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INFORME ESTRUCTURAL DEL LA HOJA n° 254 GOSOL

TECTONICA ALPINA

Introduccién general del Pirineo

Los Pirineos son una cadena de montafnas producida por la colision de las placas Ibérica y
Europea durante la orogénesis alpina. Tienen una direccién general E-W, limitadas por la
depresion del Ebro, al S, y la depresién de Aquitania al N, con una longitud de 425 Km. Pero,
estructuralmente, la cadena alpina de los Pirineos tiene una longitud superior a los 1.100 Km., ya
gque es posible seguir la continuacion del orégeno en el océano Atlantico. Diversos autores
(Mattauer y Séguret, 1971; Séguret, 1972; Mattauer y Henry, 1974; Choukroune, 1976 ) han
distinguido una serie de unidades estructurales. De norte a sur se encuentra, en la zona mas
septentrional, la cuenca de antepais de Aquitania, la zona Norpirenaica, la zona Axial, la zona
Surpirenaica y la cuenca de antepais del Ebro. La parte meridional de los Pirineos esté separada,
de W a E, en tres grandes regiones geolégicas; el Pirineo occidental (Vasco-Cantabrico), el Pirineo
central (desde la falla de Pamplona hasta la estructura del Segre) y el Pirineo oriental hasta el
Mediterraneo. La estructura general esta constituida por un sistema de cabalgamientos con doble
vergencia, en el cual, el de vergencia sur tiene un mayor desarrollo que el de la zona septentrional.
Los cabalgamientos pueden involucrar tanto a materiales de la cobertera como al basamento
hercinico (Choukroune y ECORS Team, 1989; Roure et al. 1989; Mufioz, 1992).

La secuencia de emplazamiento de las grandes unidades del Pirineo es de bloque inferior,
incluyendo un apilamiento antiformal en la parte interna de la cadena que pliega las unidades
superiores (Losantos et al. 1988; Murioz, 1992). Se distinguen dos grandes grupos: el grupo de los
mantos superiores, que, actualmente, no involucran al basamento y estan constituidos
principalmente por materiales mesozoicos, y el grupo de los mantos inferiores, que si lo involucran
(Mufioz et al., 1983; Murioz et al. 1986). La evolucién del sistema de cabalgamientos condiciond la
formacién de las cuencas de antepais, en parte involucradas en el sistema de cabalgamientos
(Vergés y Martinez, 1988, Vergés, 1993).

La estructura de los Pirineos ha sido, durante muchos afios, considerada como totalmente
autdctona, con pliegues, fallas de desgarre y cabalgamientos de poca importancia. Ashauer (1943)
describi¢ el cabalgamiento de Vallfogona (Pirineo oriental) como una pequefia falla inversa y
Fontboté (1962) sugiri6 la existencia de un nivel de despegue bajo el anticlinal de Bellmunt, en el
antepais, respecto a la estructura pirenaica que afecta a la cuenca del Ebro. A pesar de las
corrientes autoctonistas de principios de siglo, diversas unidades ya fueron interpretadas como
aléctonas, como el caso de los mantos del Montgri (San Miguel de la Camara y Solé Sabaris,
1933) y de Figueres (Solé Sabaris, 1933). Posteriormente, se describieron las unidades de Bac
Grillera y Biure (Ashauer, 1943). A partir de los afios 70, los trabajos de diversos autores como
Seéguret (1972), Garrido-Megias (1973) y Choukroune (1976) pusieron de manifiesto la existencia
de un mayor nimero de unidades aléctonas en el Pirineo central y oriental, como los mantos del
Pedraforca y del Montsec, que habian sido descritos desde el punto de vista autéctono por Guerin-
Desjardins y Latreille (1962). A partir de la década de lo 80, los datos proporcionados por las
investigaciones de subsuelo de las compafiias de petroleo y del perfil de sismica profunda
(ECORS), pusieron de manifiesto el caracter aloctonista de las estructuras de los Pirineos. Dichas
estructuras estan formadas por la imbricacion y apilamientos de mantos de corrimiento, en donde
las unidades meridionales tienen un mayor desplazamiento sobre los materiales de antepais que
los septentrionales (Camara y Klimowitz, 1985; Mufioz et al., 1986; Choukroune et al.,1989; Roure
et al., 1989, Mufioz 1992;, Vergés, 1993, entre otros). A partir de las interpretaciones modernas de
los Pirineos se ha calculado un valor del acortamiento de los Pirineos superior a los 100 km.
Mufioz et al. (1986), a partir del corte a escala cortical ECORS, propone un acortamiento de 147
km. Estos valores son mucho mas elevados de los que implican las interpretaciones autoctonistas
de los autores de principio de siglo o de autores actuales, que siguen con criterios autoctonistas,
como Ullastre et al., (1987); Durand-Delga et al. (1989); Ullastre et al. (1990); Uilastre y Masriera,
(1996).



"0IX8} |9 U sepeyo seinjonlisa sajediound e| openiis uey s apuop ‘€6z A 262 162 'SS2 ‘¥SZ ‘€62 Z1¢ ‘'9l¢ seloy se| us epipusidwod ealg [9p [einjonise ewsnbs3:| einbi4

IT\.

0¥83 13d vONaIND

Sjugued
ap oudeiq

$70X109 3a OLNVW

r
= |

0BSIUOK 1BP W

Buello - H
saJoyalxa seuslg

s|jugues - o
Ugpo - 4
PeO 1B W

ous00bIl)

BwoD e -3
18X109 -

Jouajul
asusIAIM

jeteny - o
jesoy |181sed - g
BJJOJelp3d 19p Ul W

asusjuWInED _H ede)] Bl ap 0D -V
ealojeipad jop dns ‘W

S3ANOIOVZITISOL

[eupouls anbailg III
|eutpRue anballg |~|HI

ouepunoas ojuslwebleqe) Vv

lediuud ojusiwebleqey —ww—

sasualuwrued sopelswolbuo) E
(Jur asusioalT) 18QN0Y !

(ouznobi|o - Jouadns
ouaxty) sopelawicibuon E
ojuaweseg E

v0d04vdd3d
7130 YOM3dNS OLNVYA

$70X108 30 OLNVA D
D3ISINOW 130 OLNYW _H_

YoH04YHa3d
730 HOIIANT DANYW

1a¥0 130 OLNVW D

S3HOINILXI
SYHHIIS SV 30 OLNYIN

083 13a YONaNO H_



UNIDADES PRINCIPALES

El conjunto de hojas numeros: 254, 216, 292 y 291, estan situadas en las unidades meridionales
del Pirineo y abarcan parte del Pirineo central y oriental. La divisién de estas dos unidades es la
estructura del Segre. Desde los afios 70, diversos autores han considerado dicha estructura como
una falla de desgarre afectando al zécalo (Séguret, 1972; Garrido-Megias 1972 y 1973; Rosell y
Robles, 1975 Alvaro et al., 1979, Simon, 1981; Ullastre y Masriera, 1996). La realizacién del
sondeo petrolifero de Comiols en 1984 (Lanaja et al. 1987), puso de manifiesto la existencia de
Eoceno marino debajo del manto del Montsec, que juntamente con los trabajos de exploracion
petrolera, permitid una reinterpretacién de la falla del Segre como una zona de rampas laterales
(Camara y Klimowitz, 1985) o de rampas oblicuas (Clavell et al. 1988; Vergés, submited). A ambos
lados de la estructura del Segre se encuentran tres grandes unidades con series Yy
emplazamientos similares y por lo tanto correlacionables: el manto superior del Pedraforca
equivalente al de Boéixols, el manto inferior del Pedraforca, equivalente al del Montsec y Sierras
Marginales y el manto del Cadi (Figura 1). A pesar de que los mantos del Pedraforca estan
considerados como mantos superiores ya que, aparentemente, no involucran basamento, Vergés
(1993) considera que las unidades con basamento de Nogueres y Montsec de Tost estan ligadas
con dichos mantos.

PIRINEO ORIENTAL

Manto superior del Pedraforca

Esta constituida por materiales del Keuper, Jurasico (Lias y Dogger), una potente serie del
Cretacico inferior y parte de la serie del Cretacico superior (Cenomaniense superior -
Santoniense). Esta unidad ya habia sido interpretada como una klippe por Guerin-Desjardins y
Latreille (1962) siendo las unidades infrayacentes consideradas como autoéctonas. Posteriormente
Séguret (1972) definid el manto del Pedraforca como una subunidad dentro de la Unidad
Surpirenaica Central, emplazada por mecanismos gravitacionales. El manto del Pedraforca
comprendia tanto a la cuenca del Cretacico superior como del inferior emplazadas sobre
materiales eocenos. Vergés y Martinez (1988) dividen el manto del Pedraforca en dos unidades
estructurales totalmente diferentes: el manto superior del Pedraforca, formado por la inversion
tecténica de la cuenca del Cretacico inferior y el manto inferior del Pedraforca constituido
principalmente por la cuenca del Cretacico superior. Esta unidad equivale, estructuraimente, al
manto de Béixols del Pirineo central (Vergés y Martinez, 1988). Las capas presentan un fuerte
buzamiento hacia el sur y una estructura en sinclinal, con despegue a nivel del Keuper en la zona
septentrional. El cabalgamiento basal se entronca con el del manto inferior del Pedraforca en la
zona norte del macizo del Pedraforca, pero el retrocabalgamiento del Collell lo desplaza unos 2 km
hacia el oeste (Figura 1). La traza del cabalgamiento basal cierra por el Este en la zona del macizo
del Pedraforca, y en el Oeste en el macizo de Cloterons y del Puig Galliner. En la vertiente sur del
Pedraforca existen varios afloramientos de conglomerados discordantes sobre los materiales
mesozoicos del manto superior del Pedraforca (Roca Roja). Estos materiales presentan una
disposicién en abanico y son equivalentes a los conglomerados del Coll de la Trapa
correspondientes a la parte media del Garumniense. Por este motivo Vergés y Martinez (1988)
interpretaron que el manto inferior del Pedraforca queda fosilizado por materiales del Garumniense
(Figura 2). Este manto se puede dividir en tres unidades (Figura 1): la de Puig Galliner (zona
occidental), la de Cloterons (zona central) y la del macizo del Pedraforca (zona oriental). Dichas
unidades quedan separadas entre si por estructuras tecténicas y presentan una serie del
Cretéacico inferior mas joven hacia las unidades mas orientales. La unidad de Puig Galliner forma
un sinclinal suave con materiales del Jurasico y del Cretacico inferior. Por encima y hacia el este,
se sitta la unidad de Cloterons, con materiales del Jurasico y del Cretécico inferior, buzando hacia
el sur, formando un pequefio pliegue anticlinal invertido en la parte mas meridional, visible en las
cercanias de Gosol. La unidad de Cloterons queda separada de la del macizo del Pedraforca, por
una estructura de direccion NW-SE situada en el valle de Gésol. Esta estructura, probablemente,
es una falla sintecténica de la época de rifting del Cretacico inferior y delimitaba la geometria de
las cuencas. En la zona del macizo del Pedraforca, se observan dos unidades separadas por el



cabalgamiento del collado del Verdet. La unidad meridional estd formada por materiales del
Jurasico y una potente serie del Cretacico inferior con un fuerte buzamiento al sur, con las capas
formando un angulo de rampa con el cabalgamiento o se disponen en onlap sobre el Jurdsico. La
unidad septentrional forma un sinclinal y estd constituida por dos laminas cabalgantes de
materiales triasicos y jurasicos.
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Figura 2: Cortes generales N-S en la transversal del Pedraforca (Martinez y Casdliva, en prensa)
y unos kilémetros mas al este (Martinez et al. 2001). En la zona sur se observa la secuencia de
emplazamiento de las laminas meridionales del manto inferior del Pedraforca en sentido hacia el
traspais, tal como lo atestiguan los sedimentos sintecténicos.

La restitucién del corte estructural muestra que la inexistencia de la serie del Cretacico inferior en
el bloque inferior, pero si la serie del Jurasico y del Keuper, una geometria extensiva previa,
similar a la del manto de Boixols (Vergés, 1993; Berastegui et al. 1995). Vergés y Martinez (1988)
Interpretaron que el manto inferior del Pedraforca corresponde a la inversion tecténica de la falla
extensiva, de edad Cretacico inferior, durante el Cretacico superior, quedando fosilizado por
materiales del Garumniense del Coll de la Trapa (J en la figura 1). Posteriormente, Vergés (1993)
propone que la falla principal extensiva es la del Verdet y que la parte sur de la estructura
corresponde a un short-cut de la falla principal.
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Figura 3: a) corte compensado de la zona del macizo del Pedraforca con las relaciones
estructurales entre los mantos superior e inferior del Pedraforca, la unidad intermedia y el manto
del Cadi; b) corte restituido, en donde se observa la geometria de la cuenca extensiva del
cretacico inferior, el caracter sintecténico de la unidad intermedia y la erosién de la parte inferior de
la serie del futuro manto inferior del Pedraforca, por el efecto shoulder effect de la falla normal.

Figura publicada en Martinez et al. (2001).

Unidad Intermedia

La unidad Intermedia es una ldmina cabalgante de escasa potencia pero con continuidad
cartogréfica que aflora en el limite oriental del macizo del Pedraforca (Figura 1 y figura 3 a). En
Vergés (1993) se cita la existencia de una lamina cabalgante debajo del Pedraforca y se ha



definido como unidad intermedia en Martinez et al. (2001). En la zona septentrional de dicha
unidad, afloran materiales del Santoniense, hacia el sur y por encima de aquellos, contintan una
serie de brechas muy recristalizadas. Estas brechas estan constituidas, mayoritariamente, por
fragmentos subangulosos de tamafio medio de calizas del Cretacico inferior, del Cenomaniense y
del Santoniense, dispuestas en secuencia de montafia invertida en cuanto a edades y
composicién de los clastos se refiere, hecho que ha propiciado que algunos autores como Ullastre
et al. (1987) hayan considerado que la serie estaba invertida. Por encima de esos sedimentos se
encuentran margas grises y calizas con rudistas de edad Maastrichtiense, visibles en el frente de
la unidad y en su zona occidental (afloramiento singular de la carretera de Saldes a Gosol). Por
encima de dicho afloramiento se encuentra una serie reducida de facies Garumniense, formada
por arcillas rojas y areniscas con fragmentos de huevos de dinosaurios. La unidad Intermedia esta
limitada a techo por el cabalgamiento basal del manto superior del Pedraforca. Mediante su
cabalgamiento basal, la unidad Intermedia se dispone por encima de los materiales del
Campaniense-Maastrichtiense que forman el manto inferior del Pedraforca. Las geometrias
internas del cuerpo de brechas, observadas en el campo, inducen a suponer que pueden estar
estructuradas en un sistema imbricado de duplexs. El origen de esta unidad esta ligada al
emplazamiento del manto superior del Pedraforca (Martinez et al. (2001). En el corte restituido de
la figura 3 b se muestra el significado sintectonico de esta unidad. El desmantelamiento del manto
superior del Pedraforca, durante su emplazamiento, dio lugar a las brechas que se encuentran en
la unidad Intermedia y que tienen significado sintecténico. Estas brechas tienen una edad situada
entre el Santoniense y el Maastrichtiense (Campaniense?). Posteriormente se emplazé la Unidad
Intermedia transportando a la unidad anterior encima, incorporando un fragmento de Santoniese,
las brechas, una serie reducida del Maastrichtiense marino y sedimentos continentales de facies
Garumniense. Una vez terminado el emplazamiento de estas unidades, quedaron fosilizadas por
los conglomerados continentales de la Roca Roja y del Coll de la Trapa, con una edad que se
encontraria entre el Maastrichtiense superior y el Paleoceno. Segun Vergés (1993) el valor de
acortamiento, calculado a partir de un corte compensado, para las dos estructuras es de 11 Km.

Manto inferior del Pedraforca

Este manto corresponde, a grandos rasgos, a la unidad definida por Séguret (1972), y redefinida
por Vergés y Martinez (1988) al separar el manto superior del inferior. Esta unidad se encuentra
estructuralmente por debajo de las anteriores y por encima de los materiales eocenos del manto
del Cadi. En el area del Pedraforca, la parte mas baja esta formada por materiales plasticos del
Keuper que actian como nivel de despegue. Por encima sigue una serie reducida del Lias y, por
encima de ésta se dispone una serie potente del Cretacico superior. El nivel mas bajo, aflora en la
zona norte del manto y corresponde al Cenomaniense superior, seguido del Santoniense,
continuando una potente serie marina formada por calizas y margas del Campaniense y del
Maastrichtiense. A techo se encuentran las facies continentales del Garumniense, con los
conglomerados del Coll de la Trapa, que, juntamente con los conglomerados de la Roca Roja,
fosilizan el manto superior del Pedraforca, con una edad situada entre el Maastrichtiense superior
y el Paleoceno (Vergés y Martinez,1988). Hacia el sur se encuentran afloramientos reducidos de la
cuenca piggy-back del Eoceno inferior: en la unidad de Rasos, en el sinclinal de Espinalbet y en
Queralt. La relacion entre las unidades formadas por el manto superior del Pedraforca y la unidad
Intermedia, y el manto inferior del Pedraforca es de rampa en los dos bloques, tal como se
observa en la (Figura 3 a y Figura 2). En cambio, la relacién del manto inferior del Pedraforca con
la unidad subyacente (manto del Cadi) es practicamente de rellano o de rampa muy suave (Figura
3 ay Figura 2). El frente del manto superior del Pedraforca produce un pliegue invertido en bloque
inferior (manto inferior del Pedraforca) que deforma a los materiales del Garumniense y que
afecta, sensiblemente, a los lignitos garumnienses de Saldes.

En la zona septentrional préxima al macizo, se observa que el contacto entre el manto inferior del
Pedraforca y el manto del Cadi es claramente substractivo: entre el valle de Gresolet y el Collell,
desaparecen la parte baja de la serie del Cretacico superior, el Jurasico y el Keuper (Figura 3 a).
La ausencia de estos niveles se ha relacionado (Martinez et al. 2001) con la existencia de un alto
estructural que perduré durante el periodo Cenomaniense superior — Santoniense. Este alto
separaba esta parte de la cuenca en dos zonas, de las cuales la meridional corresponde al futuro
manto inferior del Pedraforca, segun la restitucion de la figura 3 b. Este alto estaria relacionado, o



bien con el levantamiento, y posterior erosién, del bloque inferior de una falla normal (“shoulder
effect’), o bien a procesos diapiricos del Keuper o, quiza, a una combinacion de los dos.

La estructura general del manto inferior del Pedraforca esta constituida por un gran sinforme, con
una serie de laminas cabalgantes imbricadas. Las mas septentrionales (Verd, Ensija-Vallcebre y la
Nou) tienen una serie de Cretacico superior mas potente que las meridionales (Coll de Port,
Rasos, Espinalbet). La secuencia general de emplazamiento de estas unidades es de bloque
inferior, pero la emergencia de dichas ldminas da lugar a la erosién de los relieves resultantes y la
sedimentacion de conglomerados sintectonicos en los paleorelieves con una edad que oscila entre
el Eoceno superior y Oligoceno. Este hecho constituye un freno en el avance de los
cabalgamientos, origindndose un emplazamiento fuera de secuencia de las laminas cabalgantes,
hacia el traspais. Esta caracteristica es claramente visible en la terminacion oriental (zona de
Vilada, Martinez et al. 1988), en el frente (zona de Guixers (Martinez et al. 1996) y en la rampa
oblicua de la zona del Cardener. Por ias caracteristicas sedimentarias y estructurales, las laminas
septentrionales del manto inferior del Pedraforca son equivalentes al manto del Montsec y las mas
meridionales a las sierras Marginales (Vergés et al. 1992).

La distribucién tridimensional de los materiales del Cretacico superior del manto inferior del
Pedraforca, sugiere que la geometria actual de dicho manto, esta controlada por la forma de la
cuenca. La serie mas potente, de facies mas distales y completa se encuentra en la parte mas
septentrional y, hacia el sur, los materiales son mas modernos, de facies mas proximales y menos
potentes (Bilotte, 1985, Vicens, 1992). Estas caracteristicas, también se observan en sentido este-
oeste (Martinez et al. 1991, Vergés et al. 1994).

Segun Puigdefabregas et al. (1986) y Burbank et al. (1992) el emplazamiento del manto inferior del
Pedraforca se inicia durante la deposicién de la formacion Corones (Cuisiense), pero la existencia
de la Brecha de Férnols y de las discordancias progresivas en materiales ilerdienses en el sinclinal
de Espinalbet, demuestran que, durante el llerdiense, ya se iniciaron las estructuras que,
posteriormente, formaran las laminas cabalgantes del manto inferior del Pedraforca. El
emplazamiento final se sitia sobre los yesos de Beuda y queda fosilizado- por los materiales
detriticos de la formacién Cubet, de edad Luteciense inferior (Martinez et al. 1988). En la figura 1
se han situado los afloramientos caracteristicoes en donde se observa dicha fosilizacion: A, Vilada;
B, Queralt, C, Guixers y D, La Coma. La restitucion del corte estructural da un valor total de
acortamiento de 36,2 km, de los cuales 27,4 km corresponden a la traslacion del manto y 8,8 km a
la deformacion interna (pliegues y laminas cabalgantes) (Vergés, 1993).

Manto del Cadi

El manto del Cadi esta limitado, al sur, por el cabalgamiento de Vallfogona, (Figura 1), el cual
representa el cabalgamiento basal (sole thrust) del sistema de cabalgamientos del Pirineo oriental
(Mufioz et al. 1986). El cabalgamiento de Vailfogona tiene una direccion predominantemente E-W
tendiendo a flexionarse en las proximidades de los Mantos superiores, llegando a presentar una
geometria triangular en la zona del Cardaner, relacionada con las rampas oblicuas del manto
inferior del Pedraforca y de la unidad del Port del Comte. A pesar de que en las memorias MAGNA
de las hojas contiguas 293 y 255 (Vergés et al. 1994 y Mato et al. 1994) se publicé que el
cabalgamiento de Vallfogona se entronca con el del manto inferior del Pedraforca en la zona de
Vilada, la cartografia actual ha permitido continuar dicha estructura hacia el oeste, quedando
fosilizada por conglomerados oligocenos en la zona de Cambrils. La estructura general del manto
del Cadi se caracteriza por un amplio sinclinal (sinclinal de Ripoll) de direccion E-W vy ligera
vergencia al S, formado por sedimentos terciarios y afloramiento de materiales del basamento, en
el flanco norte. Los materiales del basamento forman parte de estructuras antiformales, como el
caso del apilamilamiento del Freser en el Ripollés (Mufioz, 1985) y del apilamiento de la unidad del
Orri encima de Rialp (Vergés, 1993). En dichas estructuras se encuentran involucrados materiales
de cobertera entre las l&minas de basamento. El limite entre las estructuras antiformales y la
cobertera es el cabalgamiento de Serra Caballera, el cual, segiin Mufioz (1985) y Mufioz et al.
(1986), corresponde al limite norte del manto del Cadi. En este trabajo se opta, como en Vergés
(1993), por considerar que el manto del Cadi esta formado por el conjunto de las estructuras
antiformales de basamento y la cobertera, aunque existan estructuras de despegue entre ellas o
cabalgamientos menores como el de Prat d’Aguilo.



El emplazamiento del cabalgamiento de Vallfogona, en situacién de rampa sobre los materiales
del Eoceno superior-Oligoceno de la cuenca del Ebro, y el apilamiento de las estructuras de
basamento al norte, originan el sinclinal de Ripoll y el plegamiento de los mantos del Pedraforca.
La existencia de la cuenca evaporitica del Luteciense inferior (yesos de Vallfogona, Beuda y
Serrat), condiciona la estructuracion del manto del Cadi (Vergés et al. 1992). Los materiales
evaporiticos se encuentran tanto en el bloque superior como en el inferior, aunque el depocentro
de la cuenca se encuentra en el bloque inferior, como se observa en el sondeo del Serrat en el
Ripollés (Martinez et. 1997). El manto del Cadi empieza a emplazarse en el Luteciense inferior, tal
como lo atestiguan las discordancias angulares en el sinclinal de Ripoll (Martinez et al.1988;
Martinez et al. 1989 Mufioz et al. 1994 y Ramos et al. 2001). Este emplazamiento origina el
levantamiento del manto que se manifiesta con el cambio de las condiciones marinas a
continentales (formaciones Coubet, Bellmunt). La fosilizacién del manto del Cadi se observa en la
zona de Cambrils, en donde los conglomerados oligocenos fosilizan el cabalgamiento de
Vallfogona. El valor del acortamiento originado por el manto del Cadi es dificil de calcular, ya que,
depende de la extensién de materiales autéctonos eocenos por debajo del cabalgamiento de
Vallfogona, deducible sélo en algunas lineas sismicas de la zona del Ripollés y la Garrotxa (Clavell
et al. 1988; Martinez et al. 1997), o por necesidades de compensacion del corte tecténico. Por este
ultimo motivo, Vergés (1993) involucra materiales eocenos entre las unidades del Orri y Rialp
(estructura antiformal del basamento), y calcula valores de acortamiento entre 16 y 20 km.

Unidad del Port del Comte

Esta unidad corresponde a una lamina cabalgante dentro del manto del Cadi. Cartograficamente
tiene forma triangular y queda limitada, al este, por la falla del Cardaner, al oeste, cabalgada por
unidades de los mantos superiores y, al sur, cabalga a los materiales evaporiticos de la formacion
de Beuda del manto del Cadi (Figura 1). A partir del Coll de Jou hacia el oeste el cabalgamiento de
Vallfogona se entronca con el cabalgamiento basal del Port del Comte, hasta la zona de Cambrils
en donde queda fosilizado por los conglomerados oligocenos de la cuenca del Ebro. La estructura
interna esta formada por una serie de pliegues de direccidn general NE-SW con el nivel de
despegue situado en el Keuper (Guerin-Desjerdins y Latreille, 1962, Solé Sugrafies, 1973 y
Vergés, 1993) los cuales quedan cortados ortogonalmente por la falla del Cardener. El crecimiento
de estos pliegues es simultdneo a la sedimentacién del Eoceno inferior-medio, como lo
demuestran los cambios de potencias y de facies (Betzler, 1989) y la discordancia de la formacion
Pefia que recubre los pliegues de la zona de I'Arp, descrita en el apartado de estratigrafia. La
geometria de esta unidad presenta una zona de rellano en la parte meridional (aunque con
pliegues) y una zona de rampa en la parte mas septentrional, la inflexion corresponde al anticlinal
de la Tossa Pelada. Este anticlinal tiene una direccion NE-SW y presenta un cabeceo de sus ejes
hacia el noreste en la zona del Cardener y hacia el suroeste en la zona de Cambrils. El
cabalgamiento basal tiene una direccion principal NE-SW, aunque hacia poniente, tiende a
disponerse en direccion E-W. Estos cambios de direccién dan lugar a pliegues con las dos
direcciones, produciendo figuras de interferencias de pliegues, como el caso de la estructura de
Odén, en cuyo nlcleo aflora el Keuper. En la zona occidental, existe una estructura de direccion
NW-SE, con el nucleo formado por materiales plasticos del Keuper que corta las estructuras
circundantes, interpretado como el diapiro de Cambrils. La disposiciéon de los pliegues y de la
rampa frontal con una direccion NE-SW, marcan la direccién general de transporte de esta unidad,
relacionada con el emplazamiento de los mantos de la unidad central (Vergés, 1993), siendo la
falla del Cardaner una rampa lateral que indica la direccion del transporte del noroeste hacia el
sureste.

Cuenca del Ebro

La ultima cuenca de antepais, ligada al emplazamiento de las unidades meridionales pirenaicas,
corresponde a la cuenca del Ebro (Figura 1), constituida, principalmente, por sedimentos del
Eoceno superior y Oligoceno. Como ya se ha visto anteriormente, la separacién entre las unidades
aloctonas y los materiales autoctonos, es el cabalgamiento de Vallfogona (Pirineo oriental) y el
cabalgamiento surpirenaico (Pirineo central). A partir de los datos de subsuelo, proporcionados por
las investigaciones petroleras y el proyectoc ECORS, se ha constatado la continuacién de los



sedimentos eocenos varios kildmetros por debajo de los mantos de corrimiento (Clavell et al. 1988;
Choukroune y ECORS Team, 1989; Roure et al. 1989; Martinez et al. 1997). El emplazamiento de
los mantos origina una deformacién en los materiales del antepais, que se manifiesta por una serie
de pequefios cabalgamientos y pliegues ligados al cabalgamiento basal del sistema despegado,
éste se sitla segln la distribucion de las cuencas de evaporitas del Eoceno medio: la del
Lutecinese inferior (Fm Beuda), en la zona oriental, y la del Priaboniense (Fm. Cardona), en la
zona occidental (Vergés et al. 1992; Sans et al. 1996). El ascenso de nivel del cabalgamiento
basal del sistema pirenaico, en la cuenca del Ebro, pasa de la Fm. Beuda al nivel superior de la
Fm. Cardona, originando estructuras duplex, como en el anticlinal de Puigreig (Vergés et al. 1992).
La orientacion de los pliegues de la cuenca del Ebro pueden ser; NE-SW, NE-SW o E-W. Segun
los datos de subsuelo, los pliegues antiformales, situados en la zona norte (Oliana, Puigreig),
estan constituidos por un apilamiento de laminas de materiales del Eoceno (Vergés y Mufioz,
1990; Vergés, 1993), mientras que los pliegues situados en la zona central y meridional (Sanatlja,
Cardona, Suria), tienen el nivel de despegue en las sales de Cardona, las cuales se acumulan en
el nucleo de los anticlinales. Los datos de paleomagnetismo (Burbank et al. 1992 y Dinarés et al.
1992) muestran una rotacién antihoraria del anticlinal de Oliana, el cual tenia, inicialmente, la
direccion del de Puigreig, y, que posteriormente, roté debido al emplazamiento de la unidad central
surpirenaica. Por lo tanto, se puede considerar que el anticlinal de Oliana y el de Puigreig, a pesar
de tener direcciones diferentes, corresponden a la misma estructura (Vergés, 1993).

El emplazamiento de todas las unidades queda reflejado en los sedimentos conglomeraticos de la
cuenca de antepais, por la existencia de estructuras sintecténicas de crecimiento (growth strata)
como las discordancias progresivas espectaculares de Sant Loren¢ de Morunys (Riba, 1973) o las
del anticlinal de Oliana (Burbank et al. 1992). El cabalgamiento de Vallfogona, en situacion de
rampa sobre los sedimentos del Eoceno superior-Oligoceno, da lugar a la formacion de
discordancias progresivas en los conglomerados sintectonicos de la Fm. Solsona en S. Lloreng de
Morunys, las cuales estdn generadas, en su conjunto, por un sistema de rotacién (Ford et al. 1997)
y en los Ultimos estadios por un sistema de tridngulo de levantamiento (kink band migration)
(Suppe et al. 1977). Discordancias similares se pueden observar en los sedimentos del borde de la
cuenca del Ebro a lo largo del frente de cabalgamiento surpirenaico. Asi mismo, el levantamiento
de la unidad del Port del Comte y la flexion del anticlinal de Puigreig-Oliana, condicionan el
encauzamiento de los conglomerados mas modernos los cuales fosilizan las estructuras en la
zona de Odén-Cambrils (Vergés, 1993, Ford et al. 1997; Williams et al. 1998).

CRONOLOGIA DE LAS ESTRUCTURAS

Las primeras estructuras importantes que se detectan corresponden a la formacién de cuencas
extensionales producidas durante el rifting del Cretacico inferior (140-98 m.a.). En los inicios del
Cretéacico superior (Cenomaniense-Turoniense, 98-89 m.a.) la actividad extensiva cesa y las fallas
normales quedan fosilizadas por los sedimentos marinos. Durante el Campaniense-
Maastrichtiense (~ 70-75 m.a.) se produce la convergencia entre la placa Ibérica y la Europea,
originando la deformacion de las rocas por esfuerzos compresivos. Se empiezan a emplazar los
primeros mantos de corrimiento, los cuales corresponden a la inversién tectdnica de las fallas
normales previas, como el manto superior del Pedraforca y el de Béixols. El emplazamiento de
estas unidades origina una cuenca de antepais que se rellena con sedimentos del Cretécico
superior. Los mantos de corrimiento quedan fosilizados por sedimentos de la facies Garumniense
(ver punto J en la figura 1) con una edad aproximada de 60 m.a. dando una velocidad de
emplazamiento de unos 0,5 mm/afio (Vergés 1993, para todos los valores de velocidad de este
capitulo). Los esfuerzos de compresién contintan y se originan nuevos mantos hacia el antepais y
por debajo de los anteriores, en secuencia de bloque inferior. Estos nuevos mantos corresponden
al manto inferior del Pedraforca (unidades septentrionales) y el del Montsec y, posteriormente, las
unidades meridionales del manto inferior del Pedraforca y Sierras Marginales. En el Pirineo
oriental, el manto inferior del Pedraforca origina una cuenca de antepais que se rellena con
sedimentos del Eoceno inferior-medio, los cuales muestran estructuras sincrénicas con la
sedimentacion, como por ejemplo en el Port del Comte, mientras que en el Pirineo central la
sedimentacion del Eoceno inferior es muy reducida sobre las unidades aléctonas. El manto inferior
del Pedraforca queda fosilizado por sedimentos de la Fm. Cubet de edad Luteciense inferior (~45
m.a.), mientras que en las unidades centrales, la fosilizacion del Montsec es mas moderna (34



m.a.). La velocidad de emplazamiento para el manto inferior del Pedraforca y de las unidades
centrales esta entre 3,9 y 4,4 mm/a. A partir del Eoceno medio-superior, un cabalgamiento inferior
y situado mas hacia el antepais transporta todas las unidades hacia el sur. En la zona oriental se
origina el manto del Cadi y Port del Comte (cabalgamiento de Vallfogona) y en la zona central
corresponde a la reactivacion de las unidades centrales. Los conglomerados del Eoceno superior-
Oligoceno (36-29 m.a.) fosilizan dichas estructuras, siendo los sedimentos mas jovenes los
correspondientes a la zona de Cambrils. Simultaneamente al emplazamiento de los Ultimos
mantos de corrimiento, el despegue basal, en la cuenca del Ebro, da lugar a la deformacién de los
materiales autoctonos en forma de pliegues y duplexs. La velocidad de acortamiento, a partir del
Luteciense medio es de 1,3-2,6 mm/a, pero a finales del Oligoceno las velocidades aumentan
hasta los 11 mm/a. Al comparar estos datos con los de zonas del Pirineo occidental, se observa
que el final de la deformacién compresiva es cada vez mas moderno: Aquitaniense, en la zona de
Riglos (Hogan y Burbank, 1996) y Mioceno medio, en la zona de Cantabria (Crusafont et al. 1966).
Mientras que en la zona oriental y central, durante el Mioceno se inicia una etapa extensiva,
relacionada con la abertura de la cuenca Liguro-Provenzal (Roca, 1992), que se traduce por la
formacion de fallas normales, como la de Querforadat y fosas tectdnicas como la de la Cerdanya y
la del Emporda.

ESTRUCTURA DE LA HOJA DE GOSOL

Las unidades principales presentes en esta hoja son: el manto superior e inferior del Pedraforca y
el manto del Cadi (para detalles de cada unidad ver capitulos anteriores). El manto superior del
Pedraforca aflora en la zona central de la hoja y no tiene continuidad cartogréfica hacia el oeste
con el manto de Béixols. Su traza cartogréafica se entronca con la del manto inferior del Pedraforca,
en sus extremos, en la zona del Collell y del rio de la Vansa, y en la zona central en el
afloramiento del Cadinell (perteneciente al manto inferior del Pedraforca). En la zona del Collell, un
retrocabalgamiento situado en el cabalgamiento basal del manto inferior del Pedraforca, corta el
cabalgamiento basal del manto superior, desplazando el punto de entroncamiento entre las dos
unidades unos kildémetros hacia el oeste (Figura 1). Este manto, como ya se ha visto
anteriormente, presenta tres subunidades, de este a oeste: Pedraforca, Cloterons y Puig Galliner.
En la zona del macizo del Pedraforca, se encuentra la unidad Intermedia, situada entre los mantos
superior e inferior del Pedraforca.

Por debajo del manto superior del Pedraforca, se encuentra el manto inferior del Pedraforca, que
ocupa casi la mitad meridional de la hoja. Esta unidad esta cabalgando los materiales eocenos y
mesozoicos del manto del Cadi. La estructura interna estd formada por una serie de laminas
cabalgantes imbricadas hacia el sur. Las mas septentrionales son la de la Serra del Verd y la
d’Ensija-Vallcebre. Estas unidades son correlacionables con el manto del Montsec. La traza
general de los pliegues es E-W, pero en las rampas oblicuas se producen pliegues asociados con
direcciones diferentes, pudiendo llegar a producir formas de interferencia, como la cubeta de
Vallcebre (zona oriental). Las laminas mas septentrionales, tienen una serie del Cretacico superior
mas reducida y son comparables con las Sierras Marginales al oeste. Entre las laminas
septentrionales y las meridionales, existen numerosos afloramientos de conglomerados
sintecténicos, que muestran el emplazamiento de dichas unidades en una secuencia de bloque
superior, como en la zona del Cardaner y la de Guixers (hoja de S. Lloreng). Este tipo de
secuencia es bien visible en varias zonas del manto inferior del Pedraforca, como en la
terminacién oriental (Vilada, hoja de la Pobla de Lillet), estructura descrita con detalie en Martinez
et al. (1988) y en la unidad de les Serres Marginals en la zona de Oliana (Vergés, 1993). La unidad
de la Serra del Verd, presenta una estructura en pop-up, con un retrocabalgamiento en la zona
norte. Este retrocabalgamiento llega a cortar al manto superior del Pedraforca (coll de la Mola).
Las unidades situadas al este y oeste del Port del Comte (Figura 1), presentan una estructuracion
de orientacién NE-SW (unidades de Coll de Port) y NW-SE (unidad de Ossera-Alzina), estas
orientaciones pueden corresponder a dos de rampas oblicuas, cuyo punto de inflexion se sitla en
la zona de I'Arp, donde, actualmente, se encuentra un pequefio klippe de materiales jurasicos
sobre los eocenos de la unidad del Port del Comte. Por debajo de la unidad de Ossera-Alzina se
encuentra la unidad de Padrinas. Esta unidad forma una franja estrecha situada en el contacto
norte con el Port del Comte. Esta constituida por una brecha de clastos angulosos de materiales
jurasicos de tamano diverso. Guerin-Desjardins y Latreille (1962) consideraron esta brecha de



edad Jurdsico; por el contrario, Betzler (1989) le dio una edad Eoceno, interpretada como de
facies de talud con olistolitos y olistostromas, perteneciente a la unidad del Port del Comte.
Generalmente, en la zona superior se encuentra la formacion Adraén, aparentemente discordante,
encima de las brechas, las cuales pueden tener pasadas de arenas groseras Yy
microconglomerados de quarzo, similares a la Fm. Adraén. Este hecho, puede indicar que la
brecha de Padrinds, a pesar de estar formada por materiales del jurasico, puede tener una edad
sincrénica con la Fm. Adraén, y seria ocasionada por fendmenos de colapso, relacionados, o bien
por procesos relacionados con diapirismo o por la disolucién de las evaporitas del Keuper.

Por debajo de los mantos del Pedraforca se situa el manto del Cadi, aflorante en la zona
septentrional (flanco norte) y del surceste de la hoja (flanco sur). La zona norte tiene un
buzamiento generalizado hacia el sur. Existen algunos pequefios cabalgamientos los cuales tienen
el nivel de despegue en las arcillas del Buntsandstein o en el Keuper, dando lugar a estructuras en
duplexs con vergencia hacia el antepais. Estas estructuras, hacia el oeste, se complican formando
parte de la estructura de Nogueres. Hay que destacar la estructura de Prat d’Aguilé, en donde el
cabalgamiento basal involucra a parte de materiales del basamento y del Mesozoico de la
cobertera, con un salto de unos 3 km. Dicho cabalgamiento pasa a formar rellano en los materiales
arcillosos del Garumniense de la sierra del Cadi (Figura 2). En el extremo occidental, se encuentra
el diapiro de Férnols, un gran afloramiento de materiales del Keuper que se dispone formando una
estructura antiforme de direccién N-S, en el valle del rio Bona, y E-W, por encima de los materiales
mesozoicos y eocenos del extremo occidental de Ia sierra del Cadi. Las estructuras asociadas a
dicho diapiro son: la brecha de Foérnols de edad paleocena (ver capitulo de estratigrafia), los
afloramientos de llerdiense situados directamente sobre el Keuper (hoja de Organya) y la
existencia de flancos muy invertidos en rocas superiores (sur de la sierra del Boixeder y en el Roc
de la Corbera).

En el norte de la hoja se encuentran una serie de fallas normales correspondientes a la etapa de
rifting miocena que originé la Cerdanya. Estas fallas cortan a toda la estructura, hundiendo el
bloque norte, como la falla de Querforadat, en la cual afloran materiales de la cobertera en el
bloque superior.

El flanco sur del manto del Cadi aflora en le cuadrante SW de la hoja. En la parte oriental del valle
del Cardaner, se puede observar como los materiales detriticos de la Fm. Cubet (Luteciense
inferior) fosilizan el cabalgamiento basal del manto inferior del Pedraforca. En la parte occidental,
se encuentra una rampa lateral, de direccion NW-SE, la cual pone en contacto los materiales
turbiditicos de la Fm. Vallfogona con materiales de plataforma del Eoceno inferior-medio de la
unidad del Port del Comte. La unidad del Port del Comte se caracteriza por la existencia de una
serie de pliegues de direccién NE-SW, perpendiculares a la de la rampa oblicua del Cardaner. Uno
de los cuales, es el anticlinal de la Tossa Pelada y corresponde a la rampa de bloque superior de
la unidad del Port del Comte sobre el manto del Cadi s.s. (ver corte n° | de la hoja). Al este de este
anticlinal se encuentra el anticlinal de Odén. Se trata de una estructura compleja, visible en la hoja
de S. Lloreng, producida por la interferencia de las direcciones de transporte. El flanco occidental,
del anticlinal de Odén, esta fallado por una estructura que actia como tijera, ya que en la parte sur
es inversa y en la zona norte es de caracter sustractivo.

Tanto en el manto del Cadi como en el manto inferior del Pedraforca existen diversos
afloramientos en situaciones anémalas de materiales evaporiticos del Keuper. Los afloramientos
de Keuper del manto del Cadi, se encuentran o en las margas de la formacion Armancies
(vertiente sur de la sierra del Cadi), o bien en las turbiditas de Campdevanol, como en el caso del
valle del Cardaner y en el rio Arija (hoja de la Pobla de Lillet). Estos afloramientos se han
interpretado como olistolitos caidos en la cuenca, relacionados con el emplazamiento del manto
inferior del Pedraforca (Vergés et al. 1994). Otras estructuras relacionadas con el Keuper, en la
unidad del Port del Comte, son los diapiros de Férnols (decrito anteriormente) y el de Cambrils
(hoja de Oliana). En el manto inferior del Pedraforca existe un gran afloramiento de yesos del
Keuper al sur del macizo del Pedraforca, el cual se encuentra entre materiales del Garumniense.
Seguret (1972) interpretd esta estructura como una falla que corta toda la serie del Cretacico
superior. Delante de la existencia de diversas estructuras de tipo diapirico en la region, puede
interpretarse esta estructura, o bien como un diapiro procedente de la base del manto inferior del
Pedraforca, o como un olistolito, caido en la cuenca garumniense, relacionado con el
emplazamiento del manto superior del Pedraforca (Martinez et al. 2001).
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