamente al sur. La
estructura cortical de este sector del Pirineo se conoce gracias al estudio del perfil de reflexion
sismica ECORS-Arzacg por DAIGNIERES et al., 1994 y a la integracion con la geologia de
superficie realizada por TEIXELL, 1998. Una transversal completa del Pirineo por el valle de
Tena puede verse en CASAS y PARDO (2004).

Las Sierras Interiores representan el flanco meridional del anticlinal de blogue superior de
la ldmina de Gavarnie, por delante del cual se desarrolla la cuenca turbiditica de Jaca. El
apilamiento de basamento se prolonga hacia el sur por debajo de los sedimentos mesozoico-
terciarios hasta casi el nucleo del sinclinorio del Guarga, provocando con ello una elevacion
estructural en la cobertera suprayacente. Como consecuencia de la imbricacion del basamento
se produce un desplazamiento progresivo de la deformacion hacia el sur, y la migracién en el
mismo sentido de la sedimentacion sintecténica.

La potente serie turbiditica del Eoceno inferior y medio que ocupa la mayor parte de la Hoja
desarrolla una compleja estructura de pliegues y cabalgamientos imbricados. En conjunto
presenta buzamiento sur, de modo que se sube en la serie al avanzar en esa direccién. Dado
lo mondtono de la serie, la reconstruccion de su estructura sélo es posible hacerla gracias a
las megacapas carbonatadas intercaladas que actian como niveles guia. Al sur se extienden
las margas y areniscas de talud y plataforma siliciclastica del Bartoniense-Priaboniense que
rapidamente dan paso a las facies continentales del Eoceno superior-Oligoceno que ocupan
el Sinclinorio del Guarga. Estan deformados por amplios pliegues de extension kilométrica y
vergencia meridional con orientacién ONO-ESE.

En este sector la estructura se caracteriza por la existencia de dos generaciones de
cabalgamientos y pliegues de orientacion E-O a ONO vy vergencia meridional (JEURISSEN,
1968; CHOUKROUNE et al., 1968; SOLER y PUIGDEFABREGAS, 1970; TEN HAAF et al.,
1971; LABAUME et al., 1985; CAMARA y KLIMOWITZ, 1985; TEIXELL, 1992). En primer
lugar se desarrolla un sistema de pliegues y cabalgamientos de bajo &ngulo (Larra-Monte
Perdido), que afecta a la serie del Cretacico-llerdiense y se propaga dentro de la cuenca
turbiditica. Este sistema es deformado por un sistema de pliegues y cabalgamientos de alto
angulo, relacionado con el evento de clivaje ligado al emplazamiento del cabalgamiento de
basamento de Gavarnie.

3.1. LAS SIERRAS INTERIORES

Estdn formadas por las calizas y areniscas de plataforma marina somera del Cretacico
superior, sobre las que se apoya la serie calcareo-dolomitica del Paleoceno-llerdiense
inferior. Estos materiales han sido afectados por un sistema de pliegues y cabalgamientos
imbricados, de vergencia meridional, denominado sistema de Monte Perdido en la zona de
Ordesa (SEGURET, 1972) o sistema de Larra en sectores mas occidentales (TEIXELL, 1992). Se
encuentra basculado hacia el sur debido al emplazamiento en secuencia de bloque inferior
del cabalgamiento de Gavarnie (CHOUKROUNE et al., 1968; CAMARA y KLIMOWITZ, 1985;
LABAUME et al. 1985; TEIXELL 1992). Como consecuencia de este basculamiento la zona
caudal del cabalgamiento ha quedado desenraizada del basamento.

El sistema de Larra-Monte Perdido entronca, en la zona de las Sierras Interiores, en un
cabalgamiento basal que sigue la estratificacion de la serie cretacica. El despegue se sitla
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en los niveles basales de las areniscas de Marboré o en algun nivel intracretacico subyacente,
y deja en el bloque inferior el Cenomaniense superior-Turoniense discordante sobre las
rocas paleozoicas. Este cabalgamiento tiene su zona de raiz al norte, entroncandose en
sectores mas occidentales en el cabalgamiento de Lakora (TEIXELL, 1992) o probablemente
en el cabalgamiento de Eaux-Chaudes en el area del valle de Tena (LABAUME et al., 1985;
PUIGDEFABREGAS y SOUQUET, 1986; CASAS y PARDO, 2004). Hacia el sur, el cabalgamiento
basal del sistema de Larra-Monte Perdido asciende en la serie hasta llegar a cortar, en
secuencia de bloque inferior, las turbiditas eocenas de la cuenca de Jaca.

En la Hoja de Sabifnanigo la estructura aflorante de las Sierras Interiores es el anticlinal de Santa
Elena. Se trata de un pliegue de geometria redondeada y escala kilométrica, desarrollado
en el bloque inferior del sistema de Larra-Monte Perdido. Tiene una orientacion E-O y su
flanco meridional esta verticalizado mientras el flanco norte presenta un suave buzamiento
sur. Esta estructura coincide con la zona de charnela del anticlinal de bloque superior del
cabalgamiento de Gavarnie, pudiendo atribuirse bien a este evento (CHOUKROUNE et
al., 1968; LABAUME et al., 1985) o bien considerarla una estructura previa, basculada y
acentuada por la deformaciéon asociada al emplazamiento del cabalgamiento de Gavarnie
(fig. 1). Dentro de la Hoja estudiada, Unicamente aflora el flanco meridional de este anticlinal,
sobre el que se apoyan las turbiditas del grupo Hecho.

Por debajo de la cuenca turbiditica, los sondeos de investigacion petrolifera Serrablo-1 y
Serrablo-4 (LANAJA, 1987) realizados en el valle del Aurin han cortado, a una cota aproximada
de 3000 m bajo el nivel del mar, la serie cretacica cabalgando sobre el Pale6geno. El sondeo
Serrablo-1 llega a cortar al Paleozoico aproximadamente a una cota de 4200 m por debajo
del nivel del mar.

3.2. LA CUENCA DE JACA

A grandes rasgos la cuenca de Jaca se puede considerar como un sinclinorio asimétrico
separado de la Zona Axial por la alineacion de las Sierras interiores y limitado al sur por las
Sierras Exteriores. Su mitad norte estd ocupada por las turbididtas del Grupo Hecho, mientras
gue la sur estd ocupada por las molasas de la Fm. Campodarbe. Ambos dominios quedan
separados por los cabalgamientos de Oturia y Jaca, que han sido interpretados como la
expresion superficial del cabalgamiento de basamento de Gavarnie (LABAUME et al. 1985;
TEIXELL y GARCIA SANSEGUNDO, 1995).

En la Hoja de Sabifanigo aflora Unicamente el flanco norte del sinclinorio, constituido por
las turbiditas del Grupo Hecho, las facies de talud y plataforma siliciclastica del Luteciense
superior-Priaboniense inferior y la parte basal del Grupo Campodarbe. El sector septentrional
estd afectado por un sistema de cabalgamientos de bajo dngulo que responde a la
continuacion dentro de la cuenca del sistema de Larra-Monte Perdido. Un segundo sistema
de cabalgamientos de alto angulo y pliegues (LABAUME et al. 1985; TEIXELL y GARCIA
SANSEGUNDO, 1995) se hace progresivamente dominante hacia el sur de la estructura. Este
segundo sistema forma un abanico imbricado de gran escala acompafado por pliegues de
diferentes escalas.

Las estructuras mayores identificadas en la Hoja han sido en general definidas en las zonas
donde afectan a las megacapas carbonatadas, siendo dificiles de continuar en las turbiditas
terrigenas. En lineas generales, la deformacién es menos intensa a medida que avanzamos
hacia el sur, apareciendo concentrada en las areas proximas a los planos de cabalgamiento.
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En la parte norte de la cuenca, entre el anticlinal de Santa Elena y la localidad de Biescas, las
turbiditas presentan una estructura muy compleja que describe en conjunto un gran flanco
con elevado buzamiento al sur. En el puerto del Cotefablo se observa como la estructura
interna de este flanco consiste en un sistema de pliegues angulares, con flancos normales
subhorizontales o con bajos buzamientos y relativamente cortos, y flancos inversos con
buzamientos del orden de 30-45° N, localmente asociados a cabalgamientos menores. A
lo largo de todo el flanco se desarrolla en los términos mas peliticos una foliacién de tipo
pizarroso asociada a los pliegues, que es mas dificilmente apreciable en los niveles arenosos.

La megacapa 4-Cotefablo dibuja esta estructura en su recorrido entre el valle del Aurin y la
terminacion oriental de la Hoja. En el valle del Aurin, a la altura de la localidad de Acumuer,
este gran flanco foliado de alto buzamiento termina en rampa sobre un cabalgamiento
vergente al sur, basculado unos 10°S, que discurre en rellano sobre un flanco normal descrito
también por la megacapa 4. Este flanco normal continta hacia el sur, donde aparece cortado
por un sistema de fallas normales de alto angulo. El desarrollo de foliacion en este flanco
normal es muy puntual.

Al acercarnos al limite meridional del afloramiento de las turbiditas, marcado en este sector
por el cabalgamiento de Oturia, la estructura vuelve a verticalizarse lo que permite subir en la
serie hasta la megacapa 5-Roncal.

El cabalgamiento de Oturia es una estructura de orientacion ONO, con gran continuidad
lateral que se reconoce en gran parte de la cuenca de Jaca, pudiéndose seguir hacia el este
hasta el valle del Ara (Hoja de Broto - 178) y por el oeste hasta el Barranco de Biniés (Hoja de
Navascués -143) (TEN HAFF et al., 1971; PUIGDEFABREGAS, 1975). En el drea estudiada este
cabalgamiento presenta un buzamiento elevado, que aumenta progresivamente al avanzar
hacia el oeste. Superpone dos conjuntos litolodgicos distintos y, constituye el limite meridional
de afloramiento de la cuenca turbiditica en este sector. En la zona oriental hace cabalgar la
megacapa 5-Roncal directamente sobre las margas de Larrés y los materiales molasicos del
Grupo Campodarbe (sinclinal de Santa Orosia). Hacia el oeste este cabalgamiento corta a
las turbiditas, dejando en el bloque inferior un flanco inverso constituido por la megacapa
5-Roncal, con una estructura interna complicada por estructuras menores. Este flanco
cabalga a su vez sobre la megacapa 8-Jaca y las margas de Larrés. La estructura frontal de
este cabalgamiento estd complicada en la zona oriental por sistemas de fallas normales de
orientacion NO-SE y alto buzamiento. En la zona comprendida entre el valle del Aurin y el
Valle de Tena se han medido estrias de deslizamiento en el plano del cabalgamiento con una
orientacion 112, 58N-52E. En el sector occidental de la Hoja las estrias presentan un cabeceo
mayor (100, 48N-800), indicando una componente de deslizamiento inversa mas pura.

Hacia el sur la estructura de de formacion dominante responde a una familia de pliegues
de escala kilométrica y orientacion ONO, cuyos ejes presentan una suave inmersion hacia
el ESE. Despegan en la base de la serie turbiditica y presentan flancos cortos con fuertes
buzamientos o que llegan a estar invertidos. El sinclinal de Santa Orosia, cortado en su
flanco norte por el cabalgamiento de Oturia, seria la mas septentrional de estas estructuras
(PUIGDEFABREGAS, 1975). Hacia el sur este sinclinal da paso al anticlinal del Basa, estructura
nucleada en las turbiditas del Grupo Hecho que pasan lateral y verticalmente hacia las margas
de talud y facies de plataforma siliciclastica. Este anticlinal representa la amortiguacion lateral
del cabalgamiento de Jaca. La estructura mas meridional que se encuentra en la Hoja es el
sinclinal de Pefia Oroel, ocupado en su nucleo por los conglomerados del transito Eocono-
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Oligoceno de Pefia Oroel. Este sistema de pliegues y cabalgamientos ha sido interpretado
como la expresion superficial del cabalgamiento de Gavarnie.

3.3. EDAD DE LAS DEFORMACIONES

Las estructuras mas antiguas observadas en la Hoja, corresponden a los cabalgamientos de
bajo dngulo que ascienden desde el nivel de despegue intracretacico en las Sierras Interiores
a las turbiditas de la cuenca de Jaca. El nivel estratigrafico mas alto al que se ha visto que
afecten estas estructuras son las turbiditas circundantes a la megacapa 8 (Embun-Jaca), por
lo que su desarrollo se extiende al menos hasta el Luteciense superior (TEIXELL, 1992, 1996,
1998). IZQUIERDO et al. (en prensa), reconocen el desarrollo local del clivaje en relacion
con los cabalgamientos de bajo dngulo. Esta foliacién se observa principalmente en las
unidades cretcicas, encontrandose en ocasiones plegada como consecuencia de la evolucion
de la deformacién. Todas estas estructuras han sido relacionadas con la propagacion hacia
la cobertera del cabalgamiento de zdcalo de Eaux Chaudes, emplazado entre el Cretacico
superior y el Eoceno medio (LABAUME et al., 1985; TEIXELL 1992, 1996).

El basculamiento de estos cabalgamientos y los pliegues sinfoliares observados en las turbiditas
del Grupo Hecho se relaciona probablemente con el desarrollo de los cabalgamientos de
Oturia y Jaca y con los pliegues de Santa Orosia, Basa y Pefa Oroel. Estas estructuras afectan
a las turbiditas del Grupo Hecho y a los materiales terrigenos del Priaboniense inferior-medio
al Stampiense de la cuenca de Jaca, sintecténicos con ellas. Por esto y por su asociacion con el
cabalgamiento de Gavarnie se les ha atribuido una edad Eoceno superior a Oligoceno inferior
(CHOUKROUNE et al., 1968; TEIXELL, 1996). Durante el Oligoceno inferior el emplazamiento
en secuencia “piggy back” de la ldmina del Guarga tiene como consecuencia el transporte en
bloque superior de esta parte de la cuenca de Jaca.

4. GEOMORFOLOGIA

La Hoja n° 177 (Sabifdnigo, anteriormente Biescas) corresponde a uno de los sectores
geomorfoldgicos mas interesantes del Alto Aragén, donde el relieve elaborado a partir del
flysch alcanza su maxima expresion. Por otro lado en el suroeste de la Hoja se localiza la
prolongacion oriental de la Depresion Media Altoaragonesa, denominada aqui Val Ancha y
Val Estrecha. Igualmente se localiza aqui la cubeta terminal del glaciar del Gallego, que dejé
numerosos depdsitos morrénicos laterales. No es de extrafar, por lo tanto, que esta zona
haya sido objeto de diversos estudios geomorfolégicos, comenzando por el ya clasico de
PANZER (1926) sobre el glaciarismo del Gallego, o los de FONTBOTE (1948), SOLE SABARIS
(1941, 1942 y 1951) y BARRERE (1963 y 1966). Mas recientemente MARTI BONO (1996) y
GARCIA RUIZ et al. (1999) han estudiado los depositos glaciares del Gallego, que fueron
analizados muy en detalle también por VIDAL (1989) y VIDAL y SANCHEZ (1990). Por dltimo
es obligado sefalar el extenso estudio de SERRANO (1991a y b) sobre el relieve de gran
parte del valle del Gallego, y especialmente sobre la llamada Ribera de Biescas. Sobre la
geomorfologia del flysch también existen varios trabajos, destacando los realizados por
GARCIA RUIZ y PUIGDEFABREGAS (1982) y PUIGDEFABREGAS y GARCIA RUIZ (1983).
No debe olvidarse asimismo la excelente sintesis cartografica de BARRERE (1970) a escala
1:50.000, con representacion esquematica de las lineas de relieve y de los depdsitos mas
destacados, si bien los fenédmenos de detalle quedan un tanto al margen de los objetivos del
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mapa. El mapa geomorfoldgico de la hoja (fig. 2 ) fué confeccionado en el marco del Proyecto
ITGE-DGA (1996)

4.1. LAS FORMAS ESTRUCTURALES

La Hoja de Sabifanigo esta constituida por dos de las unidades mas importantes del Pirineo:
El flysch eoceno surpirenaico y las margas gris-azuladas del Eoceno, cada una de ellas con
formas de relieve muy diferentes en funcion de la resistencia litolégica y de los esfuerzos
tectonicos. Ademas conviene sefalar la presencia en el extremo suroccidental de la Hoja de
los relieves oligocenos prepirenaicos correspondientes a la prolongacion de Pefia Oroel.

Pero quizas el accidente tectonico mas destacado es el gran cabalgamiento del flysch de
Oturia sobre los conglomerados de Santa Orosia en el sector suroriental de la Hoja, con
notables repercusiones sobre las grandes formas de relieve y sobre aspectos estructurales de
detalle.

El flysch evoluciona hacia colinas de cumbres redondeadas y alargadas que descienden
suavemente desde el norte. Las laderas aparecen muy regularizadas, con pendientes
homogéneas, sin contrastes, debido a la escasa potencia de los estratos duros y a la estructura
ritmica de la sedimentacion. La tecténica, sin embargo, ha sido muy activa e intensa y cerca
de los valles fluviales se aprecia la complejidad de los pliegues, intensamente deformados
y a veces fracturados, casi siempre vergentes al sur como consecuencia del empuje de los
cabalgamientos. Pero estos pliegues dificilmente se manifiestan en el relieve, salvo que exista
alguna megacapa calcarea que indique el sentido de los buzamientos y de las deformaciones.
A veces, pueden aparecer relieves en cuesta poco definidos debido a esa ausencia de
contrastes litolégicos, con el reverso buzando hacia el norte y el frente mirando al sur, pero
este Ultimo no muestra la agresividad tipica de los relieves en cuesta en rocas mas duras.

Lainfluencia de la estructura en el flysch se deduce también a partir de los grandes movimientos
en masa que afectan en profundidad al substrato debido a la existencia de fracturas o zonas
de debilidad lito-estructurales, pero a este aspecto se hara referencia mas adelante.

Las margas forman parte de la Depresidon Media pirenaica, conjunto de valles y depresiones
paralelos a la direccion principal de las alineaciones estructurales pirenaicas. Esta depresién no
forma realmente una unidad continua, sino pequefas cuencas y ensanchamientos erosivos
desconectados entre si y modelados a partir de las margas (PENA, 1994). En la Hoja de
Sabifanigo las margas dan lugar a una de estas depresiones erosivas que constituyen la
prolongacion oriental de la Canal de Berdun. A partir de Jaca hacia el este pasa a denominarse
Val Ancha/Val Estrecha, y finalmente penetra en la parte noreste de la Hoja de Yebra de
Basa (210) siguiendo los afloramientos margosos del valle del rio Basa y estrechandose
progresivamente hacia el este.

Enla Hoja de Sabifidnigo la Depresion Media se subdivide en dos corredores paralelos alargados
de oeste a este y separados por una alineacion estructural intermedia que corresponde al
afloramiento subvertical de la arenisca de Sabinanigo, del Eoceno superior, que constituye el
flanco sur de una estructura anticlinal.

El surco septentrional es el mas amplio y se conoce con el nombre de Val Ancha, excavada en
niveles margosos gris-azulados del Eoceno medio y superior que forman parte de los nucleos
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del anticlinal de Sabinanigo y del sinclinal de Espuéndolas. La depresion tiene 16 km de
longitud y su fondo queda colgado unos 130 m sobre los valles de los rios Gallego y Aragén.

Inicialmente SOLE SABARIS (1942) sefalé que la Val Ancha debfa tratarse de un valle
abandonado del rio Géllego, que fluiria hacia el oeste para unirse al Aragén, siendo
posteriormente capturado hacia el sur por un afluente del rio Guarga. No de otra forma podria
imaginarse la existencia de un gran valle que no esta recorrido por ningun rio importante y
que, de acuerdo con la hipotesis de SOLE SABARIS (1942), seria un valle muerto. La existencia
de una terraza alta (140 m) al oeste del Géllego se consideraba un testimonio de los depdsitos
abandonados por ese rio a su paso por la Val Ancha. No obstante MARTI BONO y SOLE
SABARIS (1971) demostraron que no existen argumentos suficientes que corroboren esta
hipotesis, pues la terraza anteriormente citada no es del Géllego (carece de cantos de granito
y de materiales paleozoicos) si no del rio Aurin. El gran corredor puede haberse formado por
retroceso progresivo de glacis de erosion, tal como se ha demostrado en otras regiones.

El sequndo corredor, la Val Estrecha, se sitia mas al sur, formando un valle subsecuente de
poca amplitud, abierto en las margas azules de la Fm. Pamplona, pero sin el valor morfoldgico
que poseen la Val Ancha y la Canal de Berdun. Al este del rio Gallego la depresion media
queda cerrada por los relieves estructurales de las cuestas de arenisca del flanco norte del
anticlinal de Sabifianigo y de los conglomerados de Santa Orosia, generandose un piedemonte
complejo que se prolonga por el norte del rio Basa, fuera ya de la Hoja.

El cabalgamiento de Oturia se manifiesta en la existencia de un gran frente de cuesta en
el flysch cabalgante y que es el que da la envergadura principal al relieve. En todo este
sector suroriental de la Hoja las formas derivadas de la estructura son las que dominan el
paisaje. Asi sucede, por ejemplo, en el sinclinal de Monte Serradiblo y en el sinclinal de Santa
Orosia, ambos con los consiguientes relieves en cuesta derivados. Los conglomerados de
Santa Orosia, muy resistentes, evolucionan también hacia sendos relieves en cuesta muy
bien definidos, escalonados hacia el este en grandes escarpes. Finalmente, las areniscas de
Sabifidnigo, en pliegue sinclinal con el eje buzando hacia el este, configuran un magnifico
frente de cuesta en abanico, seccionado por diversos torrentes (barranco de las Gargantes,
barranco Sol Plano) que fluyen hacia el Géllego. Estas mismas areniscas son las que forman
una alineacion continua entre la Val Ancha y la Val Estrecha y que ha quedado individualizada
muy significativamente por erosién diferencial.

Otro tanto sucede con la prolongacion de Pefia Oroel, constituida por conglomerados y
areniscas resistentes a la erosion. Relieves en cuesta y crestas verticales son los elementos
basicos de la morfologia.

4.2. LA EVOLUCION DE LAS VERTIENTES

El mapa geomorfoldgico demuestra la diferente evolucion de vertientes en el flysch y en
las margas. Para el flysch se conoce bastante bien la distribucion espacial de los diferentes
procesos geomorfolégicos desde el estudio de GARCIA RUIZ y PUIGDEFABREGAS (1982).
Recientemente a partir de sistemas de informacion geogréfica, GONZALEZ et al. (1995)
han estudiado la evolucién de vertientes en diferentes litologias incluido el flysch, y sus
conclusiones son similares a las del trabajo anteriormente citado. El mapa geomorfolégico
de Sabifidnigo aporta unos resultados en la misma linea, demostrando que el flysch, como
otras litologias, esta afectado por un sistema morfoldgico que es el resultado de la interaccién
compleja de varios procesos bajo determinadas condiciones climaticas y de usos del suelo.
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Quizas el fendmeno que mdés llama la atencion dentro del flysch es el predominio de los
movimientos en masa. Los hay profundos, con una cicatriz de arranque con plano rotacional
gue afecta al substrato, y una lengua mas o menos alargada que se ha desplazado unas
decenas 0 unos cientos de metros en el sentido de la pendiente. Estos desprendimientos son
muy frecuentes sobre todo en los valles de la Garcipollera y del Aurin, asi como en el frente
meridional del flysch que mira hacia la Val Ancha. En todos los casos se hallan vinculados
a zonas de debilidad (fracturas, presencia masiva de arcillas, frente a areniscas). Algunos
muestran signos de actividad relativamente reciente, con la cicatriz de arranque bien visible
y signos de corrugamiento en la lengua, pero en otros casos la cicatriz se encuentra muy
difuminada y solo puede intuirse a partir de la fotografia aérea.

Los movimientos en masa pueden ser también de entidad menor, como sucede con los
deslizamientos planares, los I6bulos de solifluxion y las coladas de piedras. Los primeros
afectan al suelo potente instalado sobre el flysch, especialmente en laderas rectilineas
préximas a las divisorias; constituyen una forma tipica de los ambientes desforestados durante
la Edad Media como consecuencia de la pérdida de estabilidad tras la deforestacion de la
parte superior del bosque. Los I6bulos de solifluxién estan presentes en zonas con importante
acumulacion de suelo y concentracion de humedad. Por su parte, las coladas de piedras
tienen una distribucion muy aleatoria pero parecen controladas por la deforestacién de la
montana media y el pastoreo; su presencia es muy frecuente en el valle del Aurin y sobre todo
en la Garcipollera y en las laderas mas meridionales del flysch, donde la debilidad estructural
es mayor por la presencia de fracturas ligadas al cabalgamiento del flysch sobre las margas.

La actividad del arroyamiento superficial es también patente en la formacién de incisiones
paralelas, especialmente en el antiguo piso superior del bosque, y de cabeceras activas de
torrentes que muestran una notable actividad erosiva (cabecera del rio ljuez, barranco de
Asun en el rio Aurin y cabecera del barranco de Sia, en el Cotefablo).

En las margas de la depresién media la actividad geomorfolégica se concentra en lugares muy
especiales: bordes de glacis y de terrazas y en los alrededores de Espuéndolas. Es alli donde se
aprecia el tipico sistema de evolucién de las margas, con la formacion de areas acarcavadas,
espacialmente restringidas en general, por la facilidad con que se erosionan estos materiales
una vez se ha desmantelado el suelo.

También se puede constatar la presencia de grandes movimientos en masa en forma de
lengua afectando a depdsitos cuaternarios cuando estos son potentes. Esto ocurre en la
cabecera del barranco de Espuéndolas. Una antigua cuenca de recepcién de cabecera de
torrente se rellené de fragmentos de arenisca y limos procedentes de las laderas superiores
del flysch durante algun periodo frio cuaternario (probablemente el maximo glaciar). La
evolucion posterior del torrente inestabilizd este depdsito, que ha descendido en forma de
grandes coladas de piedras en diversas ocasiones.

5. HISTORIA GEOLOGICA

En la Hoja de Sabifianigo afloran rocas sedimentarias del Cretacico Superior, Paleoceno,
Eoceno, Oligoceno asi como dep6sitos, generalmente no litificados, del Cuaternario.

El Cretacico Superior se apoya discordante sobre el basamento hercinico o del Estefaniense

59



y Pérmico post-varisco, tal y como se observa en la vecina Hoja de Sallent de Géllego, al
norte de la Hoja de Sabifanigo. La ausencia de Tridsico en facies germanicas (Buntsandstein,
Muschelkalk y Keuper) asi como de Jurasico hay que interpretarla como una laguna
estratigrafica producida por erosién durante la extension del Cretécico Inferior. Esta laguna
de erosion es menos intensa hacia el sur; asi, dentro de la Hoja, en el sondeo Serrablo 1 esta
preservada parte de la serie triasica. De la extension del Cretacico Inferior no hay registro
estratigrafico en el territorio de la Hoja, al corresponder a un bloque estructural elevado. La
historia geoldgica de la extension del Cretacico Inferior se extrae del estudio de las cuencas
sedimentarias colindantes, de esta edad, y de su inversion estructural durante la orogenia
pirenaica (VERGES y GARCIA-SENZ, 2001).

Entre los diversos autores que se han ocupado del estudio del Cretacico Superior sur-pirenaico,
desde la optica de la evolucion de la cuenca sedimentaria y su relaciéon con la evolucién
estructural (SOUQUET, 1967; PUIGDEFABREGAS y SOUQUET, 1986; SIMO, 2004; entre
otros muchos), hay coincidencia en considerar dos grandes megasecuencias. Una inferior,
hasta el Santoniense Inferior, y una superior que incluiria desde el Santoniense Superior al
Maastrichtiense.

Las rocas sedimentarias de la megasecuencia inferior afloran en la vecina Hoja de Sallent de
Gaéllego y corresponden a facies de plataforma carbonatica somera (calizas con foraminiferos,
margocalizas dolomiticas y calizas micriticas con Pithonella). Esta sucesion de facies indicaria
una progresiva profundizacion relativa, coherente con el esquema de SIMO (2004) para
la Cuenca Surpirenaica Central. Este esquema muestra la sucesién de tres secuencias
sedimentarias con una geometria de margen carbonatico retrogradacional escalonado.
Estas plataformas evolucionan hacia el Noroeste a facies de cuenca. PUIGDEFABREGAS vy
SOUQUET (1986) interpretan a esta megasecuencia como correspondiente a un Ciclo de
cuenca sedimentaria tipo “Wrench” con una subida relativa del nivel del mar importante y un
aumento considerable de las dimensiones de la cuenca (transgresion Cenomaniense).

El limite entre ambas megasecuencias viene marcada por una discontinuidad estratigrafica,
caracterizada en el entorno de la Hoja por un contacto erosivo sobre los materiales de la
megasecuencia inferior (VAN DER VOO, 1966; SOUQUET, 1967), que puede llegar a
superponer a los materiales de la megasecuencia superior directamente sobre el basamento
hercinico (SOUQUET, 1967). Esta discontinuidad estratigréafica tiene un gran desarrollo
regional y marcaria el paso a una situacion compresiva (PUIGDEFABREGAS y SOUQUET, 1986)
que, en el Pirineo Central, estd caracterizada por el emplazamiento de la Unidad Bdixols —
Turbén durante esta megasecuencia superior.

Las rocas sedimentarias de la megasecuencia superior corresponden a calizas arenosas rojas,
gue no afloran en la Hoja, calizas bioclasticas y calizas con rudistas, y calizas arenosas y areniscas
margosas (Areniscas de Marboré). En su conjunto corresponde a una gran megasecuencia
transgresiva-regresiva, expansiva con relacion a la megasecuencia inferior (SIMO, 2004).
La paleogeografia es idéntica a la megasecuencia inferior, con facies de plataforma hacia
el Sur y Sureste y facies de cuenca hacia el Norte y Noroeste. Las facies que afloran en
la Hoja corresponden a plataforma somera aunque, hacia el Noroeste, en la vecina Hoja
de Sallent de Gallego, ya pueden identificarse claramente facies de margas y margocalizas
(correspondientes a la parte distal de la rampa carbonética) entre las facies de plataforma
carbonatica del Campaniense y las Areniscas de Marboré (Campaniense — Maastrichtiense).
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Mas hacia el Noroeste, en la Hoja de Zuriza (118), estas margas estan excavadas parcialmente
y el surco resultante fue rellenado en “onlap” por turbiditas (Turbiditas de Longuibar)
(TEIXELL, 1990).

El limite entre el Cretacico y el Paleoceno viene marcado en afloramiento (Sierras Interiores)
por una discontinuidad estratigrafica importante que se caracteriza por ser un limite litolégico
neto entre las Areniscas de Marboré y las Dolomias de la Fm. Salarons. Mas al Sur, en el
subsuelo de la Hoja, por ejemplo el sondeo Serrablo-1, corté facies rojas garumnienses en
este transito.

En afloramiento (Sierras Interiores) el Paleoceno estad representado por las dolomias de la
Fm. Salarons y las calizas de la Fm. Gallinera (pp.). En ambos casos se trata de facies marinas
depositadas en una plataforma somera cuya evolucion a cuenca se realiza hacia el noroeste
(PLAZIAT, 1981; BACETA etal., 2004). Se reconocen varias secuencias transgresivas — regresivas
(BACETA et al., 2004), cuatro de ellas integramente paleocenas, interpretadas en términos de
variaciones relativas del nivel del mar. Aunque en estas secuencias varia la intensidad de las
transgresiones, con tendencia a interesar paulatinamente dreas méas orientales y meridionales,
la posicion de los méargenes de plataforma se mantuvieron relativamente estables en el
noroeste de Navarra, con las facies de surco o cuenca en Guipuzcoa (BACETA et al., 2004).
Esta estabilidad en los limites paleogoegréficos en las sucesivas secuencias paleocenas ha
sido interpretada en términos de estabilidad estructural en transito entre las condiciones
del Cretacico superior a las de cuenca de antepais durante el Eoceno (PUIGDEFABREGAS vy
SOUQUET, 1986).

La sedimentacién durante el Eoceno tiene la configuracion tipica de las cuencas de antepais,
asimétricas, con un margen de antepais con desarrollo de plataformas carbonéticas someras,
un surco inicialmente muy subsidente y sedimentacion detritica en facies profundas (flysch)
gue evoluciona hacia el techo a facies someras y continentales (molasas). Al mismo tiempo la
geometria de los depdsitos muestra la migracion de facies hacia el antepais (ver BARNOLAS
y GIL-PENA, 2001).

La base del Eoceno viene representado en las Sierras Interiores (corte de Santa Elena, en el valle
de Tena, ROBADOR et al., 1990) por un nivel de margas con Nummulites aff. minervensis. De
acuerdo con PUJALTE et al. (2003) en secciones mas occidentales (norte de Navarra) en estas
margas y en las facies detriticas que le siguen se encontraria el maximo térmico (PETM) cuya
base marca, por definicién, el limite Paleoceno — Eoceno. Este evento se reconoce por una
excursion negativa de isétopos de Carbono (8'3C).

El Eoceno se inicia con facies de plataforma carbonatica somera (parte superior de la Fm.
Gallinera) cuyos afloramientos se localizan en las Sierras Interiores. Estas calizas de plataforma
se extienden hacia el sur, en el subsuelo de la cuenca eocena, y solo son expuestas a favor
de altos estructurales (anticlinales de Boltaia y Balces, sierras de Leire e lllon, Foz de Biniés,
Sierras Exteriores) fuera del area representada en esta Hoja. En la superficie de la Hoja los
Unicos datos existentes de estas calizas corresponden a los obtenidos en los sondeos de
investigacion de hidrocarburos. La informacién existente (Sierras Interiores, anticlinales de
Boltafia y Balces, Sierras de Leire e lllon, Sierras Exteriores) permite observar que las calizas de
plataforma son progresivamente mas modernas hacia el sur (antepais) segin una geometria
retrogradacional escalonada (BARNOLAS et al., 1991; BARNOLAS y TEIXELL, 1994). En las
Sierras Interiores el techo de las calizas de plataforma eocena serfa del llerdiense inferior
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(ROBADOR et al., 1990). En el anticlinal de Boltana el techo de las calizas de plataforma se
sitta dentro del Cuisiense medio (MOCHALES et al., 2012). En las Sierras Exteriores (Argufs)
practicamente toda la sucesién eocena en facies de plataforma carbonatica somera esta
dentro del Luteciense siendo su techo de edad Luteciense superior (RODRIGUEZ-PINTO et al.,
2012).

En las zonas mas internas de la cuenca (Sierras Interiores) sobre las calizas de plataforma
somera se disponen directamente facies de rampa distal y talud (unidad cartogréfica 6)
a las que suceden las turbiditas siliciclasticas del Grupo Hecho. Estas turbiditas presentan
paleocorrientes al noroeste, segun la direccion del surco sedimentario, y tienen intercaladas
grandes megacapas de carbonatos resedimentados, procedentes de la destruccién del margen
de la plataforma meridional (antepais). La disposicion de las turbiditas del Grupo Hecho sobre
el margen de plataforma carbonéatica meridional es en onlap con hiatos significativos en el
trénsito entre ambos grupos de facies (LABAUME et al., 1985). La edad del Grupo Hecho
incluiria probablemente desde la parte mas alta del Cuisiense medio al Luteciense superior (ver
texto de la memoria). Esta disposicién en onlap de las turbiditas sobre las facies de plataforma
carbondtica muestra, por una parte, el progresivo hundimiento de la plataforma de antepais
y, por otra, la migracién simulUtanea del surco turbiditico en esta misma direccion.

La formaciéon del surco sedimentario, con el consiguiente hundimiento de la plataforma
carbonatica del margen de antepais y la consiguiente migracion del surco en esta misma
direcciéon estd en relacién con el engrosamiento orogénico pirenaico. Segun TEIXELL
(1996) estaria en relacion con la inversion de la cuenca del Cretécico Inferior y el inicio del
emplazamiento de la unidad estructural de Lakora. Gran parte de la deformacién interna
observable en la cuenca de Jaca estaria en relacién con la progresion de este cabalgamiento
en niveles estructurales superiores (sistema de Larra; estructura de Boltana, etc.) (TEIXELL,
1996).

Sobre el Grupo Hecho se disponen margas azules de plataforma somera (Margas de Larres
y de Jaca — Arguis) que llegan a disponerse también en onlap sobre los carbonatos de
plataforma en las Sierras Exteriores. Las margas de Jaca y Arguis, evolucionan verticalmente
y lateralmente, hacia el este, a facies deltaicas y de transicion que, a su vez, pasan a facies
contientales. La base de estas facies margosas de plataforma serfa todavia Luteciense superior,
en rapido transito al Bartoniense mientras que el techo de los sedimentos marinos habria
que situarlo en el Priaboniense inferior (CANUDO et al., 1988; CANUDO y MOLINA, 1988;
CANUDO, 1990; COSTA et al., 2010).

El transito entre las facies marinas a las facies de cuenca sedimentaria endorreica se realizd
durante el Eoceno Superior (Priaboniense). En este transito se depositaron evaporitas (sales
sédicas y potasicas asi como yeso) en el centro de la cuenca (Cuenca potasica de Navarra)
mientras que, en las zonas marginales de la cuenca, como el sinclinorio del Guarga, estan
representadas por discontinuidades y sedimentos marginales de la cuenca que muestran en
parte las condiciones anémalas de salinidad de la misma (ver MANGIN, 1962; RAAF, 1964;
PUIGDEFABREGAS, 1975; ORTI et al., 1985; PAYROS et al., 2000).

A partir de final del Eoceno y durante el Oligoceno la sedimentacion de la cuenca tuvo lugar
exclusivamente en facies continentales, dada la desconexién de la Cuenca surpirenaica con
el Océano y su caracter endorreico. La mayor parte del Grupo Campodarbe, en el sinclinorio
del Guarga, pertenece a este ciclo siendo los Ultimos sedimentos registrados en la Hoja. El
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margen norte de la cuenca se situd en areas proximas a su limite actual de afloramiento, en
el borde norte del sinclinorio del Guarga, como muestran las facies proximales de abanicos
aluviales de Santa Orosia, Pefia Oroel y San Juan de la Pefa (entre otros). En los cantos de
estos abanicos dominan los que proceden de las turbiditas del Grupo Hecho lo que denota
la inversién de relieve producida entre el Eoceno medio y el Eoceno superior y la importante
migracion de la cuenca hacia el antepais. Segun TEIXELL (1996) esta inversion de relieve y
migracion del borde de cuenca hacia el sur estaria en relacion con el inicio del emplazamiento
de la unidad estructural de Gavarnie.

Las etapas finales de la evolucién pirenaica no estan registradas por sedimentos en la
superficie de la Hoja. Corresponden al final del Oligoceno e inicio del Mioceno cuando el
frente de la deformacion se trasladé al frente de las Sierras Exteriores (emplazamiento de las
mismas) y el margen septentrional de la cuenca sedimentaria se situ6 en su borde meridional,
en el contacto con el relieve de las Sierras emergentes. Segun TEIXELL (1996) esta etapa se
corresponde con el emplazamiento del cabalgamiento de basamento del Guarga y a ella hay
que atribuir los pliegues y estructuras mayores que afectan al sinclinorio.

La evolucién de la red de drenaje presente en la Hoja esta en funcion de la evolucion del
relieve. Como hemos indicado, el emplazamiento de la Unidad de Gavarnie (TEIXELL, 1996),
generd la inversion de relieve y levantamiento progresivo del antiguo surco turbiditico, Sierras
Interiores y Zona Axial. Este relieve se erosiond desde el Eoceno superior dando lugar al inicio
de la formacion de la red de drenaje en la Hoja y a la sedimentacién de abanicos aluviales,
cuyos apices se situaban cerca de la zona sur de afloramiento actual de las turbiditas. Esta
red de drenaje evolucion6 por la incorporaciéon posterior al relieve del sinclinorio del Guarga
y Sierras Exteriores (emplazamiendo de la Unidad del Guarga, TEIXELL, 1996) situandose el
margen de la cuenca al sur de las Sierras Exteriores. Durante el Plioceno, después de la crisis
Messiniense (BABAULT et al., 2006), la Cuenca del Ebro es capturada hacia el Mediterraneo
por el rio Ebro que incorporoé progresivamente a su red de drenaje la que se habia desarrollado
con anterioridad en los margenes de la cuenca.

Sobre la red de drenaje actual solo quedan restos morfolégicos y de depdsitos relativamente
modernos. El eje de drenaje principal, el rio Géllego, fue ocupado por el hielo durante las
glaciaciones pleistocenas. Las restos morrénicos permiten delimitar tres fases glaciales con
arcos morrénicos frontales (Sabifanigo, Aurin y Senegiié) con edades obtenidad de 155+24 a
156+7 ka, 69+8 a 66+4 ka y 35+3 a 36+2 ka respectivamente (SANCHO et al., 2004; PENA
etal., 2004; LEWIS et al., 2009). La deglaciacion completa del valle, en la Hoja de Sabifidnigo,
ocurrié con anterioridad a 21 ka segun datacién de los restos morrénicos de Paul de Bubal
(MONTSERRAT, 1992). El espesor de hielo acumulado en el valle del Géllego alcanzé los 300
m en Biescas 0 400 m en Santa Elena, al cortar las calizas del Terciario (SERRANO, 1991 ay b).

6. GEOLOGIA ECONOMICA
6.1. HIDROCARBUROS

La Hoja de Sabifidnigo incluye la casi totalidad del campo de gas del Serrablo. Las posibilidades
de este campo fueron puestas de manifiesto durante la perforacién del sondeo Serrablo-1
en Isin, término municipal de Sabifanigo, en el afno 1979 por ENIEPSA, empresa del INI,
fusionada en 1984 con HISPANOIL, ambas por entonces pertenecientes al Instituto Nacional
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de Hidrocarburos, e integrada en el Grupo REPSOL como REPSOL Exploracion en 1987, dentro
del INH. El Grupo REPSOL fue privatizado paulatinamente a partir de 1989.

La perforaciéon del sondeo Serrablo-1 evidencio la existencia de tres almacenes potenciales
en la estructura. Un almacén superior, en las megacapas de carbonatos resedimentados
interestratificadas entre las turbiditas del Grupo Hecho; un almacén potencial intermedio,
formado por las calizas de plataforma del Paleoceno — Eoceno inferior y por el Cretacico
superior, situados en el anticlinal de blogue superior de la ldmina cabalgante perforada, y un
almacén potencial inferior, formado por las Calizas eocenas y paleocenas cabalgadas y selladas
por unos 400 m de turbiditas por debajo del cabalgamiento. Solo el almacén superior, en las
megacapas carbonaticas del Grupo Hecho resulté ser productivo. Durante la perforacion del
segundo sondeo de investigacion, el Serrablo-3, perforado en el mismo afo en el valle del
rio Aurin, tuvo lugar un accidente con la erupcion de gas que tardd tres meses en sofocarse
y que evidencié la importancia del yacimiento. La fase exploratoria del campo para su puesta
en explotacion perdurd hasta 1982 y su explotacion fue realizada entre los afos 1984 y 1989.
A partir del afio 1991, por acuerdo de compraventa entre REPSOL y ENAGAS, el yacimiento
es utilizado como almacenamiento de gas natural con gestion directa de ENAGAS a partir de
1996 (GONZALEZ-JULIA, 2003).

En su etapa de explotacion la produccion total del yacimiento fue de 965 MNm? de gas.
Como almacén de gas natural los parametros iniciales (1991) eran de una capacidad de
inyeccion inicial de 1,4 MNm? al dia y una capacidad de extraccion de 2,2 MNm? al dia. El
desarrollo del yacimiento, con nuevos sondeos y compresores aumenta significativamente la
capacidad del yacimiento en términos de inyeccion-extraccion. Ya en 1996 esta habia pasado
a serde 2,4y 3,5 MNm? respectivamente (GONZALEZ-JULIA, 2003).

Para CAMARA et al. (1988) la roca madre son las margas de Burgui y otros niveles de la
serie turbiditica. Los hidrocarburos se habrian generado y migrado en las etapas finales de la
deformacion paledgena. DIAZ-MERINO et al., (2003) sefialan como roca madre a las margas
hemipelagicas del Ypresiense con un espesor de unos 300 m. En ambos casos se refieren,
como roca madre fundamental, al tramo margoso perforado en los sondeos entre las facies
de plataforma carbonatica de la base del Terciario y las turbiditas siliciclasticas del Grupo
Hecho. Corresponderia a kerogeno de tipo Ill con TOC (carbén orgéanico total) por debajo del
0.6% y Ro (reflectancia de la vitrinita) (%) situado entre 1.0 y 1.3. La mala calidad de la roca
madre se veria compensada por su espesor (DIAZ-MERINO et al., 2003).

La roca almacén la constituyen las megacapas carbonaticas intercaladas en la serie turbiditica.
En total se han reconocido cuatro megacapas carbonaticas intercaladas en la serie turbiditica
del campo del Serrablo. Estas megacapas son, de base a techo, Jaca, supra-Jaca, Aurin y
Gaéllego. Solo las megacapas de Aurin y Jaca han sido objeto de explotacion. La terminologia
de estas megacapas es propia del yacimiento y no debe confundirse con la utilizada en
cartografia de superficie; su correlacién con las megacapas aflorantes no est4 establecida
pero, por su posicion estratigrafica y estructural podemos pensar que corresponden a las
megacapas superiores (5 y superiores). La porosidad de estas megacapas (Aurin y Jaca) es muy
baja, con rangos entre el 1.5y el 2.0 %. Sin embargo hay una alta permeabilidad y unos ratios
de produccion elevados en los sondeos verticales originales debido a la fracturacion existente
(SOTOMAYOR, 1989; DIAZ-MERINO et al., 2003, 2005).
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El yacimiento es del tipo trampa estructural, en anticlinales fracturados mientras el sello lo
constituyen las margas de la serie turbiditica del Grupo Hecho suprayacentes. La explotacion
interes6 a dos estructuras; la mas oriental, denominada del Aurin porque en ella la megacapa
productiva fue la del Aurin con dos sondeos de extraccion (Serrablo-3 y Serrablo-5). La
estructura occidental se denomind Jaca porque la megacapa productiva fue la de Jaca con
dos sondeos de extraccion (Jaca-2 y Jaca-17). En la fase inicial de su aprovechamiento como
almacenamiento subterrdneo de gas natural estos cuatro sondeos han sido los utilizados para
inyeccion-extraccion (GONZALEZ-JULIA, 2003).

La estructura del Aurin se sitUa al norte de Sabinanigo en el valle del rio Aurin. Es una estructura
anticlinal, de direccion ONO-SSE a favor de un cabalgamiento en la misma direccién que
limita al sur la estructura.

La estructura de Jaca se sitla al Oeste, entre Pardinellay Jaca. Su limite meridional lo constituye
el cabalgamiento de Jaca mientras que el limite septentrional lo constituye el cabalgamiento
de Oturia.

6.2. YACIMIENTOS MINERALES Y ROCAS INDUSTRIALES

En la actualidad no existe ninguna actividad extractiva en el ambito de la Hoja de Sabifanigo.
En el pasado mas o menos reciente han sido explotados los depdsitos aluviales recientes del
rio Gallego y del Aurin en las proximidades de Sabifidnigo y Senegué.

6.3. HIDROGEOLOGIA
6.3.1. Hidrologia

La red hidrografica existente en la Hoja de Sabifidnigo consiste en un curso principal, el rio
Gaéllego que atraviesa la Hoja en sentido Norte-Sur en su mitad oriental y un curso secundario,
el rio Aurin, afluente del rio Gallego en su margen derecha, y que confluye con el Géllego en
la parte meridional de la Hoja, en las proximidades de Sabifdnigo. En la margen izquierda del
rio Gallego confluyen, dentro de la Hoja, el Sia, el Olivan y el Basa. Ademas de los aportes
fluviales hay que considerar los aportes subterrdneos difusos, entre Polutuara y Biescas,
procedentes de las Sierras Interiores (Sierra Telera y Tendefera) a través de las importantes
surgencias de La Traconera y Los Batanes ITGE-DGA, 1996).

Ademas de estos cursos y sus afluentes menores existen areas de la Hoja que drenan al rio
Aragén y al rio Ara. En el cuadrante noroccidental de la Hoja transcurre el rio ljuez, en el
valle de la Garcipollera que es afluente del rio Aragén. En el cuadrante suroriental de la Hoja
transcurre el barranco de Otal que fluye hacia el valle del rio Ara.

El régimen fluvial del rio Géllego viene marcado por el régimen de precipitaciones, abundantes
en otono y primavera, ligeramente inferiores en invierno, con un minimo marcado en verano,
asi como por la persistencia de la innivacion en las zonas de cabecera durante el invierno y
su deshielo en primavera (GARCIA-RUIZ et al., 1985; MARIN, 1989; 1993; SANCHEZ-FABRE
y MARIN, 2000; GARCIA-RUIZ et al., 2001). LOPEZ-MORENO y GARCIA-RUIZ (2003) recogen
datos pluviométricos, entre 1964 y 1994, de las estaciones del Balneario de Panticosa, Sallent
de Gallego, Biescas y Sabifanigo (Tabla 1).
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Localidad Primavera | Verano Otoino Invierno Anual
Balneario Panticosa 398,3 260,3 499,9 418,4 1576,9
Sallent de Géllego 323,8 225,3 400,2 313,3 1262,6
Biescas 301,2 210,6 373,8 291,2 1176,8
Sabinanigo 2259 160,4 255,1 189,7 831,1

Tabla 1.- Distribucién estacional y anual de precipitaciones en la cuenca alta del rio Géllego
entre 1964 y 1994 (sequin LOPEZ-MORENO y GARCIA-RUIZ, 2003).

En el curso alto del rio Géllego, aguas arriba de la Hoja, hay tres embalses que regulan su
caudal (Gallego, en Sallent de Gallego con 0,2 Hm? de capacidad, Lanuza con 16,86 Hm?
y Bubal con 64,26 Hm?) para uso hidroeléctrico. Asimismo existen una serie de obras de
recrecimiento de ibones, para uso hidroeléctrico, en las cabeceras de los cursos de Aguas
Limpias (18,70 Hm3) y Caldarés (17,80 Hm3) (LOPEZ-MORENO y GARCIA-RUIZ, 2003). Dentro
de la Hoja existe el pequefio embalse de Sabifidnigo con 0,8 Hm? de capacidad. El efecto
de este sistema de embalses sobre las variaciones estacionales de caudal es pequefo dadas
sus dimensiones y uso (LOPEZ-MORENO y GARCIA-RUIZ, 2003) aunque ejercen una notable
influencia en el régimen fluvial, con una consiguiente disminucién de su torrencialidad por
su efecto en la laminacién de avenidas (OLLERO et al., 2004). Ocasionalmente, como ocurrid
en la crecida de Noviembre de 2003 (OLLERO et al., 2004), desembalses preventivos estan
en el origen de crecidas registradas aguas abajo de los embalses. En condiciones naturales
el rio Gallego ocasiona crecidas rapidas con un maximo bien marcado, con una distribucién
temporal de estas crecidas, entre octubre y junio, aunque predominantemente primaverales
(OLLERO et al., 2004).

Existen estaciones de aforo en el embalse de Lanuza y en Bubal. Para la estacién de aforo de
Bubal MARIN (1989) da esta serie de valores medios para los afos 1950 a 1980 (Anual: 13,9
m3/s; Enero: 6,8 m¥/s; Febrero: 7,7 m3/s; Marzo: 9,8 m/s; Abril: 18,7 m3/s; Mayo: 29,3 m?/s;
Junio: 30,6 m?/s; Julio: 17,2 m3/s; Agosto: 8,4 m3/s; Setiembre: 7,6 m3/s; Octubre: 11,2 m3/s;
Noviembre: 12,0 m¥s; Diciembre: 7,4 m3/s) aunque hay que tener en cuenta el efecto de las
presas en esta distribucion de caudales.

6.3.2. Aguas subterraneas

El 4rea geografica que abarca la Hoja de Sabifanigo pertenece integramente al Dominio
Pirenaico de Sinclinal de Jaca — Pamplona segun la terminologia de la CHE (1999) que se
corresponde con el denominado previamente como Sistema 67 (sinclinal de Jaca) en IGME
(1982). Dentro de este Dominio, el Informe de la CHE (1999) distingue dos Unidades
hidrogeoldgicas con presencia en la Hoja, la UH n°® 204 (Ezcaurre — Pefia Telera) y la UH n° 205
(Sierra — Tendefera — Monte Perdido) y cuyo limite entre ambas lo conforma el rio Géllego.
Mas recientemente, CHE (2011), introduce el término de “Masa de Agua subterranea”
en sustitucion de la Unidad hidrogeolégica. La novedad mas importante es que incluye al
Sinclinal de Jaca - Pamplona como “Masa de agua subterranea” y mantiene las dos Unidades
hidrogeoldgicas anteriores (Ezcaurre — Pefia Telera y Sierra — Tendefiera — Monte Perdido)
como “Masas de agua subterranea”.
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La “Masa de agua subterranea” de Pefia Ezcaurre — Pefa Telera (027) (CHE, 2011) corresponde
a las Sierras Interiores entre los cursos del Esca (valle de Roncal) en Navarra y del Géllego (valle
de Tena) en Aragén aungue incluyen, en esta unidad, calizas paleozoicas de la Zona Axial
que afloran en su proximidad. Los niveles permeables identificados en esta “masa de agua
subterranea” incluyen (CHE, 2011):

- Calizas del Devénico Medio — Carbonifero Inferior
- Calcarenitas y calizas con rudistas del Cretacico Superior
- Calizas del Paloeceno de la Foz de Biniés

- Calizas, dolomias, calcarenitas y brechas calcareas (Megacapas del Grupo Hecho) del
Paleoceno y Eoceno inferior

- Los aluviales y abanicos aluviales del Cuaternario

La incorporacién de las megacapas se reduce a la megacapa de Villantia (MC-3) debido a su
implicaciéon en la descarga del acuifero de las Sierras Interiores en el rio Aragon.

La “Masa de agua subterranea” de Sierra Tendefiera — Monte Perdido (027) (CHE, 2011)
corresponde a las Sierras Interiores al este del rio Gallego. El limite oriental de esta unidad
(CHE, 2011) se situaria en el curso del rio Cinca mientras que su limite meridional, se situaria,
al este de Torla, con el contacto con las turbiditas del Grupo Hecho y en el rio Ara al oeste de
Boltana. Los niveles permeables identificados son (CHE, 2011):

- Calizas del Devonico Medio — Carbonifero Inferior
- Calcarenitas y calizas con rudistas del Cretacico Superior
- Calizas, dolomias y calcarenitas del Paleoceno y Eoceno inferior

- Aluviales, morrenas, conglomerados, gravas y arenas y abanicos aluviales del
Cuaternario

La “Masa de agua subterranea” del Sinclinal de Jaca — Pamplona (030) (CHE, 2011) incluye
todos los afloramientos del Grupo Hecho, Margas de Pamplonay Arguis, y Grupo Campodarbe
situados al Oeste del anticlinal de Boltafia, hasta su limite occidental de afloramiento sutuado
al Oeste de Pamplona. Los niveles permeables identificados en esta unidad (CHE, 2011) se
reducen a las Megacapas de calizas resedimentadas existentes entre las turbiditas siliciclasticas
del Grupo Hecho y a los aluviales cuaternarios.

Limitandonos al territorio de la Hoja de Sabifanigo tienen interés especialmente los acufferos
desarrollados sobre las Unidades del Cretacico Superior, Paleoceno y Eoceno Inferior de las
Sierras Interiores. Estos acuiferos son de tipo karstico, con zonas de infiltracién situadas en las
zonas altas de las Sierras (Sierra Telera y Sierra Tendefiera) y zonas de descarga en los valles
fluviales (CUCHI'y SANCHO, 1990; ITGE-DGA, 1996; CHE, 2011). En el valle del rio Gallego
hay dos zonas de descarga con manantiales de considerable entidad, los de La Traconera y Los
Batanes situados en la zona de contacto entre los materiales calcareos de las Sierras Interiores
y las turbiditas del Grupo Hecho, a ambas margenes del rio Gallego. En la margen derecha
del rio Géllego el manantial de La Traconera (fuente de Santa Elena) desagua la zona de
lapiazes de La Espelunga (Sierra Telera) tal y como fue comprobado mediante trazadores por
el Instituto de Estudios Espeleoldgicos de Sabadell (IEES, 1979a, 1980, 1986). En la margen
izquierda, el sistema karstico occidental de la Sierra Tendefiera desagua en el rio Gallego
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(IEES, 1979b, 1980; PUCH, 1981, 1987; CERVELLO et al., 1983; SERRANO, 1995) siendo el
manantial de Los Batanes (La Gloriosa) su expresion karstica mas relevante (SARASA, 1988).
El caudal aforado por el conjunto de Los Batanes y La Traconera varia entre los 580 y 2150
I/s (ITGE-DGA, 1996).

Desde el punto de vista de caracterizacion hidrogeoldgica de los acuiferos de la Hoja (ITGE-
DGA, 1996) hay que considerar:

Acuiferos karsticos regionales al que corresponderia la Unidad hidrogeoldgica del
Alto Aragén — Alto Gallego y que corresponde a las “masas de agua subterranea” de
Ezkarrue — Pefia Telera y Sierra Tendefiera — Monte Perdido de CHE (2011).

Acuiferos en megacapas de calizas del flysch eoceno (Grupo Hecho).

Acuiferos detriticos multicapa. Corresponderian a los niveles de conglomerados y
areniscas incluidos en la Fm. Belsue — Atarés y en el Grupo Campodarbe.

Acuiferos detriticos aluviales. Cuyo exponente en la Hoja es el aluvial del Géllego,
ampliamente desarrollado al sur de Biescas.

7. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO

En el drea de la Hoja de Sabifidnigo, se proponen como Puntos de Interés Geoldgico los
siguientes afloramientos:
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2.

8

Morrena terminal de Senegué. Situada al este del pueblo de Senegué.

Depositos de obturacion glaciar en el complejo morrénico del valle de Aso. Observable
en las proximidades de Aso de Sobremonte, en la carretera que lleva a esta localidad
desde Biescas.

. Abanico aluvial del barranco de Sia. Bien visible desde la carretera de Biescas a Gavin,

a la altura de la central eléctrica de Biescas.

. Conglomerados de Santa Orosia. Relieve residual de los conglomerados eocenos de

Santa Orosia mostrando una transicion inferior con las margas infrayacentes. Punto
de interés sedimentolégico como ejemplo de abanico deltaico. Se observa en la pista
de Yebra de Basa a la Ermita de Santa Orosia. Desde el Santuario se tiene una buena
panoramica de la canal de Berdun. Se observa también el cabalgamiento de Santa
Orosia que coloca las turbiditas sobre los conglomerados.

. Pliegues en cascada en la serie turbiditica. Boca oeste del tunel de Gavin, en la

carretera del Cotefablo.

. Aspecto de megacapa carbonatica. Perfil a través de megacapa de Villanta (MC-3)

y de las areniscas del l6bulo de Broto. Carretera del valle de Tena, 3 km al norte de
Biescas.

. Anticlinal de Santa Elena. Buena vista de este espectacular pliegue que resuelve

la estructura de las sierras interiores en este sector. Pista forestal de orientacion
meridiana que parte de la carretera de Biescas a Betes, a 2 km de esta localidad.

. Surgencias de La Traconera y Los Batanes, junto a la fuente de Santa Elena, en

Biescas.
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