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joan Rosell Sanuy, Hijo Adoptivo de Tremp

A menudo los propios habitantes de una región no somos conscientes de las innumerables riquezas que rodean nuestro 
acontecer diario. Este sería el caso de la mayoría de las personas que hemos crecido en la Conca de Tremp con la certeza 
que esta zona era conocida internacionalmente por la cantidad y calidad de yacimientos geológicos, pero que en el fondo, 
desconocíamos el máximo de detalles. Con el tiempo, y gracias a los estudios realizados por profesionales del tema, hemos 
podido mejorar este saber y a la vez, difundir el máximo de conocimientos al respecto. Trabajos realizados, por expertos de 
todo el mundo o por otros de nuestra casa, como es el caso del Dr. Joan Rosell Sanuy, que han trabajado para estudiar, pre
servar y difundir al máximo la geología pallaresa.

Así pues, hace falta un reconocimiento oficial a la labor de estas personas y en especial al Dr. Rosell, pues a lo largo de 
su trayectoria profesional ha sido el impulsor principal de la geología de Tremp y Comarca. Por este motivo la localidad del 
Consistorio decidió iniciar los trámites necesarios para otorgarle el título honorífico de Hijo Adoptivo de Tremp.

A Joan, todo y no haber nacido en nuestra ciudad, hemos de considerarle como un “trempolí” más por las largas épocas 
vividas. Así mismo, su infancia transcurrió en Tremp y es, en aquella época, cuando nace su interés por la geología, a raíz 
de su maestra de ciencias naturales, la señora María Teresa Salvador, quien le introdujo en este mundo.

Desde entonces hasta hoy, la mayor parte de su amplia formación y extensa investigación ha versado sobre la Conca de 
Tremp. Un trabajo laborioso y continuo que le ha dado una valía destacadísima en el campo de la geología internacional. Un 
continuo de investigaciones y actividades realizadas, acentuando en su larga labor docente en el ámbito universitario y que 
no deben tenerse en cuenta únicamente en ámbitos geológicos especializados. Un saber ser y un saber hacer que todos los 
compañeros y los alumnos que ha tenido admiran. Y en cada uno de estos casos, la geología de nuestra región como punto 
de partida, como punto de referencia o como punto de discusión constante.

Toda esta labor, junto con su talante como persona, le hacen acreedor del homenaje que el Ayuntamiento de Tremp ha 
previsto celebrar coincidiendo con el IV Congreso del Terciario, que se celebrará en nuestra ciudad durante la segunda quin
cena de Septiembre de 2000.

Un buen momento pues para mostrar la más sincera consideración hacia el trabajo realizado y, sobre todo, para animar
le a continuar con la labor de investigación y de docencia universitaria que tantos buenos frutos han dado. Esperando, que 
en todo momento, se pueda mantener la buena relación existente entre el Dr. Rosell y el Ajuntament de Tremp.

Víctor Orrit i Ambrosio
Alcalde de Tremp

Geotemas 1(2), 2000
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Presentación

El presente volumen número 2(1) de la revista Geotemas recoge los resúmenes extendidos de las comunicaciones pre
sentadas, ya sea oralmente, mediante póster, o multimedia, en el IV Congreso del Grupo Español del Terciario, celebrado en 
Tremp del 19 al 21 de Septiembre del 2000. Este volumen se complementa con los artículos científicos más desarrollados, 
presentados también en el congreso, que constituyen el volumen 13-2 de la Revista de la Sociedad Geológica de España, 
donde se incluyen la mayoría de los temas desarrollados en las conferencias invitadas por la organización. La realización del 
Congreso en Tremp (Lleida), junto con la edición de los números correspondientes de las revistas mencionadas, se inscribe 
en las actividades de homenaje al Dr. Joan Rosell Sanuy, Catedrático de Estratigrafía de la Universität Autónoma de 
Barcelona, por parte del Ajuntament de Tremp, con la colaboración del Conseil Comarcal del Pallars Jussá y el Institut 
d'Estudis Ilerdencs.

En el presente volumen se ha evitado un ordenamiento temático de los artículos, en favor del orden alfabético, con el fin 
de favorecer la búsqueda “a posteriori”. Por condicionantes temporales las tareas de pre-impresión se han cerrado el 7 de 
Junio. La normativa definitiva de la revista Geotemas, por parte de los editores de la Sociedad Geológica de España, se ha 
realizado coetáneamente con estas labores, y aunque hemos procurado seguirla estrictamente, en algunos casos no ha sido 
posible.

A parte de las instituciones mencionadas, sin cuyo entusiasmo y soporte este congreso no hubiera sido posible de reali
zar, la organización desea agradecer muy en particular, el protagonismo de los participantes y su adhesión a los actos de 
homenaje al Dr. Rosell; su participación ha permitido formar un eslabón más de la historia del Grupo Español del Terciario. 
Igualmente agradecemos a los habitantes de Tremp y su entorno, la acogida que han ofrecido a todos los participantes del 
congreso y los actos de homenaje al Dr. Rosell, promotor a lo largo de toda su vida profesional de la geología de las “Terres 
de Ponent”, en particular del Pallars y La Noguera. Por consiguiente, la realización de este congreso en Tremp, “Ciutat 
Geológica”, no significa más que una contribución más, que siguiendo el camino ya marcado por el Dr. Rosell, contribuye 
para incrementar el sentido del eslógan.

El comité organizador

Geotemas 1(2), 2000
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Integración biocronoestratigráfica de dos pozos de la cuenca 
de Burgos, estado de Tamaulipas, México

P. M. Aguilar1, R. M. A. Sánchez1, L.M. E. Gómez1,
A. P. Padilla1, A. Segura2, P.T. Jiménez2 y F.J. Nava2

1 Instituto Mexicano del Petróleo
2 Petróleos Mexicanos

ABSTRACT

This work is based in the biostratigraphic study of planktonic and benthic foraminifera founded 
in wells A and B of Burgos basin (Mexico). Different planktonic and benthic foraminifera zones 
characterized the age of each well. The well A is Paleocene in age and the well B is dated as 
Eocene.

Keywords: planktonic foraminifera, benthic foraminifera, Paleocene, Eocene, Mexico.

En este estudio se realizó la integración biocronoestra
tigráfica con base a los datos de los foraminíferos planctó
nicos y bentónicos determinados en los sedimentos de los 
pozos A y B de la Cuenca de Burgos.

Esta integración permite realizar la interpretación de los 
datos paleontológicos por medio de la B¡estratigrafía clási
ca y el método de correlación. Asimismo, se integran la 
columna litològica y los registros geofísicos.

La columna estratigráfica de la Cuenca de Burgos inclu
ye sedimentos terrígenos, dispuestos en franjas paralelas a 
la actual costa del Golfo de México, de tal manera que, las 
capas más antiguas del Paleoceno se encuentran distribui
das al occidente, y las más jóvenes hacia el oriente.

En el Pozo A se encuentra representada la franja del 
Paleoceno y en el Pozo B, la franja del Eoceno. Estos pozos 
se encuentran localizados hacia el poniente de la cuenca.

Las facies planctónicas del Paleoceno determinadas en 
el Pozo A, están constituidas por las biozonas de 
Glohigerina eugubina, Globoconusa daubjergensis daub- 
jergensis para el Paleoceno Temprano y la de Marginulina 
angulata-uncinata para el Paleoceno Medio. El Paleoceno 
Tardío contiene sedimentos con microfósiles de la Biozona 
de Planorotaloides pseudomenardi, también se encontró la 
Biozona de Acarinina soldadoensis soldadoensis del 
Eoceno Temprano, estando ausente la Biozona de 
Globorotalia rex de la base del Eoceno Los conjuntos ben
tónicos corresponden principalmente a las biozonas de 
Parvicarinina mexicana, Textularia midwayensis y 
Vaginulinopsis tuberculata. El método de correlación grá
fica permite visualizar dos terrazas; una en el Paleoceno 
Temprano y otra en el límite Paleoceno/Eoceno.

Los sedimentos del Eoceno del Pozo B contienen 
microfósiles planctónicos de las biozonas de Morozovella 
ungulata, G. rex, Acarinina soldadoensis soldadoensis, G.

subconglobata y Truncorotaloides rohri, y microfósiles 
bentónicos característicos de las biozona de Vaginulinopsis 
hatchetigbeensis, Cyclamina caneriverensis, T. smithvi- 
llensis, C. eximia y Eponides guayabalensis. De acuerdo al 
método de correlación el Eoceno descansa discordante 
sobre el Paleoceno. Además de está última discordancia, 
otras tres pequeñas terrazas fueron detectadas durante el 
Eoceno

Los ambientes de depósito en los cuales se depositaron 
los sedimentos del Paleoceno-Eoceno van de salobre a 
neritico externo, con una probable zona de inundación 
correspondiente a batial superior durante el Paleoceno 
Temprano.
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ABSTRACT

In the central area o f La Bureba (Burgos, Spain) excellent outcrops o f Lower M iocene evaporitic 
facies are present. The study o f these facies by means o f several statistical procedures (ITSM and 
AnalySeries 7.7 packages) applied to a time-series o f relative depth rank, has shown the 
existence o f a strong periodic cycle o f 2.5 m o f thickness and weak cycles o f 1.95, 1.25 and 0.85 
m. In this paper we consider that these cycles are inside the Milankovitch band. Taking into 
account the sedimentation rate and the numeric relationships among these cycles we consider 
that the cycle o f 2.5 m corresponds to Obliquity.

Keywords: Milankovitch, Lower M iocene, obliquity, palaeoclimate, evaporitic facies.Key 
words: planktonic foraminifera, benthic foraminifera, Paleocene, Eocene, Mexico.

INTRODUCCIÓN

El objetivo de este trabajo es poner de manifiesto, 
mediante análisis estadísticos, los ciclos climáticos de alta 
y baja frecuencia que hayan podido quedar registrados 
durante el Mioceno inferior, en los sedimentos evaporíticos 
que ocupan la parte central de La Bureba (Burgos). La elec
ción de estos materiales para el estudio viene condicionada 
por su sensibilidad a los cambios climáticos y por su desa
rrollo en los momentos de mínima actividad tectónica, lo 
que nos permite minimizar la influencia que la tectónica 
tiene sobre la sedimentación y que normalmente enmasca
ra por completo la ciclicidad de origen climático.

El estudio se ha realizado en la cantera de yesos Albi, 
situada en la localidad burgalesa de Villalómez (Eig. 1).

Geológicamente se enmarca dentro de la Cuenca 
Terciaria del Ebro, en su sector más occidental. Este sector 
está ocupado principalmente por sedimentos evaporíticos, 
a excepción de los márgenes, donde aparecen materiales 
detríticos de los sistemas aluviales. Todas estas litofacies se 
depositaron durante el Mioceno inferior (Ageniense- 
Aragoniense medio).

ANÁLISIS ESPECTRAL

Metodología

En primer lugar se ha construido una serie de tiempo 
(Fig. 2), a partir de los datos estratigráficos y sedimentoló- 
gicos recogidos en el perfil de Villalómez, en el que se 
reconocen, principalmente, facies yesíferas carbonatadas y 
lutíticas. A partir de estos datos, y aplicando una metodo
logía similar a la empleada por otros autores (Olsen, 1986; 
Olsen y Dennis, 1996) se ha elaborado la serie temporal 
mediante la interpretación de rangos de profundidad relati
va cada 10 cm de serie, asignando un valor de 1 cuando se 
considera que el lago estaba desecado y tiene lugar la for
mación de yeso micronodular o microcristalino mediante 
crecimiento intersticial, un valor de 2 cuando aparece yeso 
laminado que indica la presencia de lámina de agua pero 
sin que aparezca sedimentación detrítica aportada por 
aguas de arroyada, un valor de 3 cuando ya aparecen sedi
mentos detríticos acompañando a los yesos laminados, un 
valor de 4 cuando aparecen sedimentos carbonatados que
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señalan la existencia de aguas diluidas con presencia de 
fauna y flora característica y un valor de 5 cuando el lago 
presenta un mayor espesor en la columna de agua permi
tiendo la formación de niveles de arenisca, aportados por 
arroyadas importantes, que muestran ripples de oscilación. 
De esta manera se obtiene una serie de tiempo de 524 
datos.

Y K L A
i . i . i . i

Figura 2.- Serie de tiempo elaborada a partir de los datos estra- 
tigráficos y sedimentológicos del perfil de Villalómez■ La serie 
está constituida en base a la interpretación de rangos de profun
didad relativa del lago a intervalos de 10 cm.

La detección de comportamientos cíclicos en sedimen
tos se lleva a cabo habitualmente mediante análisis espec
tral. El espectro, o función de densidad espectral, repre
senta la división de la varianza total del proceso para cada 
frecuencia. El cálculo de esta función permite localizar 
componentes periódicos que permanecen encima de un 
proceso estacionario.

Hay numerosas metodologías para calcular el espectro. 
En este trabajo hemos utilizado el periodograma 
(Brockwell y Davis, 1991a), que suavizado con un filtro 
triangular de pesos ki=l/9, 2/9, 3/9, 2/9 y 1/9, da como 
resultado el espectro. Con este procedimiento se obtiene 
una estimación <|)(co) de la función de densidad espectral 
(|)(co) con r grados de libertad equivalentes, con r = 2/X kj2, 
r=9 con los ki considerados (Crowley et al., 1986).

Se cumple que f(co)/<))(co) = y}!r, (Brockwell y Davis, 
1991a), siendo y} una variable chi-cuadrado con r grados 
de libertad, 9 en este caso. Con esta expresión se puede 
obtener un intervalo de confianza para cj)(co) diferente para 
cada frecuencia co, o para f(cú), que se puede interpretar 
como un test de hipótesis, con hipótesis nula la ausencia de 
máximos significativos. Para esto último, es necesario 
obtener una estimación de <j)(co).

Hemos obtenido esta estimación de (J)(co), a partir del 
modelo ARMA de cada serie de espesores, como función 
de las autocovarianzas (Brockwell y Davis, 1991a), y 
hemos construido un Intervalo de Confianza al 95% para 
f(co), es decir: (<J)((o)x2o.o25/r ; (j)((o)x2o,975/r). Solamente 
interesa el límite superior del Intervalo, que es de 2,11. 
Para una confianza del 90%, este factor es de 1,88. Estos 
factores se han calculado suponiendo que la hipótesis alter
nativa es a dos colas, si es a una cola, se obtiene un factor 
de 1,88 para el 95% y de 1,63 para el 90%. Se han consi
derado estos últimos factores.

Los modelos ARMA obtenidos han sido en todos los 
casos AR(1), y se han identificado mediante las funciones 
de autocorrelación y autocorrelación parcial (metodología 
de Box y Jenkins, Box et al. 1994). Los periodogramas, 
modelos ARMA y la representación espectral de cada 
modelo se han obtenido con el paquete ITSM de Brockwell 
y Davis (1991a y b).

INTERPRETACIÓN

En la figura 3 se muestra el espectro de potencia de la 
serie temporal elaborada a partir de la columna de 
Villalómez junto con el intervalo de confianza al 90%. En 
el eje X se ha representado el Periodo y en el eje Y la 
Potencia del espectro. Como ya se ha señalado anterior
mente, esta figura se ha elaborado con el paquete estadísti
co ITSM de Brockwell y Davis (1991 a y b). Para confirmar 
la presencia de los máximos del espectro, se ha tratado esta 
misma serie de tiempo con otro paquete estadístico, el 
AnalySeries 1.1 (Paillard, Labeyrie, y Yiou, 1996). Este 
paquete estadístico permite, además, la utilización de dife-
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2

Periodo

Figura 3.- Espectro de potencia de la serie temporal interpretada 
ITSM de Brockwell y Davis < 1991a y b).

rentes métodos como el Periodograma (Transformada de 
Fourier), el método Blackman-Tukey, el método de 
Máxima Entropía y el método Multi-tapered. Los diferen
tes espectros de potencia calculados, se muestran en la 
figura 4.

Los resultados obtenidos tanto con el paquete estadísti
co ITSM como con el AnalySeries 1.1, muestran un claro 
máximo en el espectro cuyo periodo varía, según los dife
rentes métodos, entre 24 y 26,4. La representación de este 
ciclo en el perfil de Villalómez viene dado por la repetición 
en la vertical de las siguientes litofacies: yeso laminado 
rico en lutitas, yeso laminado y yeso masivo. Teniendo en 
cuenta que cada dato de la serie de tiempo se ha obtenido 
con un intervalo de 10 cm, el ciclo resultante tiene una 
periodicidad que varía entre 2,4 y 2,64 m. Ante la ausencia

Periodo

partir del perfil de Villalómez obtenido con el paquete estadístico

de un control temporal preciso (ausencia de yacimientos y 
de datos magnetoestratigráficos) el principal problema que 
se nos plantea es la temporalización de este ciclo y del resto 
de los máximos del espectro. Los dos únicos métodos de 
temporalización de los ciclos que podemos aplicar en este 
caso, aunque de escasa precisión, consisten en el estudio de 
las relaciones numéricas entre los diferentes periodos 
encontrados y en la datación a partir de valores de la tasa 
de sedimentación.

La aparición de relaciones numéricas permite identifi
car los ciclos y, consecuentemente, establecer su duración 
en tiempo. Considerando el espesor de estos ciclos y las 
tasas de sedimentación de estos materiales parece claro que 
se incluyen dentro de la banda de frecuencia de 
Milankovitch, queda por tanto pendiente determinar cual o

Periodo

Figura 4.- Espectro de potencia de la serie temporal interpretada a partir del perfil de Villalómez con el paquete estadístico Analyseries 
1.1 de Paillard, Labeyrie y Yiou (1996).
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cuales de estos ciclos aparecen en la serie de Villalómez.
Tomando como punto de referencia el ciclo de 2,5 m y 

considerando la paleolatitud en la que tuvo lugar la sedi
mentación de estos materiales (37° N) este ciclo puede 
corresponder tanto a precesión como a oblicuidad. En el 
primer caso, la tasa de sedimentación resultante es de I 1.9 
cm /1.000 años y en el segundo de 6.1 cm /1.000 años. Si se 
tienen en cuenta las tasas de sedimentación calculadas para 
facies similares en ésta y en otras zonas de la Cuenca del 
Ebro (Muñoz, 1992), la opción más factible es que el ciclo 
corresponda a oblicuidad. Considerando válida esta asigna
ción, el ciclo de 1,2-1,3 m que aparece en todos los espec
tros y especialmente en los de máxima entropía y multi- 
tapered sería referible al ciclo de precesión, mientras que el 
de 0,85 m, que tendría una duración temporal de unos 
14.000 años, podría corresponder a un ciclo de precesión 
más corto.

A partir de la interpretación realizada, la sedimentación 
de las facies esencialmente yesíferas del Mioceno inferior 
en el perfil de Villalómez habría estado condicionada por 
cambios en la estacional idad, que sería más acusada en los 
momentos de mayor inclinación del eje de rotación terrestre 
y con una menor diferencia entre veranos e inviernos duran
te los momentos de menor inclinación del eje terrestre.
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ABSTRACT

The continental sediments of the Comarca de La Bureba (Burgos, Spain) are divided into five 
tecto-sedimentary units (TSUs) labelled B1 to B5. For the characterization of these genetic units 
we have used eighteen stratigraphic-sedimentological profiles that have been correlated by 
means of physical criteria. The outcrop area, lithology, thickness, boundaries and 
chronostratigraphy of these units are described. In this paper the correlation of the TSUs of La 
Bureba and the Ebro and Duero basins is established.

Keywords: tecto-sedimentary unit, stratigraphy, Miocene, correlation, Ebro basin, Duero basin.

INTRODUCCIÓN

El principal objetivo de este artículo es el estudio estra- 
tigráfico de la Comarca de La Bureba. Para ello se ha rea
lizado la división del relleno sedimentario de esta zona en 
unidades genéticas, concretamente en Unidades 
Tectosedimentarias. Posteriormente se muestra un análisis 
comparativo de los resultados obtenidos en el área de estu
dio con los datos existentes de las Cuencas del Ebro y del 
Duero.

La Comarca de La Bureba se localiza en la zona de 
enlace entre dos de las principales cuencas terciarias de la 
península Ibérica: Ebro y Duero. Sus límites naturales vie
nen dados por la Sierra de Cantabria y Montes Obarenes al 
N, la Sierra de La Demanda al S, el Río Oja al E; y la 
Plataforma Burgalesa y la Sierra de Atapuerca al O (Figs. 1 
y 3).

ESTRATIGRAFÍA

Se ha realizado un estudio estratigráfico detallado que 
nos ha permitido caracterizar las Unidades 
Tectosedimentarias existentes en el sector de enlace de las 
Cuencas terciarias del Ebro y Duero. Este estudio está 
basado en el levantamiento y correlación de 18 perfiles 
estratigráfico-sedimentológicos detallados (Fig. 2) cuya 
localización se detalla en la figura l.La correlación estrati- 
gráfica de los perfiles, ha sido establecida, fundamental
mente, basándonos en la continuidad de afloramiento entre 
perfiles contiguos.

Figura 1.- Mapa de situación geográfica, y localización de per
files.

En base a los perfiles levantados y a su correlación 
podemos concluir que en el área estudiada se reconocen 5 
Unidades Tectosedimentarias (UTS) limitadas por rupturas 
sedimentarias de tipo 1 y 3 según la nomenclatura de 
González et al. (1988). Hemos designado estas unidades 
con la inicial de Bureba (B, hasta B5) por ser fundamental
mente ésta la zona estudiada. Las unidades B,. B2 y B2, son 
Unidades Tectosedimentarias fundamentales complejas en 
el sentido de González et al. (1988), mientras que las UTS 
b 4 y b 5 son Unidades Tectosedimentarias fundamentales 
elementales. La correlación de las Unidades Tectosedi
mentarias entre los diferentes perfiles, así como sus rela-
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Figura 2.- Panel ele correlación entre los perfiles de la zona estudiada

ciones estratigráficas, potencias y facies quedan reflejadas 
de forma sintética en el panel de la figura 2. Su cartografía 
se muestra en la figura 3 y en la figura 4 su cronoestrati- 
grafía, establecida en base a su correlación con otras UTS 
de la Cuenca del Ebro (Muñoz, 1992) y de la Cuenca del 
Duero (Calvo et al., 1993), su potencia, distribución espa
cial de litofacies y evolución vertical.

Unidad Tectosedimentaria B,

Se reconoce a lo largo de una franja adosada al margen 
meridional de la Plataforma Burgalesa, en pequeños reta
zos junto al margen N de la cuenca (Silanes), en la Sierra 
de Santa Casilda, y al S de Belorado, en el centro del 
monoclinal de San Clemente del Valle (Fig. 3).

Está constituida por conglomerados grises y rojizos 
integrados fundamentalmente por clastos calcáreos de 
subangulosos a subredondeados y heterométricos; lutitas 
pardas y rojizas, areniscas rojizas y grises, yesos blancos y 
calizas blancas. Estas litofacies se ordenan en la vertical 
según una evolución cíclica granodecreciente-granocre- 
ciente (Fig. 4).

La potencia máxima de la unidad se sitúa en el margen 
S de la cuenca, concretamente en el perfil de San Clemente 
del Valle (358m). En el margen O exhibe una potencia de 
150 m en el perfil de Castil de Lences, donde falta parte de

la unidad por erosión bajo la UTS B2, lo mismo sucede en 
el perfil de Santa Casilda, donde tenemos una potencia de 
165 m, pero la unidad suprayacente es B3.

En el margen O las paleocorrientes medidas apuntan 
mayoritariamente hacia el SE, mientras que en el margen S 
forman un abanico de direcciones desde el SE al NE.

El límite inferior de la unidad sólo se observa en el mar
gen O de la cuenca, y en la Sierra de Santa Casilda. Viene 
dado por una discordancia angular de esta unidad sobre los 
materiales mesozoicos de las sierras.

El cambio de signo en la evolución vertical de grano- 
decreciente a granocreciente marca la presencia de una 
ruptura sedimentaria de tipo 2 (en el sentido de González et 
al., 1988) que divide la UTS en otras dos elementales no 
fundamentales, una inferior, B ,1, con evolución vertical 
granodecreciente y otra superior, B,2, con evolución verti
cal granocreciente.

Unidad Tectosedimentaria B2

Se reconoce en el margen S de la cuenca, al S y SO de 
Belorado; en pequeños retazos en las proximidades de los 
Montes Obarenes, principalmente en las proximidades de 
Pancorbo y en una franja al O de Poza de la Sal (Fig. 3).

Está constituida por conglomerados grises y ocres, 
principalmente calcáreos, areniscas, lutitas pardas y ocres y
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F igura 3.- Mapa geológico del Terciario del sector occidental de La Rioja y Comarca de La Bureba.

calizas blancas. Estas litofacies se ordenan en la vertical 
según una evolución cíclica granodecreciente-granocre- 
ciente (Fig. 4).

La potencia máxima medida en esta unidad es de 183 m 
en el perfil de San Clemente del Valle (Fig. 1), donde apa
rece la unidad completa. La misma potencia se observa en 
Castil de Lences aunque en este perfil no aparece repre
sentada toda la unidad.

Las paleocorrientes medidas en áreas próximas al mar
gen meridional de la cuenca, apuntan hacia el NO. En las 
áreas cercanas al margen O se han medido aportes hacia el 
SE .

El límite inferior de la UTS B2 viene dado por un cam
bio de signo en la evolución secuencia! que pasa de grano- 
creciente en la UTS B, a granodecreciente en la B2. En los 
alrededores de Silanes, esta ruptura se manifiesta además 
como discordancia angular. En el margen O, en las proxi
midades de Castil de Lences, se observa una discordancia 
sintectónica, con el abanico de capas abierto hacia el SE, 
entre las UTS B, y B2, en relación con la actuación sinse
dimentaria del cabalgamiento de la Plataforma Burgalesa; 
hacia el S estas unidades pasan a conformidad. Todos estos 
hechos definen una ruptura sedimentaria de tipo 1 entre las 
UTS B, y B2.

La ruptura de tipo 2 (cambio en la evolución secuencial 
de granodecreciente a granocreciente) intercalada en esta 
unidad, la subdivide en otras dos UTS elementales no fun
damentales; a la inferior, granodecreciente, se la denomina 
BU y a la superior, con evolución granocreciente, B22.

Unidad Tectosedimentaria B3

Aflora extensamente en toda la zona de estudio (Fig. 3).
La unidad está constituida de forma mayoritaria por 

lutitas grises, yesos blancos y glauberita, en el área com
prendida entre Belorado, Briviesca y Altable; lutitas, are
niscas anaranjadas y rojizas y calizas blancas, en el sector 
más occidental y por conglomerados pardo-rojizos y grises 
integrados fundamentalmente por clastos de naturaleza cal
cárea, en los márgenes. Estas litofacies se ordenan en la 
vertical según un ciclo granodecreciente-granocreciente 
asimétrico, con un hemiciclo inferior mucho más desarro
llado que el superior (Fig. 4).

La potencia de esta unidad está condicionada, en el 
margen S, por la actuación sinsedimentaria del monoclinal 
de San Clemente del Valle; esta actuación se traduce para 
la UTS B3 en un incremento de su espesor desde las áreas 
situadas al S de la misma, donde la potencia es de 96 m
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Figura 4.- Evolución y litofacies de las Unidades Tectosedimentarias de La Bureba y su 
correlación con las cuencas del Ebro (MUÑOZ, 1992) y Duero (CALVO et al. 1993). La 
potencia es la máxima encontrada en la zona de estudio. Yacimientos: 1.-Dueñas; 2.- 
Valladolid I; 3.-Simancas; 4.-Montejo de la Vega; 5.-Torremojón 4; 6.-Valles de F. 
Dueñas; 7.-Torremojón 1; 3.-Aruedo y Bergasa; 9.-Auto! 0,1; lO.-Quel 1; 11 .-Carretil; 
12,-lslallana; 13.-Fuenmayor 2; 14.-Los Agudos.

(perfil de San Vicente del Valle) hasta los 177 m vistos en 
el perfil de San Clemente del Valle (Fig. 1). En el margen 
O las variaciones de potencia están condicionadas por el 
cabalgamiento de la Plataforma Burgalesa, donde esta uni
dad exhibe un espesor de 443 m (perfil de Castil de 
Lences), mientras que la potencia media observable en el 
resto de la cuenca oscila entre los 57 m (perfil de Briviesca) 
y los 150 m (perfil de Rojas).

Las direcciones de aporte medidas presentan una nota
ble dispersión, siendo perpendiculares a los márgenes.

El límite inferior de esta unidad viene dado por una rup
tura sedimentaria que se manifiesta por un cambio de signo 
en la evolución secuencial, que pasa de granocreciente en 
la UTS B-, a granodecreciente en la B3. Esta ruptura se 
manifiesta, además, como una discordancia angular obser
vable entre Castil de Lences y Poza de la Sal, donde apare
ce acompañada de un abanico de capas abierto hacia el SE. 
En Silanes esta ruptura se manifiesta como una discordan
cia angular de la unidad B3 sobre la B,. Al NE de la Sierra 
de Santa Casilda esta UTS aparece implicada en un abani
co de capas abierto hacia el NE que se apoya directamente, 
mediante discordancia angular, sobre el Mesozoico. En 
base a estos hechos, se concluye que la ruptura sedimenta
ria del límite inferior de la UTS B3 es de tipo 1.

Esta unidad intercala una ruptura sedimentaria de tipo 
2, que viene dada por el cambio en la evolución secuencial, 
que pasa de granodecreciente a granocreciente, lo que nos

permite dividirla en dos UTS elementales no fundamenta
les; a la inferior, granodecreciente, la designamos como 
B3' y a  la superior, granocreciente, como B32.

Unidad Tectosedimentaria B4

Se reconoce en puntos aislados adosada a los Montes 
Obarenes, pero es al O del meridiano de Briviesca donde 
aparece de forma más continua. Se ha cartografiado junto 
con la unidad B5, como unidad comprensiva B4_3, junto al 
margen S de la cuenca (Fig. 3).

La unidad está integrada principalmente por lutitas par
das, calizas y margas blancas y grises. Cerca de los márge
nes encontramos conglomerados pardo-rojizos, constituidos 
mayoritariamente por clastos redondeados de naturaleza 
silícica, ocasionalmente encontramos otros poligénicos de 
tonos grises. También está localmente formada por lutitas y 
areniscas rojizas y por lutitas, areniscas y conglomerados 
amarillentos. Estas litologías se ordenan en la vertical según 
una evolución secuencial granodecreciente (Fig. 4).

En áreas próximas al margen ibérico de la cuenca, la 
potencia de la unidad se estima como mínimo en 50 m (per
fil de San Clemente del Valle), mientras que en áreas cer
canas a la Sierra de Santa Casilda se han medido 103 m 
(perfil de Santa Casilda) sin que se haya alcanzado el techo 
de la unidad (Figs. 1 y 2).
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Las paleocorrientes medidas apuntan hacia el N y NO 
en las zonas meridionales de la cuenca, hacia el S y SE al 
S del Puerto de La Brújula y hacia el E en las áreas próxi
mas a la Plataforma Burgalesa.

El límite inferior de esta unidad lo constituye una rup
tura sedimentaria que se manifiesta por un cambio de signo 
en la evolución secuencia! que pasa de granocreciente en la 
unidad B3 a granodecreciente en la B4. Esta ruptura se 
manifiesta además como discordancia angular sobre B3 o 
B2 en el área de Silanes y Cellórigo. En la Sierra de Santa 
Casilda se observa localmente como discordancia sintectó
nica. Se trata, por tanto, de una ruptura sedimentaria de tipo 
l.Allí donde la unidad B4 ha debido ser cartografiada con

juntamente con la B5, el límite inferior se manifiesta por un 
salto granulométrico brusco y por un acusado cambio de 
subambiente sedimentario.

Unidad Tectosedinientaria B5

Se reconoce de forma individualizada en el Puerto de 
La Brújula y en Cerratón de Juarros, también ha sido car
tografiada conjuntamente con la unidad B4, como UTS 
comprensiva B4.5, junto al margen S de la cuenca (Fig. 3).

Está constituida, en la base, por conglomerados grises 
poligénicos, areniscas y lutitas ocres, que rápidamente 
pasan en la vertical a lutitas pardas con calizas blancas. 
Estas litofacies se ordenan en la vertical según una evolu
ción granodecreciente. En la UTS compresiva B4_5 sólo 
encontramos conglomerados pardos silícicos con lutitas de 
igual color, sin que se observe una evolución vertical defi
nida.

La potencia mínima observada de esta unidad es de 40 
m de acuerdo con el valor medido en el perfil del Puerto de 
la Brújula III (Figs. 1 y 2).

El límite inferior de la unidad viene dado por una rup
tura sedimentaria que se manifiesta por un salto neto entre 
las evoluciones secuenciales granodecrecientes de las UTS

B4 y B5. En ningún punto del área de estudio se observa 
discordancia angular entre las dos unidades pero, a partir 
de la correlación de esta ruptura con el resto de la Cuenca 
del Ebro, llegamos a la conclusión de que se trata de una 
ruptura sedimentaria de tipo 3, siguiendo la nomenclatura 
de González et al. ( 1988).

Desde un punto de vista litològico, la ruptura también 
se manifiesta por la superposición de conglomerados grises 
poligénicos, sobre lutitas pardas con calizas blancas 
(Puerto de La Brújula).
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Secuencia estratigráfica y eventos evolutivos de foraminíferos 
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ABSTRACT

A stratigraphic and micropaleontologic study based on planktic and benthic foraminifera from 
sections of Cult' of Mexico, Europe and North Africa helped us to recognize several stratigraphic 
units and foraminiferal evolutionary episodes. The presence or absence of these units and events 
in a section depends on the continuity and proximity to the Chicxulub impact crater. Two main 
units may be recognized: clastic unit and boundary clay. According to the impact theory and the 
K/T stratotype definition from El Kef (Tunisia), the K/T boundary must be placed at the base of 
the layer with the first impact evidences, since this horizon is the most isochronous world-wide.

Keywords: Foraminifera, extinction, Maastrichtian, Danian.

INTRODUCCIÓN

El estratotipo del límite Cretácico/Terciario (K/T) fue 
definido en el corte de El Kef (Tunicia) y situado en la base 
de una arcilla de color oscuro (arcilla del límite). Esta arci
lla está caracterizada por un incremento del carbono orgá
nico total (COT) y un descenso del 8 I3C y del %CaC03 que 
indican un importante evento anóxico y un brusco descen
so de la productividad marina. En la parte basal de esta 
arcilla hay una lámina roja con diversas evidencias de 
impacto, tales como una anomalía de Ir, un incremento de 
espinelas ricas en Ni y la presencia de microtectitas y cuar
zo de impacto. El evento que produjo todas estas eviden
cias de impacto provocó la mayor extinción en masa catas
trófica de la historia evolutiva de los foraminíferos planc
tónicos (Smit, 1982; Molina et al., 1996, 1998) y una drás
tica modificación en las asociaciones de foraminíferos ben- 
tónicos (Alegret et al., 1999). Todas estas evidencias apo
yan la teoría del impacto de un meteorito en coincidencia 
con el límite K/T (Alvarez et al., 1980).

De acuerdo con esta teoría, existe una secuencia mari
na de eventos reconocibles a escala mundial. Smit y 
Romein (1985) reconocieron cinco unidades: Unidad 1) del 
Cretácico terminal, representada en medios pelágicos por 
margas o calizas ricas en foraminíferos planctónicos; 
Unidad 2) rica en componentes extraterrestres, con una 
concentración anómala de Ir. microesférulas, foraminíferos 
reelaborados, pobre en carbonatos y rica en pirita, de color 
oscuro o rojo; Unidad 3), constituida por minerales detríti
cos de arcilla, de color oscuro, y con muy escasos forami

níferos principalmente de especies supervivientes; Unidad 
4), constituida por arcilla pero con mayor contenido en car
bonato y caracterizada por la presencia de los primeros 
taxones paleocenos; Unidad 5), comparable en todos los 
aspectos a la primera, excepto en que las especies de fora
miníferos planctónicos son completamente nuevas.

El estudio de cortes de Golfo de México (Bochil, El 
Mimbral, La Ceiba), de Europa (Agost, Caravaca, Gubbio, 
Osinaga, San Sebastián, Zumaya) y del Norte de Africa 
(Ain Settara, El Kef, Elles) nos permite presentar una 
secuencia de unidades y eventos litoestratigráficos y qui- 
mioestratigráficos reconocibles en el tránsito K-T, así 
como una secuencia de eventos y episodios en la evolución 
de las asociaciones de foraminíferos planctónicos y bentó- 
nicos en medios marinos profundos.

UNIDADES Y EVENTOS ESTRATIGRÁFICOS

Hildebrand y Boynton (1990) distinguieron dos capas 
fundamentales en el límite K/T: Capa 1) o capa de expul
sión (ejecta layer), de espesor variable y compuesta del 
material fragmentado y expulsado por el impacto; Capa 2) 
o capa de elementos evaporados (fireball layer). producto 
de la vaporización del cuerpo impactante y la roca impac
tada. Ambas capas están genéticamente relacionadas y pre
sentan una composición en elementos traza muy similar. La 
capa de elementos evaporados (que incluye el Ir y otros 
elementos del grupo del Pt) tiene una dispersión global y se 
concentra fundamentalmente en la lámina roja de la base de 
la arcilla del límite.
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Figura L- Secuencia de unidades estratigráficas y episodios evolutivos de foraminíferos en el limite K/T.

Por el contrario, la capa de expulsión presenta una dis
tribución restringida a las cercanías del lugar de impacto en 
Chicxulub (Yucatán, México) (Hildebrand et al., 1991).

En el presente trabajo hemos reconocido dos unidades 
fundamentales divididas en 5 subunidades (Fig. 1). La pri
mera unidad se suele denominar como unidad clástica y se 
identifica en cortes del Golfo de México (Bochil, El 
Mimbral, La Ceiba, etc.; Fig. 2). Dentro de esta unidad, se 
distinguen 3 subunidades:

- Subunidad I: Brecha y eyecta de tamaño grueso, que 
incluye material expulsado del área de impacto y material 
emplazado por procesos de debris flow  inducidos a su vez 
por los seísmos asociados al impacto.

- Subunidad II: Material fino de eyecta, caracterizado 
por las microtectitas, que son más grandes cuanto más 
cerca al lugar de impacto se encuentre el corte. Las subu
nidades I y II se corresponden con lo que Hildebrand y 
Boynton (1990) denominaron capa de expulsión.

- Subunidad III: Capa de arenisca, caracterizada por un 
secuencia granodecreciente asimilable a una megaturbidi- 
ta, con estructuras sedimentarias de alta energía (estratifi
cación cruzada, ripples escalantes, etc.) y probablemente 
ocasionadas directa o indirectamente por olas gigantes tipo 
tsunami.

La segunda unidad se suele denominar como arcilla del 
límite y tiene una distribución global. Hemos identificado 
dos unidades fundamentales:

- Subunidad IV: Lámina roja con elementos evapora
dos, caracterizada por la concentración anómala de Ir y de 
otros elementos del grupo del Pt.

- Subunidad V: Arcilla oscura, caracterizada por cam
bios geoquímicos e isotópicos tales como el incremento del 
COT y el descenso del 8I3C, %CaC03y 5 lsO.

EVENTOS MICROPALEONTOLÓGICOS (FORA
MINÍFEROS PLANCTÓNICOS Y BENTÓNICOS)

El estudio cuantitativo de cortes de España, Tunicia y 
Golfo de México permite identificar varios episodios cuan
titativos con foraminíferos planctónicos en el tránsito K-T 
basados en las abundancias relativas de diversos géneros 
(Arenillas et al., 1998, 2000; Arz et al., 2000). El episodio 
inicial (Episodio 0) se corresponde con el Maastrichtiense 
terminal y está caracterizado por asociaciones muy estables 
y diversificadas (con Globotruncanidos, Racemiguembe- 
línidos, etc.), y dominadas por Heterohelícidos. En la parte 
inferior del Daniense, después de la extinción en masa 
catastrófica del 70% de las especies finicretácicas, se iden
tifican 4 episodios: Episodio 1) dominado por Guetn- 
belitria-, Episodio 2) dominado por Parvularugoglo- 
bigerina y Globoconusa; Episodio 3) dominado por 
Chiloguembelina y Woodringincr, y Episodio 4) dominado 
por Praemurica, Parasubbotina, Eoglobigerina, Subbotina
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F igura 2.- Reconocimiento de unidades y episodios y correlación de diversos cortes del Golfo de México, Europa y Norte de Africa 
(Barra de escala =  1 metro).

y Globcinomalina (Fig. 1). La correlación de estos episo
dios cuantitativos con la biozonación de Molina et al. 
(1996) y Berggren et al. (1995) se representa en la Fig. 1.

Los episodios de la parte inferior del Daniense son una 
consecuencia de la radiación evolutiva que se produce tras 
la extinción del límite K/T. El evento K/T también afectó a 
las asociaciones de foraminíferos bentónicos, aunque sólo 
provocó la extinción de aproximadamente el 25% de las 
especies. El estudio cuantitativo con foraminíferos bentó
nicos ha permitido también identificar 3 episodios princi
pales. El Maastrichtiense terminal está caracterizado por 
asociaciones mixtas de morfogrupos infaunales y epifauna- 
les, que indican una gran estabilidad medioambiental. En el 
Daniense basal (Biozonas de Guembelitria cretácea y 
Parvularugoglobigerina en gabina) se observa un impor
tante incremento de epifaunales y la desaparición temporal 
(efecto Lázaro) de muchas especies infaunales. En el tercer 
episodio, a partir de la Biozona de Parasubbotina pseudo- 
bulloides, se produce un progresivo aumento de infaunales, 
aunque no vuelven alcanzar la abundancia que presentaban 
al final de Cretácico.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La identificación de las unidades litoestratigráficas y 
los episodios evolutivos descritos anteriormente dependen 
de la continuidad de cada corte y de su proximidad al lugar 
de impacto. Por otro lado, los límites entre unidades y epi
sodios no son completamente nítidos, y algunas veces apa
recen mezclados debido a la condensación del corte o al 
propio solapamiento en el tiempo de los diversos eventos 
descritos. De esta manera, la Subunidad I de la capa de 
expulsión se identifica preferentemente en cortes cercanos 
al lugar de impacto (cráter de Chicxulub), como el de 
Bochil. La Subunidad III se ha registrado casi exclusiva
mente en el Golfo de México, en cortes como El Mimbral 
o La Ceiba. No obstante, Stinnesbeck et al. (1998) identi
ficaron en Elles (Tunicia) un depósito bioclástico canaliza
do en coincidencia con el límite K/T que podría pertenecer 
a esta subunidad y podría ser consecuencia de un episodio 
singular de alta energía ocasionado por las olas de tipo tsu- 
nami muy debilitadas tras atravesar el Atlántico (Arz et al., 
1999).
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La decantación final de los detríticos finos incluye tam
bién foraminíferos reelaborados, cuarzos de choque, espi
nelas de Ni e incluso el propio Ir. Por esta razón, estos ele
mentos se han identificado en la parte superior de la unidad 
clástica de cortes del Golfo de México (ej. El Mimbral) y 
en la arcilla del límite. La Subunidad II o nivel de micro- 
tectitas tiene también una dispersión global, aunque en cor
tes alejados del Golfo de México, como los del Tetis, sólo 
se conservan microtectitas dispersas, muy pequeñas y muy 
alteradas dentro de la Subunidad IV o lámina roja. La arci
lla del límite y los diversos episodios evolutivos de fora
miníferos se pueden identificar en cortes marinos conti
nuos a nivel mundial, y la presencia o ausencia de los mis
mos ayudan a identificar hiatos sedimentarios (Arenillas et 
al., 1998).

La definición del estratotipo del límite K/T en la base 
de la arcilla del límite en El Kef, un corte alejado del crá
ter de Chicxulub, ha provocado una cierta incertidumbre a 
la hora de situar el límite K/T en cortes del Golfo de 
México. Algunos autores han considerado que el límite 
K/T debe ser situado por encima de la unidad clástica 
(Keller, 1989). Sin embargo, de acuerdo con la teoría 
impactista y atendiendo a la definición del límite, el límite 
K/T debe ser situado en la base de la unidad que contiene 
las primeras evidencias de impacto (Fig. 2). Dependiendo 
de la continuidad del corte y de su proximidad a Chicxulub, 
el límite K/T puede ser situado en la base de la Subunidad 
I (ej. Bochil), de la Subunidad II (ej. El Mimbral) o de la 
Subunidad IV (ej. El Kef).
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ABSTRACT

The Tethyan Suture is represented in the Eastern Carpathians by two groups of units, the 
Transylvanides and the Pienides. In Maramures, the Pienides are formed by cover nappes 
subdivided in four groups of tectonic units: the Magura Croup, the Pieniny Klippen Zone, the 
Botiza and Kricevo units and the Babesti -  Tijacovo Unit. Arenites from the Lapus Nappe 
(Magura Croup) and from the Botiza Nappe were examined for modal analysis. Four different 
petrofacies were identified. In particular, data for the Lapus Nappe show a vertical transition 
from litharenitic to arkosic facies, probably related to a progressive unroofing of a continental 
crust belonging to the Inner Dacides. Modal analysis for the Botiza Nappe show a typical 
litharenitic composition with abundant fragments of basalts and sedimentary clasts of oceanic 
domain. A sediment supply from the innermost Babesti-Tijacovo Unit (intercepted only by drills), 
which shows a typical ophiolitic succession, can be considered realistic for the arenites of this 
nappe.

Keywords: Eastern Carpathians, Pienides, arenites, petrofacies, source area.

INTRODUCTION

The Carpathian orogen is a thrust and fold belt that 
includes deformed remnants of the Mesozoic Tethyan 
oceanic crust and its strongly deformed continental 
margins, the European and the Pre-Apulian. The orogen is 
the result of several tectogenetic compressive movements 
which deformed the inner zones (Dacides) during Early 
Cretaceous and the outer zones (Moldavides) during Early 
Miocene. The units of the Main Tethyan Suture zone were 
deformed both during Cretaceous and Miocene times. 
During the Upper Cretaceous and/or Paleogene, the inner 
zones (Dacides) were characterised by deposition of a post- 
tectogenetic sedimentary cover, developed above the 
deformed units.

THE PIENIDES AS PART OF THE TETHYAN 
SUTURE

At present, the Tethys is considered an oceanic crust
bearing domain opened, by a divergent movement during 
Permian (Paleo-Tethys) and Triassic - Jurassic (Neo- 
Tethys), with a progressive propagation from east to west, 
preceded by an intense rift activity. Several data allow the 
reconstruction of the direction and rate of the relative 
movements of the different plates (Dercourt et al., 1986; 
Savostin et al., 1986).

The Tethyan Suture is represented in the Carpathians by

two groups of units, the Transylvanides and the Pienides. 
The Pienides are represented by deep-water sedimentary 
successions consisting of Middle Jurassic - Upper 
Cretaceous rocks, lacking any direct evidence of oceanic 
crust. The oceanic origin of Pienides in Maramures was 
deduced only by structural extrapolations based on 
geophysical data and by stratigraphic correlations with 
analogue sequences from Slovakia, Poland and Ukraine. 
The Pienides form a narrow and elongate belt from the 
Slovakian Western Carpathians to Poiana Botizei, in 
Maramures, which represents the easternmost outcrop of 
this type in the Eastern Carpathians.

TECTONIC AND STRATIGRAPHIC FRAMEWORK

The Pienides of Maramures are formed by cover nappes 
subdivided in four groups of tectonic units (from the 
outermost to the innermost): a) the Magura Group, formed 
by the Petrova, Leordina and Lapus nappes; b) the Pieniny 
Klippen Zone; c) the Botiza and Kricevo units; d) the 
Babesti - Tijacovo Unit. The latter was only identified in 
boreholes, located both in Romania and in Subcarpathian 
Ukraine (Sandulescu et al., 1993). In the present work, the 
study and the interpretation regarding the arenites from the 
Lapus and the Botiza nappes is presented.

The Lapus Nappe belongs to the Magura Group and is 
formed by two lithostratigraphic units: the Roaia 
Formation, middle-late Eocene in age and formed by
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arenaceous and pelitic-arenaceous turbidites, and the 
Magura Perciu Sandstone, Oligocene in age and mainly 
formed by arenaceous turbidites. The Botiza Nappe is 
formed at the base by a latest Jurassic pelagic formation, 
followed by the Paleocene variegated shales and by Eocene 
turbidite deposits, subdivided into three lithostratigraphic 
units: the Tocila Formation (Ypresian-Lutetian), the Secu 
Sandstone (Lutetian-Bartonian), and the Valea Vinului 
Formation (Priabonian).

DETRITAL MODES AND PETROFACIES IN THE 
PIENIDES OF MARAMURES

Representative samples of the different tectonic units 
were examined in thin sections for modal analysis. 
Essential grains were determined and plotted in a QFF 
diagram. Only clasts of monocrystalline quartz were 
included in the quartz pole, in order to emphasise the 
source area of clasts, whereas polycrystalline quartz and 
carbonatic extraclasts were included in the Lt pole. Fithic 
grains were also determined for modal analysis and plotted 
in a FmFvFs diagram.

Lapus Nappe On the basis of petrographic work the 
analysed samples can be subdivided in three petrofacies. 
Petrofacies A characterises the arenites of the upper part of 
the Magura Perciu Sandstone, with some exceptions in the 
upper Roaia Formation. Petrofacies B is widespread in the 
whole Roaia Formation but is present, in some sections, 
also in the middle and lower Magura Perciu Sandstone. 
Petrofacies C is scattered in the whole succession.

Petrofacies A: The sandstones of this petrofacies are 
arkosic in composition (Qt48F34F |8) with P/K ratio 
comprised between 1.0 and 1.2. Fithic fragments show a 
great variability; mica schists and gneiss are dominant 
among metamorphic grains, while carbonate extraclasts are 
prevalent in the Fs pole. The ratio of polycrystalline quartz 
to total quartz ranges between values of 0.3 and 0.4 with 
presence of abundant unstrained grains of probable 
magmatic origin.

Petrofacies B\ The average composition of this 
petrofacies is Qt45F,4F4l, so that we can classify these 
arenites as litharenites. K-feldspar is always more 
abundant than plagioclase and lithic fragments show a 
large compositional variability. Among metamorphic 
grains, chlorite schists, mica schists and gneiss are 
prevalent, while carbonate extraclasts are dominant among 
the sedimentary-derived clasts. The ratio of polycrystalline 
quartz to total quartz ranges between values of 0.7 and 0.8 
with presence of abundant strained grains of metamorphic 
origin.

Petrofacies C: this category includes those samples 
showing a composition, related to the essential grains 
(QtFF), which can be included in the previous two 
petrofacies but with the presence of a considerable (in 
many cases up to 50%) quantity of intrabasinal carbonatic

clasts (especially bioclasts). The presence ot this 
petrofacies is scattered into the stratigraphic succession; 
the abundance of bioclastic material was probably 
produced by the temporary and periodic erosion of an 
underwater or exposed pene-contemporaneous carbonatic 
platform.

Botiza Nappe The petrographic characters of the 
sandstones in the Botiza Nappe can be all included in a 
single petrofacies (petrofacies D). A faint vertical trend was 
observed, with a transition, toward the top of the 
succession, to a more relevant content of lithic grains and 
decreasing of monocrystalline quartz. The sandstones o( 
this petrofacies are typically of litharenitic composition 
(Qt35F|6F49) with lithics of oceanic domain (basic 
volcanites, radiolarites, calpionellid limestones) and 
metamorphic rock fragments. K-feldspar are always more 
abundant than plagioclase and the ratio ot polycrystalline 
quartz to total quartz ranges between 0.6 and 0.7 with 
abundant strained grains.

FOCATION OF THE SOURCE AREAS

The Inner Dacides, which are equivalent of the 
Austroalpine Units of the Eastern Alps, formed a portion of 
the Pre-Apulian continent. They represent the most 
probable source area for elastics in the Pienides ot 
Maramures because both sedimentological and 
petrographic observations. The Inner Dacides are made up 
by several superimposed tectonic units, characterised by 
the presence of a continental basement made of Paleozoic 
and pre-Paleozoic crystalline rocks, covered by Permo- 
Mesozoic sedimentary deposits. The tectonic boundary 
between the Inner Dacides and the ocean domain is not 
found in the studied area, where the Inner Dacides extend 
under the Transylvanian and Pannonian basins and are 
partially covered by the Neogene sedimentary formations 
and by the Neogene Volcanic Arc. The presence of a 
Paleocene - Eocene carbonatic platform is documented by 
the abundant intraclasts (petrofacies C) found in the 
arenites of the Fapus Nappe and by the chaotic deposits 
present in the western part of the same nappe.

Examining data of modal analysis for the Fapus Nappe 
and considering the vertical petrofacies trend, a gradual 
transition from litharenitic to arkosic types can be 
observed. A progressive unroofing of a continental crust 
with fine-grained metasedimentary rocks at the top and 
granite-gneissic 1 ithotypes in the deeper part, which 
produced a reverse succession in the arenites of the basin, 
can be assumed. For this nappe, paleocurrents data confirm 
a provenance of clastic detritus from the Inner Dacides 
outcropping at present in the Maramures area, or from a 
western part forming now the tectonic basement of the 
Pienides.

The Botiza Nappe is the innermost outcropping tectonic 
unit belonging to the Pienides of Maramures. The
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sandstones of this nappe show a litharenitic composition 
with abundant fragments of basalts and ocean-domain 
sedimentary clasts, although metamorphic lithics are also 
present. The paleocurrent vectors are mainly northward 
directed, although a radial distribution can also be noticed. 
By combining all these data, we consider realistic the 
origin of the sediment supply from the innermost Babesti- 
Tijacovo Unit which shows a typical ophiolitic succession.

DISCUSSION AND CONCLUSIONS

The combined petrographic, stratigraphic, tectonic and 
sedimentological data allow to depict a paleogeographic 
scenario and a geodynamic model for the Paleogene 
evolution of the Pienides in Maramures. This attempt is 
based on the present arrangement of the structural units, 
acquired only by Neogene tectonic displacements. There is 
few evidence of the presence of the ophiolite complexes in 
the Pienidic Suture Zone. Nevertheless, the existence of 
basic and ultrabasic rocks in the Babesti- Tijacovo Unit and 
the presence of analogue units in the Eastern Alps and 
Western Carpathians in which such kind of basement was 
found, prove the continuity of an oceanic domain from the 
Eastern Alps to the Pienides in Maramures. Modal analyses 
in sandstones of the Botiza Nappe, show the presence of 
abundant oceanic crust detritus which confirm the 
hypothesis of a clastic supply from an already uplifted 
oceanic terrane; the Babesti-Tijacevo Unit can represent 
the most probable source terrane for these clasts. The 
existence of an ocean-crust bearing basin (Magura Basin) 
can be evidenced in an overall context of a trench-slope 
basin.
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the Central Pyrenees (Campo-Ainsa area) : implications 
on the Graus-Tremp basin tectono-stratigraphic evolution

J. Babault1, E. Remacha2, D. Rouby1, O. Oms23, M. de Urreiztieta4, J. Dinarès-Turell5,
H. Eichenseer4 & T. Nalpas1

1 Géosciences Rennes, CNRS, Campus de Beaulieu 35042 Rennes Cedex (France)
2 Dpt. de Geologia (Fac. Ciències), Universität Autönoma de Barcelona, 08193 Bellaterra (Spain)
3 Lab. Paleomagnetisme, Inst. Ciències de la Terra J. Aimera (CSIC). Solé i Sabaris, s/n. 08028, Barcelona (Spain)
4 ELF Exploration & Production. CSTJF Avenue Larribau, 64018 Pau Cedex (France)
5 Ist. Nazionale di Geofisica, Via di Vigna Murata, 605. 00143 Rome (Italy)

ABSTRACT
The construction and restoration of the 3D geometrical model of the studied area, between the 
Esera and Cinca valleys, allowed us to (!) evaluate the geometrical consistency of the 
interpretation of the seimic dataset, (2) quantify the finite displacement and rotation fields and 
(3) validate it with available paleomagnetic data.
From this, we suggest a new structural framework for the area, in which a major part of the 
shortening (80%) and differential rotations between the Mediano anticline and Foradada area 
(20°) is accommodated by Los Molinos thrust. The latter is showing a strike slip component of 
at least 7 km +/-2 and corresponds, to a lateral ramp of the South-Central Pyrenean Unit (sensu 
Seguret, 1972).

Keywords: Pyrenees, thrusting, ramps, Eocene, 3D- restoration.

INTRODUCTION

The central and western tectonic units of the Southern 
Pyrenees underwent a complex deformation history 
throughout the Late Cretaceous and Tertiary. The front of 
deformation of the Pyrenees propagated southward and 
from east to west, and inverted the extensional basins 
formed during Early Cretaceous (Puidefabregas et ah, 
1992). The thin-skinned deformation pattern is marked by 
folding, faulting and rotations of fault blocks about vertical 
axis. Within this context, the transported Eocene basin 
formed with a depocentre axis mainly trending EW. It can 
be subdivided into 3 sub-basins: (1) the Tremp-Ager basin, 
dominated by fluvio-deltaic sedimentation; (2) the Ainsa 
basin, in which the transition between deltas and turbidites 
occurs, and (3) the Jaca basin, filled with turbidite systems 
(Mutti et al., 1988 and references herein). These sub-basins 
are separated by roughly NS trending synsedimentary 
structures among them highlighting the Boltana anticline, 
conventionaly taken as the boundary between Ainsa and 
Jaca basins. Bounding the Tremp-Ager basin to the West, 
the Mediano anticline and the Boltana anticline.

In order to gain insights in the understanding of the 
interactions between deformation history and turbidite 
sedimentation, we undertook a structural study in 3D of the 
area between the Esera and the Cinca valleys, de place in 
which deltas changes into turbidite systems. Using a

compilation of surface and subsurface data we (1) 
established a 3D structural framework, (2) integrated the 
dataset into a 3D numerical model, and (3) quantified the 
displacement field associated with the main structures 
using 3D restoration techniques.

DATASET

The data we start with are
(1) 14 seismic lines covering an area of about 20km by 

40km between Ainsa and Roda de Isabena (Eniepsa 
1984- Hispanoil 1986 exploration campaign, Figure 1),

(2) 3 wells (Boltana 1, CIEPSA, 1952-54; Campanue, 
Cajigar 1 ENPASA, 1966) for calibration ,

(3) surface geology (geological map and sedimentary 
sections after Remacha co-workers, work in progress),

(4) paleomagnetic measurements for the area between Arro 
and la Foradada villages (Remacha et al., work in 
progress) and data in Pares and Dinares (1993) for the 
Ainsa area.
We interpreted the seismic data and evaluated the 

geometrical consistency of the interpretation by building a 
3D numerical model of the fault system and stratigraphic 
horizons within the software gOcad. Each horizon is 
represented by a triangulated surface offseted by fault 
surfaces (figure 2).
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Atnsa

Seismic data set

F igura 1 structural sketch of the area between the Esera and Cinca valleys (modified after Remacha, 2000) and location of the seismic 
data set and 3D numerical model.

3D GEOMETRY OF THE AREA 3D RESTORATION

According to our interpretation the main structure of 
the area is a thrust toward W-SW trending N160 and 
displaying a flat and ramp geometry (Los Molinos thrust 
figure 3). Within the hanging wall of this frontal thrust, 
smaller thrusts (Atiart, La Foradada and Pena Montanesa 
thrusts) display directions ranging from N130 to N180. In 
front of the main thrust, the footwall shows a large NS fold 
(Mediano anticline, Poblet et al., 1998).

In order to measure displacements associated with the 
main structures of the area, we restored in 3D the 
geometrical model using the method of Rouby et al. 
(2000). The principle of the method is to reconstruct the 
undeformed state of a stratigraphic horizon. The area is 
represented by a set of fault bounded blocks that are first 
unfolded. We then invert the displacement on the faults by 
rigid body rotations and translations designed to minimize

Atiart thrust Pena Montanesa thrust

Los Molinos thrust

L
Figura 2.- 3D numerical mode! in geocad of the area between the Esera and Cinca valleys.
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Undeformed (restored) state of ''Alveolina limestones" strata
Field of finite displacements and block rotations

Hanging wall “Alveolina Limestone" strata

Foot wall "Alveolina Limestones" strata

x

F ig u r a  3.- 3D restoration (unfolding and unfaulting)

gaps and overlaps between fault blocks. The difference 
between the deformed (current) and undeformed (restored) 
states gives the field of finite displacement and block 
rotations.

In the studied area, we restored the stratigraphic 
horizon corresponding the Alveolinas limestones to 
evaluate the deformation field since the Early Eocene. We 
chose the western limb of the Mediano anticline as the 
stationary boundary.

F ig u r a  4 .- Map view o f finite displacements and rotations

The field of finite displacement indicates that the area 
underwent a shortening of at least 18 km along a N 30 
direction. Most of this shortening is accommodated on Los 
Molinos thrust (12-17 km). Since Los Molinos is oriented 
N 160-170, this implies a dextral strike slip component of 
7 km. The shortening is also accommodated by rotation 
about vertical axis of the fault blocks located within the 
hangingwall. This rotations are associated with either 
displacement gradients along strike the faults or strike slip 
component on faults. Finite rotation field indicates a 
differential clockwise rotation between the footwall and 
the hanginwall of Los Molinos of about 20°. This is 
consistent with paleomagnetic measurements indicating a 
clockwise rotation of 35 °+/- 10 of the Mediano anticline 
and 55°+/-15 within the Foradada area.

CONCLUSIONS

The construction and restoration of the 3D geometrical 
model of the studied area allowed us to (1) evaluate the 
geometrical consistency of the interpretation of the seimic 
dataset, (2) quantify the finite displacement and rotation 
fields and (3) validate it with available paleomagnetic data.

From this, we suggest a new structural framework for 
the area, in which a major part of the shortening (80%) and 
differential rotations between the Mediano anticline and 
Foradada area (20°) is accommodated by Los Molinos 
thrust. The latter is showing a strike slip component of at 
least 7 km +/-2 and corresponds, to a lateral ramp of the 
South-Central Pyrenean Unit in the sense of Seguret (1972).
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Estructura secuencial del relleno sedimentario de la Cuenca 
de antepaís surpirenaica y su relación con la evolución 
del orógeno
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ABSTRACT

The South Pyrenean Foreland Basin is a good case study to develop an accurate model from the 
relationships between the orogenic growth and the basin evolution. For this purpose the 
sequential analysis applied to the basin, linked with a sedimentologic, geometric and 
palaeogeographic view, offer the best tool to know how the orogenic growth influences the 
basin formation and the nature o f sedimentary systems in both, orogenic and foreland margins. 
The best preservation o f the foreland margin architecture, assuming the relationship between 
these architecture and the orogenic stages o f growing due to the direct impact o f orogenic 
growth in foreland margin subsidence, makes their study essential in the sequential analysis. The 
results o f a comparative analysis o f the different segments o f the South Pyrenean Foreland Basin: 
South-Eastern Pyrenean Foreland Basin, Tremp-Graus Basin and Jaca Basin, is presented. The 
analysis show the existence o f four main basin sequences of, approximately 5 million years 
duration, related with the main stages in basin formation. Also, the direct influx o f the tectonic 
regime is reflected in the sedimentation o f both, foreland or orogenic, margins. Minor 
sequences, o f approximately 7 to 1,5 million years have their origin clearly related to the 
tectonic growth.

INTRODUCCIÓN

La cuenca surpirenaica constituye un magnífico ejem
plo para el estudio de las relaciones causa-efecto entre la 
evolución tectónica del orógeno y la evolución geométrica 
y sedimentaria de su cuenca de antepaís. Las reducidas 
dimensiones de la cuenca sedimentaria, el nivel de erosión 
existente, la escasa cobertera vegetal y el amplio lapso de 
tiempo (Santoniense superior a Mioceno basal) en el que se 
produjo acortamiento tectónico son los factores determi
nantes.

Las cuencas de antepaís son el resultado directo de la 
respuesta isostática en el antapaís inmediato, al engrasa
miento cortical producido en el orógeno durante el acorta
miento tectónico. El avance de la deformación hacia el 
antepaís, incorpora progresivamente en la deformación a 
los materiales depositados en la propia cuenca de antepaís 
a la vez que ésta se desplaza en la misma dirección. 
Cuando el engrasamiento cortical se produce de forma 
escalonada en el tiempo se traduce en una evolución esca
lonada de la cuenca sedimentaria. En consecuencia el aná
lisis del relleno sedimentario de la cuenca permite identifi
car los sucesivos estadios evolutivos en su formación que, 
por el avance de la deformación se manifestarán de forma 
escalonada hacia el antepaís. La distribución de sistemas 
sedimentarios dentro de la cuenca, su modificación entre

un estadio u otro y, finalmente, la evolución del relleno 
sedimentario dentro de cada estadio poseen un significado 
geodinàmico.

El acortamiento orogénico se superpone siempre a un 
proceso de adelgazamiento cortical y, en consecuencia, for
mación de cuencas extensivas. Esto se traduce en una gran 
anisotropia del basamento previo a la etapa orogénica que 
controia la geometría de ias láminas cabalgantes e incluso 
la respuesta del margen de antepaís. En la cuenca surpire
naica central la inversión tectónica de esta anisotropia pre
via es responsable de la compartimentación progresiva de 
la cuenca sedimentaria. Sobre una geometría inicial de una 
cuenca de antepaís no fragmentada (Santoniense superior a 
Ilerdiense medio), tuvo lugar la individualización de la 
sub-cuenca de Tremp-Graus como cuenca despegada 
(Ilerdiense superior a Luteciense) y el aislamiento de la 
Cuenca surpirenaica oriental (Luteciense). Ambas situacio
nes son consecuencia del emplazamiento de la Unidad sur- 
pirenaica central.

Desde el trabajo de Puigdefábregas y Souquet (1986) 
que presentaron un primer esquema litoestratigráfico gene
ral de la cuenca surpirenaica con este tipo de análisis, 
diversos trabajos lo han aplicado de forma parcial: Cuenca 
surpirenaica oriental (Puigdefábregas et a l., 1986; 
Barnolas, 1998). Cuenca de Tremp-Graus (Puigdefábregas 
et al., 1991; Nijman, 1998). La geometría del talud silici-
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clástico entre la Cuenca de Tremp-Graus y la Cuenca de 
Jaca ha sido estudiada e interpretada en términos de análi
sis secuencial por Mutti et al. (1988). La geometría del 
talud carbonático del margen de antepaís de la Cuenca de 
Jaca por Barnolas y Teixell (1994).

ANÁLISIS SECUENCIAL

Dada la compartimentación de la Cuenca de antepaís 
surpirenaica en las tres subcuencas mencionadas la aplica
ción del análisis secuencial en cada una de ellas y su com
paración nos dará información sobre el origen y edad de la 
compartimentación, y el diferente comportamiento de la 
cuenca sedimentaria en función de su evolución estructu
ral. Por último, podremos analizar la concordancia o no de 
los eventos mas significativos de la evolución secuencial 
en la arquitectura estratigráfica de la cuenca con las curvas 
de variación relativa del nivel del mar de carácter global.

- Cuenca surpirenaica oriental

La Cuenca surpirenaica oriental se comportó como una 
cuenca de antepaís no despegada, con un relleno asimétri
co desde el Ilerdiense hasta el Luteciense superior, con un 
margen distal (antepaís) con sedimentación carbonática 
dominante y un margen orogénico siliciclástico. En esta 
etapa la cuenca presenta tres secuencias que se reconocen 
tanto en el margen de antepaís (plataformas carbonáticas 
escalonadas de Orpí, Penya y Tavertet) como en la cuenca 
en los aportes del margen orogénico (ver Barnolas, 1998). 
En el surco sedimentario y margen orogénico la primera 
secuencia presenta sedimentación marina poco profunda 
que evoluciona rápidamente a cuenca sobrealimentada con 
progradación de una cuña clástica (Fm Sagnari y Corones 
pro parte); la segunda secuencia tiene características de 
cuenca subalimentada que evoluciona a cuenca parcial
mente sobrealimentada y restringida (Fm Vallfogona, 
Terrades pro parte y Beuda); y, finalmente, la tercera 
secuencia evoluciona rápidamente de características de 
cuenca subalimentada a cuenca sobrealimentada con la 
progradación de una importante cuña clástica desde el oró- 
geno (Fm Banyoles, Bracons y Bellmunt).

A partir del Luteciense superior, en la tradicionalmente 
conocida como “transgresión biarritziense”, la cuenca pier
de su carácter asimétrico por la incorporación del margen 
catalánide como margen tectónicamente activo. Este hecho 
se manifiesta en una evolución muy simétrica en el tiempo 
de los sistemas deposicionales (deltas y abanicos deltaicos) 
que retrogradan (en las secuencias de cuarto orden inferio
res) o progradan (en las secuencias de cuarto orden supe
riores) desde los márgenes pirenaico y catalánide 
(Barnolas, 1998).

- Cuenca de Tremp-Graus

La Cuenca de Tremp-Graus se comportó inicialmente, 
hasta el Ilerdiense superior, como una cuenca no despega
da, solidaria con la Cuenca de Jaca y la Cuenca surpirenai
ca oriental. Ha partir del Ilerdiense superior se comportó 
como una cuenca despegada desarrollada sobre la Unidad 
surpirenaica central (ver Barnolas et al., 1991; Nijman. 
1998). Las características del relleno sedimentario en la 
etapa de cuenca despegada han sido ampliamente descritas 
(ver Barnolas et al., 1991; Puigdefabregas et al., 1991; 
Nijman, 1998). Coexisten dos sistemas deposicionales; uno 
fluvio-deltaico que discurre según el eje del surco sedi
mentario, y otro consistente en abanicos aluviales y deltai
cos situados en el margen pirenaico. La transición a las 
facies de cuenca se mantiene muy constante en el límite 
occidental de la Unidad despegada (rampa lateral ciega) y 
se caracteriza por la superposición de taludes siliciclásticos 
erosivos (retrogradacionales) (L’Atiart, Charo, Besians, 
Formigales) sobre taludes siliciclásticos progradantes. Esta 
geometría ha sido estudiada e interpretada en términos de 
análisis secuencial por Mutti et al. (1988) y Peper y De 
Boer (1995).

En el aspecto secuencial hay, por lo tanto, dos elemen
tos de análisis muy importantes en la Cuenca de Tremp- 
Graus: la geometría de los taludes siliciclásticos y, por otra 
parte, la disposición y desarrollo de abanicos deltaicos pro
cedentes del margen pirenaico con relación a los sistemas 
transversales.

- Cuenca de Jaca

La Cuenca de Jaca presenta un relleno asimétrico, con 
un surco con sedimentación turbidítica que se dispone en 
onlap sobre el margen distal (Labaume et al., 1985). La 
sedimentación en el margen distal fue predominantemente 
carbonática. El colapso del margen de la plataforma carbo
nática dio lugar a la sedimentación de potentes megacapas 
de brechas que se encuentran interestratificadas con las tur- 
biditas siliciclásticas. La cuenca se mantuvo en condiciones 
de cuenca subalimentada desde el Ilerdiense hasta el 
Luteciense terminal. A partir del Luteciense terminal 
(“transgresión biarritziense”) la cuenca pasa a tener caracte
rísticas de cuenca sobrealimentada, con la progradación de 
una cuña clástica litoral desde el orógeno, sin que se conoz
ca el carácter de la sedimentación de su margen distal.

El carácter secuencial de su relleno sedimentario y la 
influencia de la evolución del orógeno quedan reflejados 
en la geometría del margen carbonático del margen de 
antepaís (Barnolas y Teixell, 1994). Este presenta una geo
metría escalonada retrogradacional con tres plataformas 
mayores bien identificadas y que se corresponden aproxi
madamente con el Ilerdiense, Cuisiense y Luteciense.
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DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La comparación cronológica de eventos con un claro 
significado geodinàmico entre los tres segmentos (Cuenca 
surpirenaica oriental, Cuenca de Tremp-Graus y Cuenca de 
Jaca) de la Cuenca de antepaís surpirenaica durante el 
Eoceno, proporciona una herramienta de primer orden en el 
estudio de la evolución geodinámica de la cadena. La evo
lución en la arquitectura de la cuenca (estructura y geome
tría del relleno sedimentario) responde a las pautas de evo
lución en el engrasamiento orogénico por lo que resulta un 
elemento de análisis complementario al estudio de la geo
metría estructural del orógeno. Muy a menudo los patrones 
de estudio entre relaciones tectónica sedimentación se 
basan en relaciones directas entre estructuras concretas y 
los sedimentos coetáneos; sin embargo, la arquitectura 
general de la cuenca y, en particular, la geometría de los 
edificios sedimentarios de sus márgenes poseen un mayor 
significado regional. En cuencas de antepaís, el margen 
orogénico está pobremente preservado, por la propia incor
poración del mismo a la deformación, salvo en estadios 
evolutivos muy tardíos; por el contrario, el margen distai 
(generalmente preservado pero a menudo enterrado) lleva 
inscrita la huella de los eventos mas significativos a nivel 
regional en la evolución orogénica.

Comparando el margen distai de la Cuenca surpirenai
ca oriental (Barnolas, 1998) con el de la Cuenca de Jaca 
(Barriólas y Teixell, 1994) se observa una clara correspon
dencia en la geometría de sus plataformas carbonáticas 
aunque no la haya, a nivel cronoestratigráfico, entre la pla
taforma carbonática de la Fm Penya (C.S.O.) con la la Fm 
Boltaña (C.J.). Esta falta de correspondencia se sitúa cro- 
noestratigráfícamente en el Cuisiense superior a Luteciense 
inferior y está en relación con el emplazamiento de la 
Unidad central surpirenaica y el aislamiento de la Cuenca 
surpirenaica oriental de la Cuenca de Jaca. Para esta época, 
la Cuenca de Tremp-Graus ofrece un buen registro de los 
sistemas sedimentarios en el margen orogénico.

El patrón general muestra una superposición de esta
dios evolutivos que, en los segmentos de la cuenca no des
pegados se manifiesta por le retroceso escalonado hacia el 
antepaís de los sistemas sedimentarios y el paso, dentro de 
cada secuencia, a condiciones de menor déficit sedimenta
rio. Cuando las condiciones del relleno pasan de ser defici
tarias a excedentes se manifiestan por la progradación de 
una cuña clástica desde el orógeno, de forma simultánea 
con la retrogradación del sistema carbonático de margen de 
antepaís. En estas condiciones se produce un rápido des
plazamiento del surco sedimentario hacia el antepaís den
tro de la misma secuencia sedimentaria.
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ABSTRACT

Until very recently, the preservation of geological heritage has received scant attention, in 
Catalonia and around the world. In this paper, we take as our starting point the notion that 
geological heritage values should be based on both the existing geological record and its 
usefulness in illustrating a reconstruction of the regional geological history. We, therefore, take 
into account those outcrops which adequately reflect the regional geological processes, forms 
and structures. As a first step, a catalogue of 150 sites (geotopes and geozones) was considered 
essential for the explanation of the geological history of Catalonia. We previously established 
representativeness and singularity as the main criteria for the selection. The here followed 
procedure is, basically, that outlined in the GEOSITES project. The information regarding 
different geotopes and geozones is compiled as digital files. The resulting database is compatible 
with and suitable for integration into other Spanish, European and international databases.

Keywords: Natural heritage information systems, geotopes and geozones, Catalonia

INTRODUCCION 

• Concepto de Patrimonio Geológico

Se considera patrimonio geológico al conjunto de 
recursos naturales no renovables de valor científico, cultu
ral o educativo, que permiten reconocer, estudiar e inter
pretar la evolución de la historia de la Tierra y los procesos 
que la han modelado. La sucesión de procesos acaecidos 
en la Tierra quedan registrados en las rocas y en sus estruc
turas y formas. A partir de estos registros, en ocasiones de 
gran complejidad y comparables a jeroglíficos que el geó
logo puede descifrar, es posible reconstruir la historia geo
lógica de nuestro planeta y comprender los procesos que se 
dan en la superficie y en su interior.

Este conjunto de bienes culturales de carácter geológi
co forma una parte importante de lo que conocemos como 
patrimonio natural. Así pues, el patrimonio geológico 
queda generalmente englobado bajo los epígrafes que 
hacen referencia al medio natural y por tanto forman parte, 
juntamente con el patrimonio biótico, del patrimonio natu
ral mundial. Sin embargo a menudo ha estado considerado 
como el mero substrato sobre el cual se desarrolla la vida, 
estando subordinado al patrimonio biótico.

Por otra parte, tanto por su particular naturaleza como 
por su valor de registro, el patrimonio geológico tiene carac
terísticas que los aproximan al patrimonio histórico cultural, 
circunstancia que determina que los yacimientos paleontoló

gicos sean tratados bajo la legislación que protege los yaci
mientos arqueológicos. Raramente existen tratamientos 
específicos que regulen aquellos lugares que, no presentan
do un atractivo visual, son primordiales para comprender la 
evolución geológica y sus mecanismos. Son sin embargo 
muy abundantes las iniciativas para preservar elementos his- 
tórico-culturales, con o sin atractivo visual, importantes para 
el conocimiento de la historia del Hombre sobre la Tierra. Se 
hacen necesarias, pues, la reubicación del patrimonio geoló
gico y el reconocimiento de sus especificidades.

• Catalogación y protección del patrimonio geológico

Hasta muy recientemente en la mayoría de estados del 
mundo, el patrimonio geológico ha recibido una considera
ción muy inferior a la de otros tipos de patrimonio natural 
y cultural. Se han acusado dos razones fundamentales. Por 
un lado, la mayor implicación emotiva de la mayoría de las 
personas respecto a los seres vivos frente a los elementos 
“inertes”. Por otro lado, hasta una época reciente, la aten
ción de los profesionales se centraba más en la prospec
ción y explotación de recursos que no a su conservación. 
En los últimos años, pero, esta situación ha cambiado de 
forma notoria a consecuencia de la creciente implicación 
de los profesionales de las ciencias de la Tierra en trabajos 
relacionados con problemas ambientales.

Existen muchos y variados lugares susceptibles de con
figurar un lugar catalogable como patrimonio de la huma-
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nidad. De forma simplificada, se puede considerar que en 
muchos de los espacios protegidos se produce la participa
ción de elementos bióticos, geológicos y antrópico-cultura- 
les. La expresión del grado de participación de cada ele
mento puede representarse gráficamente en forma de un 
diagrama triangular como el de la figura 1.

Las primeras iniciativas a nivel mundial sobre protec
ción del patrimonio cultural y natural datan de 1972, con la 
Convención para la Protección del Patrimonio Mundial. 
Sin embargo no es hasta finales de los años 80 que se ini
cia una auténtica y concreta labor de desarrollo metodoló
gico para el estudio y valoración del patrimonio geológico. 
En 1989 se crea la Lista Indicativa Global de Lugares 
Geológicos (G1LGES) y en 1991 tiene lugar la primera 
Reunión Internacional de Conservación del Patrimonio 
Geológico. De esta reunión, celebrada en Digne le Bain 
(Francia), salió la Declaración de Digne sobre la necesidad 
de conservación del patrimonio geológico, que transcribi
mos a continuación en forma abreviada:

“El único registro de la historia de nuestra planeta se 
encuentra en las rocas bajo nuestros pies: las rocas y el pai
saje forman la “memoria” de la Tierra. Solo de las rocas es 
posible descifrar los procesos, cambios y conmociones que 
han originado nuestro planeta a lo largo de miles de millo

nes de años: la parte más reciente de este registro incluye 
la evolución de la vida, incluyendo el Hombre. El registro 
preservado en las rocas y en el paisaje es único y en gran 
parte sorprendentemente frágil. Actualmente está en peli
gro mas que nunca. No podemos recuperar lo perdido, por 
lo tanto tenemos la necesidad urgente de entender y prote
ger lo que queda de este patrimonio común”.

El interés para la salvaguarda del patrimonio geológico 
ha crecido fuertemente desde la conferencia de Digne, con 
la asistencia de especialistas de 30 países diferentes. Este 
crecimiento en sensibilización hacia los valores geológicos 
ha sido especialmente notorio en los países europeos donde 
hasta la pasada década, a excepción de la Gran Bretaña, la 
preocupación por este tema era mínima. Precisamente la 
Gran Bretaña, juntamente con los Estados Unidos, repre
senta uno de los países pioneros en la valoración, salva
guarda y gest5ión de espacios de interés geológico.

En 1993 se concibe GEOSITES, un proyecto corporati
vo entre UNESCO, IUGS, IGCP y IUCN, fundamentado 
por un lado en la valoración de los lugares de interés geoló
gico a formar parte de la Lista del Patrimonio Mundial y por 
la otra en el desarrollo de una nueva base de datos (IUGS- 
GEOSITES) que parte de la anterior GILGES y que hasta 
ahora incluye más de un centenar de localidades de especial

UNA ESTRATEGIA ALTERNATIVA: DICOTOMÍA
LA CONSERVACIÓN INTEGRADA DEL PATRIMONIO CONVENCIONAL

HISTÓRICO-CULTURAL

Figura 1.- Proyección triangular que muestra la existencia de un espectro continuo de ámbitos en donde el patrimonio geológico puede 
aparecer ubicado. Este tipo de diagrama permite situar las esencias de un espacio concreto y la relativa importancia de cada compo
nente patrimonial. Hay que remarcar que el patrimonio geológico no se asocia necesariamente a los espacios naturales.
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interés geológico de todo el mundo. La organización del 
proyecto GEOS1TES se lleva a término a través de trabajos 
regionales. En el caso de Europa el grupo de trabajo encar
gado de esta recopilación es ProGEO (Asociación Europea 
para la Conservación del Patrimonio Geológico).

En la figura 2 se puede observar sobre todo el bajo nivel 
de desarrollo en el tema del patrimonio geológico en una 
mayoría de países del mundo, mas que la localización real 
de los mejores GEOSITES de nuestro planeta.

Una completa gestión para la protección del patrimonio 
geológico incluye diferentes fases que pasan necesaria
mente por una primera etapa de catalogación de espacios 
de interés geológico. Una vez realizada esta labor se pro
cede a la promulgación de leyes de protección y a través de 
la propia protección, uso y seguimiento, con iniciativas 
concretas que garanticen su conservación.

PROYECTO DE INVENTARIO Y CATALOGACIÓN 
DE ESPACIOS DE INTERÉS GEOLÓGICO DE 
CATALUNYA

• Objetivos y justificación

Es objetivo primordial de este proyecto crear una selec
ción de lugares y espacios de interés geológico que en con
junto conformen un registro de la evolución geológica del 
territorio catalán. Para conseguir este objetivo se ha gene
rado una base de datos que recoge aquellos afloramientos 
aislados y conjuntos de afloramientos en áreas de dimen
siones variables que reciban la consideración de funda
mentales y representativas. La base de datos generada irá 
destinada a los organismos involucrados en la planificación

y toma de decisiones que afecten al patrimonio natural. La 
base de datos será integrable en un sistema de información 
sobre el patrimonio natural de Catalunya.

Dadas las singularidades del patrimonio geológico, las 
localidades de interés especial no siempre quedan ligadas a 
parajes que puedan recibir atención incluyéndolas en un 
espacio natural. Algunos registros geológicos han quedado 
expuestos por el efecto de acciones antrópicas como la 
apertura de galerías en minas o desmontes en obras de 
ingeniería civil. En otras circunstancias, los lugares de inte
rés pueden estar situados en zonas fuertemente antropiza- 
das hecho que dificulta enormemente su protección 
mediante figuras legales propias y adecuadas para los espa
cios naturales. Finalmente, la preservación de lugares de 
especial interés no queda siempre garantizada, incluida la 
de los lugares situados en espacios naturales protegidos, 
debido a la falta de un inventario con la localización exac
ta de los lugares y con especificaciones sobre los tipos de 
acciones que pueden resultar agresivas y /o destructivas del 
patrimonio geológico, sean o no consideradas respetuosas 
con el medio natural.

Estas razones evidencian la necesidad, como paso pre
vio a la instrumentación de medidas para preservar el patri
monio geológico, de establecer un primer inventario y cla
sificación de lugares y espacios de interés geológico donde 
se recojan todas aquellas características relativas tanto al 
interés geológico como a las singularidades referidas a su 
contextualización geográfica y a los condicionantes que 
comporta su preservación. Con este objetivo se prevé gene
rar una base de datos que sea de fácil acceso y comprensión 
para todos los organismos que de una manera u otra estén 
implicados en la ordenación del territorio. Se considera que
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esta tarea de catalogación ha de tener una primera finali
dad: permitir disponer de la información necesaria sobre 
este patrimonio geológico, es decir, sobre su localización y 
sobre los valores que lo caracterizan, a mas de indicar para 
cada espacio que acciones pueden ponerlo en peligro y cua
les pueden actuar a favor de su conservación. Esta infor
mación podrá ser utilizada en diferentes circunstancias 
compatibles con el objetivo principal de preservar el patri
monio geológico.

La protección de un lugar en el marco de una acción 
determinada y la promoción del lugar para la atracción de 
visitantes pueden ser usos de la base de datos. Puede ser 
usada por un lado para promover la geoconservación y por 
otro potenciar el desarrollo ordenado.

METODOLOGIA

• Tipología de los espacios

En la terminología usada en catalogación y protección 
del patrimonio geológico los diferentes términos se agru
pan en función de los contenidos y de las dimensiones de 
los espacios a proteger. Así en la nomenclatura inglesa se 
distingue entre Geoparks (grandes áreas de especial signi
ficado geológico y que a menudo también incluyen valores 
ecológicos, históricos o culturales) y Geosites o Geotopes 
(zonas de especial interés geológico y de dimensiones más 
reducidas). En España se han adoptado los términos de 
Geotopo o PIG (punto de interés geológico) como equiva
lentes a Geotope, y cuando se abordan zonas un poco más 
amplias se utilizan términos como Geozona o LIG (lugar 
de interés geológico). En la base de datos que aquí se pre
senta se utilizan respectivamente los nombres de Geozona

y Geotopo para distinguir entre áreas y lugares o puntos 
concretos de dimensiones reducidas. El término Geoparque 
se reserva para grandes áreas con abundancia de geotopos 
o de geozonas.

En la figura 3 se muestran las relaciones entre los dis
tintos tipos de espacios considerados en esta catalogación.

Haciendo la equivalencia con la nomenclatura de la 
UNESCO los geotopos y geozonas corresponderían a los 
geosites y las concentraciones de los anteriores en una par
cela territorial lleva a la definición para este territorio de 
geoparque. Todos los geotopos y geozonas comportan una 
delimitación geográfica precisa, mientras que para cada 
uno de los geoparques la delimitación no es tan precisa y es 
solo indicativa.

• Requisitos indispensables para definir geotopos y geo
zonas

1 REPRESENTATIV1DAD: ser un notable ejemplo de 
estadio evolutivo de la historia geológica de Catalunya, 
constituir un buen registro de los procesos y/o aconteci
mientos geológicos que han tenido lugar.

2 SINGULARIDAD: constituir un registro de fenóme
nos geológicos superlativos, contener formaciones o ele
mentos de excepcional belleza e importancia estética, o 
proporcionar información fundamental sobre alguna de las 
diferentes disciplinas de la geología.

Criterios adicionales de valor intrínseco: 1- grado de 
singularidad (carácter de localidad tipo, edad, rocas, estruc
turas, formas de erosión, etc.). 2- utilidad como modelo 
para la divulgación de procesos, cantidad de elementos 
clave característicos del proceso que representa, utilidad 
para la educación ambiental. 3- utilidad como un modelo

Figura 3.- Relaciones entre los distintos tipos de espacios considerados en esta catalogación
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Figura 4.- Modelo de ficha utilizada en la base de datos del proyecto de inventario y catalogación de espacios de interés geológico de 
Catalunya.
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para el conocimiento científico de procesos. 4- Diversidad 
de elementos de interés presentes. 5- Condiciones de aflo
ramiento y estado de conservación.

Criterios adicionales relacionados con la potencialidad 
de uso y con la necesidad de protección: 1- posibles activi
dades a realizar (didácticas, científicas, turísticas, etc.). 2- 
Peligro de expoliación y degradación. 3- Asociación con 
elementos histórico-culturales y otros elementos naturales. 
4- Accesibilidad. 5- Amenazas actuales o potenciales, 
situación en el planteamiento vigente y interés para la 
explotación minera. 6- Régimen de protección (protegido/ 
no protegido no urbanizado/ urbanizado).

El uso de estos criterios permite establecer una valora
ción de los espacios en diferentes categorías según su grado 
de relevancia (internacional, estatal, nacional o regional) 
siendo así viable la propuesta de inclusión en las listas de 
ProGEO y de la UNESCO.

• Organización de la información

Las fichas que se han generado siguen básicamente el 
modelo de inventario recomendado en el proyecto GEOSI- 
TES. El contenido de las fichas, dada su configuración 
digital, supera ampliamente el espacio físico de cualquier 
ficha material.

A partir del año 2001 el contenido de esta base de datos 
se preparará para que sea accesible al público a través de 
INTERNET.

FICHA BÁSICA USADA EN ESTA BASE DE DATOS

Se han generado 150 fichas según el modelo de la figu
ra 4. Este número limitado ha comportado la constante aso
ciación de los geotopos y geozonas definidos a otros pun
tos no incluidos en el catálogo pero similares al descrito en 
la ficha. Se ha partido de un número considerado mínimo 
para cubrir los objetivos anteriormente planteados. En la 
figura 4 se presenta el modelo de fichas generadas para los 
diferentes geotopos y geozonas.
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Abstract

The Late Oligocene Mequinenza Formation (SE Ebro Basin, NE Spain) was deposited in shallow, 
low gradient ancient lacustrine zones, which evolved under subtropical, warm climatic regime 
and closed drainage conditions. Limestones, mudstones and thin coal seams are the most 
characteristic deposits in these successions. Lacustrine water solute concentration underwent 
changes during the alternative high and low stand episodes, with lacustrine waters ranging 
mainly from fresh to oligosaline. Non sulphurised (NSC) and sulphurised (OSC) biomarkers 
record primary contributions of aquatic and terrestrial higher plants, bacteria and algae. Higher 
plants biomarkers were recorded mostly as normal, non sulphurised lipids. The biomarker 
assemblages suggest that the lacustrine system was eutrophic and the water column was poorly 
oxigenated and sometimes stratified as shown by gammacerane occurrence. Both organic 
petrological data and biomarker record make evident intense bacterial degradation of the 
organic matter and the coexistence of well developed anaerobial sulfur and methane-carbon 
cycles. Intense reworking of organic matter by sulphate reducing eubacteria gave rise to organo 
sulphurised compounds (OSC). Among them, linear thiols are new biomarkers, which probably 
were generated by the early incorporation of sulphur into functionalised precursors (e.g: 
alkanols) resulting from bacterial activity.

Keywords: Ebro foreland basin; closed drainage lakes; lacustrine carbonates and coals; 
biomarkers; organosulphur compounds.

INTRODUCCIÓN

El análisis multidisciplinar de los registros estratigráfi- 
co, sedimentológico, paleobiológico y geoquímico, aplica
do al estudio de los sistemas lacustres antiguos, permite 
establecer las condiciones tectónicas y climáticas bajo las 
cuales se desarrollaron y sus condiciones paleoambientales 
(profundidad y grado de estratificación de la columna de 
agua, paleohidroquímica, productividad orgánica). El 
conocimiento de estas condiciones paleoambientales, que 
condicionan la producción y acumulación de materia orgá
nica, es de interés para una mejor comprensión de las con
diciones de formación de rocas generadoras de hidrocarbu
ros en sistemas lacustres (Talbot, 1988; Bohacs et al., 
2000) .

El reconocimiento de biomarcadores significativos en 
el registro sedimentario es una fuente de información adi-

cional útil para precisar el origen de la materia orgánica y 
sus condiciones de producción y acumulación. En esta 
comunicación se insiste en que la integración de la estrati
grafía y la sedimentologia (Cabrera et a i, 1985, Cabrera y 
Sáez, 1987), los datos petrológicos y geoquímicos (Querol 
et al., 1996; Cabrera, 1999) y de los datos sobre biomarca
dores registrados en las sucesiones lacustres de 
Mequinenza (Torres-Ordóñez et al., 1990; Gorchs et al., 
1992, 1993, 1995; White et al, 1994; Cabrera, 1999), per
mite precisar con mayor detalle el marco deposicional y 
diagenètico temprano en el que tuvo lugar la generación de 
los distintos tipos de biomarcadores.

EL SISTEMA LACUSTRE DE MEQUINENZA

Las sucesiones lacustres oligocénicas superiores de la 
Formación de calizas de Mequinenza (sector suroriental de
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la cuenca del Ebro, región de antepaís surpirenaica) alcan
zan una potencia de varios centenares de metros (hasta 
500-600 m) y registran el desarrollo de áreas lacustres muy 
extensas (de hasta varios miles de kilómetros cuadrados de 
extensión), someras (con un máximo probable de hasta 10- 
15 m) y con un suave gradiente deposicional. Estas anti
guas zonas lacustres eran completa o alternativamente 
endorreicas y sufrieron notables expansiones y retraccio
nes. Su evolución tuvo lugar bajo un régimen climático 
subtropical, con temperaturas medias más elevadas que las 
actuales y posiblemente se vieron afectadas por ciclos de 
aridificación y humidificación alternantes. Las secuencias 
lacustres internas están dominadas por facies carbonatadas 
y lutitas e intercalan delgados niveles de carbón de hasta un 
metro de potencia. Estas sucesiones internas pasan lateral
mente a otras marginales en las que dominan los carbona- 
tos o bien éstos alternan con facies terrígenas finas (limoli- 
tas, arcillas). En estas sucesiones marginales se reconoce el 
desarrollo de evaporitas intersticiales (nodulos de anhidri
ta). Las relaciones estratigráficas entre la unidad lacustre 
de Mequinenza y las unidades aluviales que la rodean, 
junto con los datos sedimentológicos y paleobiológicos 
disponibles, indican que el sistema lacustre experimentó 
apreciables cambios de volumen y nivel del agua. Estos 
cambios son reconocibles a través de importantes despla
zamientos de las facies litorales y posiblemente dieron 
lugar a la alternancia de episodios hidrológicamente abier
tos y cerrados (Cabrera et al., 1985, Cabrera y Sáez, 1987).

RESULTADOS ANALÍTICOS

Se han analizado en el extracto soluble las fracciones 
polar y apolar, se han reconocido los biomarcadores espe
cíficos (no azufrados y azufrados) y establecido sus cocien
tes más importantes (índices de crómanos, pristano/fitano, 
etc) en tres muestras (lignito, margocaliza y calcisiltita 
laminada), que procedían de una sucesión dominentemen- 
te carbonatada y con frecuentes intercalaciones de lignito. 
Los principales resultados obtenidos son los siguientes:

a) Detección de una gran diversidad de compuestos 
orgánicos no azufrados y azufrados, destacando la buena 
preservación del registro de biomarcadores. Los compues
tos azufrados orgánicos, escasamente reconocidos hasta 
ahora en sucesiones lacustres (Grimalt et al., 1991; 
Sinninghe Damsté et ai, 1992 y 1993a; de las Heras et al., 
1997), son aquí abundantes.

b) Presencia frecuente de homólogos de hopanoides y 
2-metilhopanoides en todas las muestras, además de 13- 
metilhopanoides y gammacerano en algunas de ellas.

c) Los aléanos lineales, junto con isoprenoides y este- 
ranos, están también presentes. Biomarcadores de tipo oxi
genado como los crómanos, alcanoles, esteróles y ácidos 
son bastante abundantes en todas las muestras.

d) La frecuente presencia de thiolanil y thienilhopanoi- 
des, epithiosteroides y poliprenoides sulfídicos, junto con

nuevos alcanothioles lineares, reconocidos en el extracto 
soluble.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Los datos disponibles permiten establecer el origen de 
la materia orgánica, su transformación y las condiciones 
paleoambientales. Así la concentración de solutos en las 
zonas lacustres experimentó cambios durante los sucesivos 
episodios de alto y bajo nivel. La posibilidad de incremen
tos de salinidad (sugerida por la relación lateral entre suce
siones con carbón y otras con evaporitas intersticiales) es 
apoyada por la presencia de crómanos. Los registros pale- 
obiológico, mineralógico y geoquímico orgánico (índice de 
crómanos) indican que la salinidad de las aguas lacustres 
en las zonas más persistentes del sistema evolucionó de 
condiciones diluidas a oligosalinas y quizá incluso inci
pientemente mesosalinas. Por el contrario, raramente 
debieron alcanzarse condiciones eusalinas o hipersalinas. 
El reconocimiento de crómanos abre nuevas posibilidades 
para su utilización como criterio para el establecimiento de 
paleosalinidades en sistemas lacustres antiguos.

El extendido desarrollo de los los compuestos orgáni
cos azufrados en Mequinenza ha sido causado por la diná
mica de la cuenca lacustre, así como por las condiciones 
deposicionales y diagenéticas tempranas en las zonas 
lacustres.

Las contribuciones de materia orgánica en el sistema de 
Mequinenza tuvieron distintos orígenes (autóctono y alóc
tono) y carácter (aportes primarios o secundarios). Las con
tribuciones de plantas superiores fueron obviamente signi
ficativas como lo demuestran los depósitos de carbón, los 
restos macroscópicos y las acumulaciones de láminas de 
fitoclastos (Cabrera et al., 1985; Cabrera and Sáez, 1987; 
Querol et al., 1996). Sin embargo la distribución de los bio
marcadores no sólo confirma estas contribuciones (espe
cialmente de plantas acuáticas), sino también las de bacte
rias (cianobacerias, bacterias anaerobias fotosintétieas, 
bacterias del azufre anaerobias-fototróficas, bacterias aero
bias metanotróficas y metilotróficas) y algas.

Las facies carbonatadas, terrígenas-carbonatadas y 
organógenas (lignitos sub-bituminosos) de las sucesiones 
lacustres de Mequinenza muestran una elevada razón entre 
ácidos insaturados y saturados, así como abundancia de 
alcanoles insaturados, ácidos, esteroides y hopanoides. 
Estas características son comparables con asociaciones 
similares de biomarcadores reconocidas en lagos eutróficos 
actuales y sugiere por ello que estos materiales se deposi
taron bajo condiciones de elevada eutrofia (y quizá incluso 
de hipereutrofia), lo que no es contradictorio con las carac
terísticas paleolimnológicas de la cuenca lacustre, estable
cidas a través de otros criterios. Por otra parte el elevado 
cociente S/C observado en las facies de carbón en relación 
a las otras facies lacustres (carbonatos y calcisiltitas) pue
den indicar variaciones significativas en la productividad
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autotrófica de las zonas lacustres o bien en la cantidad de 
materia orgánica metabolizable que era aportada desde 
zonas emergidas vecinas. Ambos factores (mayor producti
vidad y/o contribución de materia orgánica) se correspon
den bien con la situación de alto nivel lacustre que se daba 
en el área durante la acumulación de carbón.

Tanto la elevada eutrofia como las contribuciones 
externas de materia orgánica fueron frecuentes en las zonas 
lacustres someras del sistema, lo cual dio lugar a acumula
ciones notables de materia orgánica y a un elevado consu
mo de oxígeno en la columna de agua. Debido a ello, en 
dicha columna de agua se dieron condiciones disóxicas a 
anóxicas que se conjugaron con una estratificación quími
ca y/o térmica. Esta estratificación viene confirmada por la 
presencia del biomarcador gammacerano, el desarrollo 
ocasional de facies microlaminadas y por la preservación 
de restos de peces articulados.

Como se ha indicado anteriormente, en las áreas lacus
tres más persistentes de Mequinenza no se dieron condi- 
diones eusalinas or hipersalinas y no se registra el desarro
llo de evaporitas. A pesar de ello el contenido en sulfato del 
las aguas fue lo suficientemente elevado para favorecer el 
extendido e intenso desarrollo de sulfato reducción. Esta 
sulfato reducción tuvo lugar bajo condiciones de bajo 
redox (entre -200 y -400 mV) y alto pH (entre 8 y 9-10) y 
dio lugar a una muy importante generación de compuestos 
orgánicosulfurados. A pesar de que generalmente se indica 
que la presencia de compuestos orgánicos sulfurados en 
sistemas lacustres caracterizan medios salinos-hipersali- 
nos, estas condiciones no se dieron en el sistema de 
Mequinenza. El contenido en sulfato en las aguas diluidas 
a oligosalinas fue obviamente lo suficientemente alto para 
favorecer la sulfato-reducción, pero no fue asociado a sali
nidades extremas. En esta situación se considera que el fac
tor adicional que favoreció el desarrollo de los compuestos 
orgánicos de azufre fue la elevada contribución de materia 
orgánica (planktónica y de plantas superiores) y la ausen
cia de hierro.

Los biomarcadores azufrados reconocidos indican que 
los lípidos procedentes de cianobacterias, eubacterias y 
algas (hopanoides, terpenoides, esteroides y poliprenoides) 
incorporaron azufre en sus estructuras moleculares orgáni
cas, dando lugar a la generación de thienil y thiolanilhopa- 
noides, epithiosteranos y poliprenoides azufrados, que 
usualmente se asocian a bacterias y algas. En especial los 
alcanothioles lineares son nuevos biomarcadores que pro
bablemente se originaron a partir de la incorporación tem
prana de azufre en precursores funcionalizados (por ejem
plo los alcanoles) originados, a partir de materia orgánica 
de origen bacteriano, en ambientes diagenéticos tempranos 
sometidos a intensa sulfato-reducción. Esta posibilidad 
viene reforzada por la frecuente presencia de estos com
puestos precursores (sin azufre incorporado en sus estruc
turas) en los depósitos estudiados. Los biomarcadores de 
plantas superiores han sido reconocidos sólo como lípidos

normales, sin una incorporación significativa de azufre. 
Ello sugiere que esta incorporación en los compuestos 
orgánicos se realizó fundamentalmente a través de proce
sos metabólicos de degradación bacteriana

El sistema lacustre de Mequinenza se caracterizó por la 
coexistencia de ciclos anaerobios de azufre y carbono bien 
desarrollados. Las aguas de porososidad intersticial en los 
depósitos experimentaron un proceso de agotamiento del 
sulfato, debido al desarrollo de la degradación de aportes 
masivos de materia orgánica, lo que pudo favorecer el 
desarrollo sincrónico o ligeramente diferido en el tiempo 
y/o el espacio de metanogénesis. La difusión de H2S y 
CH4 desde el sedimento a la columna de agua dio lugar, a 
su vez, a la proliferación de comunidades de bacterias del 
azufre anaerobias y fototróficas y a la de bacterias aerobias 
metanotroficas o metilotroficas. Estas comunidades bacte
rianas contribuyeron significativamente al registro de bio
marcadores.
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ABSTRACT

Recent litho and biostratigraphic studies carried out on the continental sequences of the 
southeastern Ebro Basin (NE Spain) have shown that accurate magnetostratigraphic studies can 
be carried out on continuous, widely exposed successions,which cover most of Paleogene to 
early Neogene times. Moreover the large, still increasing number of fossil mammal localities 
make the Ebro Basin one of the unusual cases in Europe where continuous, non-marine late 
Eocene-Miocene stratigraphic successions can be accurately biozoned. A joint project has 
integrated litho, bio and magnetostratigraphic data and established a highly resolutive 
magnetostratigraphy for the Oligocene. As a result it is reported a continuous and complete 
magnetostratigraphy of the Oligocene in a terrestrial basin in Europe. A regional biostratigraphic 
framework based on fossil mammals is proposed as a first approach to define non-marine 
chronostratigraphic units. Moreover the accurate magnetochronology now established enables 
to date more precisely some of the palaeobiological changes in southwestern Europe, which 
were coeval and likely related to the ongoing global palaeoclimatic and palaeoceanographic 
changes caused by high latitude cooling. The regional application of the reported advances are 
illustrated on the basis of the results available from the analysis of the orogenic front of the 
LinKing Zone (between the Catalan Coastal Range and the Iberian Range) Catalan Coastal range 
in the SE sector oft he Ebro foreland basin.

Keywords: Iberian Plate; Southern Pyrenean foreland; mammal biostratigraphy;
magnetostratigraphy; paleoclimatic events; Tertiary Paleogene; Neogene.

INTRODUCCIÓN

El estudio integrado de las sucesiones estratigráficas 
continentales de las cuencas europeas ha arrojado impor
tantes resultados en los últimos cinco años, habiéndose 
experimentado un importante salto cuantitativo y cualitati
vo. Varios grupos de investigadores multidisciplinares, 
españoles, europeos y norteamericanos han orientado sus 
esfuerzos a la obtención de una escala magneto-biostatigrá- 
fica basada en sucesiones terciarias no marinas de Europa 
Occidental. El objetivo de la obtención de esta escala es

contar con un instrumento para obtener dataciones conti
nuas en sucesiones no marinas, abriendo la posibilidad a la 
obtención de correlaciones fiables (dentro de una misma 
cuenca y entre distintas cuencas) y a la cuantificación y cali
bración temporal de los procesos paleobiológicos, sedimen
tarios y tectónicos (Burbank et al, 1992; Kempf et al., 1997; 
Krijgsman et al., 1996; Lindsay, 1997).La magnetoestrati
grafía en las cuencas continentales se revela por una parte 
(cuando se dispone de sucesiones continuas y bien correla
cionadas entre sí por criterios físicos fiables y contrastables) 
como un instrumento eficaz para la calibración de las zona-
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ciones biocrolonógicas y biostratigráficas, allí donde no se 
disponen de correlaciones marino-continental ni de datacio- 
nes numéricas. Además las sucesiones magnetoestratigráfi- 
cas son un instrumento de datación útil en el análisis de 
cuenca, si bien es importante contrastar los resultados obte
nidos a base de dataciones radiométricas y puntos de ancla
je biostratigráfico.

Dentro de esta línea de trabajo, los avances desarrolla
dos en las cuencas continentales terciarias de Iberia han 
sido muy significativos. Ello es debido a

1) Las buenas condiciones de afloramiento y continui
dad de las sucesiones, lo que permite establecer sucesiones 
magnetoestratigráficas continuas y fiables, con escasas dis
continuidades.

2) La posibilidad de contar con el soporte de escalas 
biostratigráficas basadas en mamíferos fósiles y cuyo 
grado de refinamiento y precisión se va incrementando gra
dualmente. Ello permite realizar la correlación de las esca
las magnetoestratigráficas locales con la ETPM (Escala 
Temporal Paleomagnética) no sólo a partir de las secuen
cias de cambios de polaridad, sino también contando con 
puntos de anclaje biostratigráfico en la sucesión.

En esta comunicación se resume las contribución reali
zada al establecimiento de una escala magneto-biostrati- 
gráfica para el Oligoceno de Europa Occidental, a partir del 
estudio de las sucesiones oligocénicas ubicadas en la zona 
SE de la cuenca de antepaís del Ebro. Además se señala un 
ejemplo de su inmediata aplicación al estudio de la evolu
ción paleogena del vecino frente orogénico de la Zona de 
Enlace, entre la Cadena Ibérica y las Cadenas Costeras 
Catalanas.

EL CONTEXTO DE LAS SUCESIONES OLIGOCÉ- 
NICAS EN EL SE DE LA CUENCA DEL EBRO

La cuenca del Ebro es la cuenca de antepaís más tardía 
de la región surpirenaica, delimitada por los Pirineos, las 
Cadenas Costeras Catalanas, la Zona de Enlace y la Cadena 
Ibérica. Desde el Eoceno superior hasta el Mioceno la 
cuenca fue esencialmente endorreica y fue rellenada por 
sistemas aluviales y lacustres.

Este estudio magnetoestratigráfico incluye 11 columnas 
distribuidas en dos sectores: oriental (incluyendo los perfi
les de Rocafort, Sarral, Solivella, Tarrés, Vinaixa y Cerviá) 
y occidental (Gandesa, Mina Pilar, Granadella, Granja 
d'Escarp y Torrente de Cinca). La combinación de los 
datos lito, bio y magnetoestratigráficos ha permitido elabo
rar una sección compuesta para cada sector. A su vez estas 
secciones compuestas han sido correlacionadas a través de 
perfiles de conexión, comunes a ambas (Barbera, 1999).

Las sucesiones del sector oriental incluyen 1.100 m de 
potencia y fueron muestreados en áreas vecinas al margen 
de la cuenca, incluyendo facies marginales e intermedias 
de los sistemas aluviales de St. Miquel de Montclar y del 
Montsant, que pasan lateralmente a las sucesiones terríge-

nas, carbonatadas y evaporíticas lacustres de los sistemas 
lacustres de Anoia, Segarra, Urgell y Les Garrigues. Las 
biozonas de mamíferos fósiles reconocidas en este sector 
indican la existencia del Eocenos superior y del Oligoceno 
inferior, a partir de 19 localidades de mamíferos fósiles 
integradas en las secciones magnetoestratigráficas o bien 
en otras correlacionares con ellas.

Las sucesiones del sector occidental fueron muestrea- 
das desde el margen hacia sectores más internos de la cuen
ca y cubren unos 700 m de espesor estratigráfíco. La sec
ción de Gandesa incluye facies marginales a intermedias 
del sistema de abanicos aluviales de Gandesa-Horta (de 
procedencia catalánide), así como facies distales deis 
megafan del sistema Guadalope-Matarranya (de proceden
cia claramente ibérica). Las facies medias y distales del 
megafan del Montsant están registradas en el perfil de La 
Granadella. Los restantes perfiles incluyen los depósitos 
formados en la zona de interacción entre los distintos 
megafanes fluviales (Huesca, Guadalope-Matarranya y 
Montsant) y los depósitos lacustres carbonatados de las 
zonas internas (Complejo de Los Monegros). La correla
ción entre las distintas sucesiones desde el margen de cuen
ca hasta las zonas centrales se basa en perfiles litoestrati- 
gráficos correlacionables entre ellos. Las biozonas de 
mamíferos fósiles, reconocidas en este sector, indican la 
existencia del Oligoceno superior, a partir de 35 localida
des de mamíferos fósiles integradas en las secciones mag
netoestratigráficas o bien en otras correlacionables con 
ellas.

RESULTADOS Y APLICACIÓN DE LAS ESCALAS 
M AGNETOESTR ATIG RÁ FIC AS

En el sector SE de la cuenca del Ebro ha sido posible 
establecer una sucesión magnetostratigráfica continua, que 
abarca desde el Eoceno superior hasta el Mioceno inferior 
y que es correlacionable, a partir de la biostratigrafía esta
blecida sobre la base de las asociaciones de mamíferos 
fósiles. A partir de esta base biostratigráfica y las caracte
rísticas de la secuencia de cambios de polaridad, ha sido 
posible correlacionar con fiabilidad la escala establecida 
con la ETPM.

La secuencia de polaridad magnética propuesta se basa 
en 560 estaciones paleomagnéticas. Se desmagnetizaron 
térmicamente más de 1.500 especímenes estándar, siguien
do las pautas usuales. Los datos de VGP muestran numero
sas inversiones definiendo una secuencia completa desde el 
Eoceno superior al Mioceno inferior. A partir de estos 
datos, y sobre la base de las constricciones introducidas por 
las faunas de mamíferos fósiles y las secuencias significa
tivas de cambio de polaridad de las magnetozonas locales, 
la magnetoestratigrafía compuesta para el sector SE de la 
cuenca del Ebro se correlaciona con la ETPM compren
diendo los Crones C15n a C6Cn.2n, con un registro conti
nuo en 1.800 m de sucesión , con una duración de 11.5 
millones de años, desde el Eoceno superior al Mioceno
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inferior (es decir desde 34.8 hasta 23.7 Ma) . En la zona de 
estudio pueden considerarse como bien establecidos el 
rango estratigráfico del Rupeliense y del Chattiense, así 
como sus respectivos límites con el Priaboniense y el 
Aquitaniense (Barbera, 1999).

Además de los crones más importantes, se han recono
cido en las sucesiones estudiadas algunos breves eventos 
de cambio de polaridad (normal e inversa). Algunos de 
ellos son correlacionadles con criptocrones ya reconocidos 
en el registro oceánico (por ejemplo en los crones C1 ln.lr 
y C8n.lr). Pero aparte de éstos, otros eventos no registra
dos en la ETPM también han sido observados (por ejemplo 
algunos eventos negativos en los crones C15n o C12n o 
positivos en el subcron normal de C8r). La resolución 
alcanzada es todavía insuficiente para valorar sin ambigüe
dades la significación de estos eventos menores. Sin 
embargo los resultados parecerían favorecer la existencia 
de breves cambios de polaridad, en detrimento de fluctua
ciones de la intensidad magnética. La preservación de estos 
breves eventos habría sido favorecida por una tasa de sedi
mentación relativamente elevada (11 a 26 cm/kaño) en los 
medios aluviales y lacustres.

La magnetocronología ahora establecida ha permitido:
1 ) Establecer una escala magneto-biostratigráfica preci

sa, con la definición de varias biozonas, calibradas con 
diverso grado de precisión en función del registro paleo- 
faunistico. Se han definido hasta 11 biozonas en el registro 
eocènico terminal, oligocènico y miocènico temprano, 
sobre la base de las variaciones de las faunas de 
Theridomyidae, Cricetidae, Gliridae y Eomyidae: 
Biozonas de Theridomys golpeae, Theñdomys aff. 
aquatilis, Theridomys calcifensis, Theridomys major; 
Blainvillimys hlainvillei, Eomys zitteli, Eomys major, 
Eucricetodon duhius, Eucricetodon robustas, Rhodanomys 
transiens y Vasseuromyus sp. (Anadón et al., 1987; Agustí 
et al., 1994). Estas biozonas comparten algunos taxones 
característicos con las sucesiones paleomastológicas de 
Europa Occidental, lo que ha permitido establecer su corre
lación general con las sucesiones biocronológicas al uso 
(Vianey Liaud, 1997).

2) Datar de manera relativamente más ajustada los cam
bios paleoflorísticos y paleofaunísticos más importantes, 
reconocidos en este sector de la cuenca en el lapso de tiem
po Eoceno superior-Oligoceno inferior. Desde un punto de 
vista paleoflorístico, el primer cambio más significativo es 
la aparición más frecuente de taxones característicos de 
zonas herbáceas abiertas (Gramineae, Phlomis, 
Caryophillaceae) y un declive muy marcado de las formas 
arbóreas tropicales (Cavagneto y Anadón, 1996). Los datos 
magnetoestratigráficos disponibles sugieren que este cam
bio tuvo lugar en la parte inferior del Cron C13r (es decir 
en torno a 34.4-34.5 Ma) y se corresponde con un cambio 
paleoflorístico similar a otros acaecidos en Europa y 
Norteamérica durante el mismo período de tiempo. Estos 
cambios estuvieron probablemente relacionados con los

procesos de evolución paleogeográfica y paleoclimática 
global que afectó la Tierra durante ese período de tiempo 
(Berggren y Prothero, 1992) y conocidos en Eurasia (en 
referencia a las faunas de mamíferos) como “Grande 
Coupure” (Vianey Liaud, 1997).

3) A partir de las líneas tiempo basadas en la magneto- 
estratigrafía, ha sido posible por primera vez trazar ade
cuadamente isócronas en el sector SE de la cuenca del 
Ebro, a través de varias unidades litológicas, y proponer 
dataciones continuas en amplios sectores de la cuenca. Ello 
abre nuevas posibilidades para precisar la evolución tectó
nica a lo largo de los márgenes de cuenca y en la cuenca de 
antepaís durante el Oligoceno, un período de tiempo carac
terizado por levantamientos tectónicos y generación de 
relieve muy significativos. Así la aplicación de los resulta
dos obtenidos en el estudio del margen de cuenca en el sec
tor de Gandesa, ha permitido precisar la cronología de la 
evolución cinemática de las estructuras que delimitan la 
cuenca en el sector de la Zona de Enlace, que constituye el 
margen de cuenca. En esta unidad estructural se distinguen 
a) una franja longitudinal interna con un cabalgamiento 
principal afectando el basamento y una espesa cobertera 
mesozoica y b) una franja externa con láminas cabalgantes 
imbricadas y pliegues, desarrollada en sucesiones mesozoi
cas bastante más delgadas y despegadas a partir de las arci
llas y evaporitas triásicas. La evolución cinemática pro
puesta muestra el emplazamiento sincrónico del cabalga
miento principal de la franja interna con una propagación 
hacia la cuenca de antepaís del despegue basal de la franja 
externa, bajo la cuenca del Ebro. En este proceso de pro
pagación pueden distinguirse dos fases principales, cuya 
edad ahora ha sido posible precisar. Una fase eocénica-ter- 
minal-oligocénica inferior, asociada con la migración hacia 
la cuenca de pliegues ciegos sobre el despegue basal. Este 
despegue fue subsecuentemente cortado por cabalgamien
tos vergentes hacia el NW. La segunda fase (durante el 
Oligoceno superior) se caracteriza por el cese de la propa
gación hacia la cuenca de la deformación, resultando por 
ello el crecimiento de un apilamiento antiformal a lo largo 
del frente de cabalgamiento. Estas dos etapas quedaron 
reflejadas en los distintos espesores y velocidades de sedi
mentación registrados en las sucesiones estudiadas.

CONCLUSIONES

Las sucesiones magnetoestratigráficas oligocénicas 
obtenidas hasta la fecha en el sector SE de la cuenca del 
Ebro han permitido:

1) Obtener una escala magnetoestratigráfica y magne- 
tobiocronológica de referencia no sólo para la Península 
Ibérica sino también para toda Europa Occidental. La cali
dad de la escala obtenida en el sector SE de la cuenca del 
Ebro permitirá realizar contrastaciones de detalle con otras 
similares en Europa occidental y, finalmente, llevar a cabo 
una calibración ajustada de las sucesiones biostratigráficas
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y biocronológicas oligocénicas de Europa Occidental. Los 
avances realizados confirman la potencialidad para definir 
en un futuro próximo divisiones biostratigráficas más ajus
tadas del Oligoceno continental en Europa Occidental , 
basadas en sucesiones faunísticas ubicadas en sucesiones 
estratigráficas continuas y bien correlacionadas, y localiza
das en sucesiones magnetoestratigráficas adecuadas para 
su buena correlación con la escala global.

2) Establecer la cronología y velocidad del desarrollo 
secuencial de algunas de las estructuras del sector SW del 
frente orogénico catalánide y establecer constricciones a 
los modelos evolutivos estructurales posibles a partir de los 
análisis de evolución geohistórica.

3) La ampliación de este tipo de estudios a otras suce
siones oligocénicas de la zona septentrional de Iberia per
mitirán en el futuro precisar los procesos evolutivos que 
tuvieron lugar en los orógenos pirenaico e ibérico-cataláni- 
de y en sus zonas de antepaís, durante una etapa crítica 
caracterizada por una fuerte generación de relieve en las 
cadenas montañosas.
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ABSTRACT

The distorsion of stratigraphic cycles refers to a variation in the symetry of the cycles, i.e. a 
variation of the ratio between progradation and rétrogradation. Short wave-lenght growth 
tectonic structures, like growth folds, generate local variations in the subsidence field, and 
therefore potential perturbations of the stratigraphic signal. The influence of such tectonic 
structures on the sequential architecture of syntectonic deposits has not yet been studied. We 
present here the conceptual basis for a tectonic induced distorsion of stratigraphic cycles, and 
examine the field example of the Eocene deltaic syntectonic deposits of the Arguis anticline 
(South Central Pyrennees, Spain). The good correspondence between the théorie predictions 
and the field case studied, allows us to propose this type of distorsion as an additionnai tool for 
predictive sequence stratigraphy in syntectonic sedimentation settings. For structural 
investigations, our approach also shows that non-uniform variations of the thickness of growth 
strata can record a constant rate of development of the structure, taking in account the cyclic 
nature of the sedimentary record.

Keywords: sequence-stratigraphy, growth structures, distorsion, Eocene

INTRODUCTION

Adressing the problem of interactions between tectonic 
and sedimentary processes, lots of works have focalised on 
reconstructing the kinematics of growth structures using 
the geometries of syntectonic strata (Riba, 1976 ; Suppe et 
al, 1992; Poblet & Hardy, 1995 ; among others). Also, 
numerous studies have intended to make the link between 
sequence stratigraphy and tectonic processes. Such 
approaches were principally seeking for a possible tectonic 
origin for depositional sequences and stratigraphic 
boundaries (Rey, 1995; Millan et al 1994).

The problem which remained was: what are the 
relationships between a growing short wave-lenght 
tectonic structure (xlO km), like a fold, and the sequence 
stratigraphic architecture we can observe in the 
contemporaneous syntectonic deposits ?

These structures can’t generate depositional sequences 
as long as they are of shorter wave-lenght than the basin 
sedimentary depositional system. However, they induce 
local variations of subsidence and a potential perturbation 
of the sedimentary record.

The term distorsion has been used to describe such

perturbations of the stratigraphic signal, expressed in the 
stratigraphic succession by a variation in thickness of the 
ratio between progradation and rétrogradation periods (i.e. 
a variation of the symetry of the cycles). Cross ( 1988) and 
Guillocheau (1995) distinguished two types of distorsion: 
(1 ) the “ volumetric partitionning ” of sediments, which is 
linked to the position on the depositional profile, and (2) a 
more temporal distorsion which results from the 
superposition of several orders of cyclicity.

In this study we show how a growth structure can 
induce an other type of spatial distorsion of the 
contemporaneous sedimentary cycles.

Our results can be used as a predictive tool for sequence 
stratigraphic interpretation in tectonic settings, together 
with the two other types of distorsion. They also have 
implications for the reverse modelling of the development 
of growth structures (Poblet, 1995).

We begin by presenting the conceptual basis of the 
tectonic distorsion of sedimentary cycles. Then we 
compare our predictions with the stratigraphic architecture 
of the Eocene syntectonic deposits of the Arguis anticline, 
a very well documented growth fold in the southern 
Pyrenees foreland basin.
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CONCEPTUAL BASIS FOR A TECTONICALLY 
INDUCED DISTORSION OF STRATIGRAPHIC
CYCLES

It is now widely accepted that sequences record the 
progradation, aggradation and rétrogradation cycles of 
sedimentary depositional systems (Posamentier et al, 
1988). Those general tendencies are controlled by the ratio 
between accommodation (relative changes of sea level) 
and sediment supply (Schlager, 1993), and can be read on 
any vertical section in the basin.

In this study, we assume that short-wave-lenght 
tectonic structures cannot generate stratigraphic cycles at 
the scale of the basin depositional system. Their influence 
is limited to a local variation of subsidence and though to 
spatial variations of the preservation potential of 
sedimentary successions.

The figure 1 represents the influence of a growing 
structure on relative sea level changes and on the 
differential preservation potential of progradation and 
rétrogradation phases with regard to the location of the 
section. In order to simplify, we assume a constant rate of 
sediment influx, and a basic sinusoidal signal A (Fig. 1) 
which controls the timing of general progradation and 
rétrogradation periods of the sedimentary depositional 
system. In this study we do not assume any particular 
temporal scale for those signals.

The two other curves B and C (Fig. 1) represent the 
relative sea level changes at two near locations in the basin, 
affected by different rates of subsidence (i.e. for example 
the crest and adjacent syncline of a growth fold). They are 
the sum of the basic signal A and a linear subsidence in B, 
which is the third of the subsidence in C. In this extreme 
simplifying model, the constant sediment influx is high 
enough to fill-in all the space created during relative rises 
of sea level. All the space suppressed during relative falls 
is assumed to be eroded. The triangles on the right of the 
curves represent the thickness of the preserved 
progradation and retrogadation times for théorie sections 
recorded at B and C locations (Fig. 1).

It can be observed that: (1) the thickness of the 
progradation preserved at the low subsidence location B, is 
less than a half the thickness of the progradation recorded 
at the higher subsiding location C, (2) concerning the 
rétrogradation time, the thickness in B is more than a half 
the thickness in C, (3) during progradation periods, the 
times of relative rise are longer and more rapid at the high 
subsidence area, whereas relative fall time is longer and 
more rapid at low subsidence location and (4) in contrast, 
while rétrogradation takes place in the basin, slightly 
differing relative rises occur at both locations.

Therefore, this simple conceptual approach show that 
the symetry of sedimentary cycles can be disturbed by a 
local short-wave lenght variation in the subsidence field.

TIME 
--------*-

HIGH SUBSIDING LOCATION

Figura 1.- Response o f the sedimentary record to a local variation o f subsidence (as induced by the development o f a fold fo r  example).

Geotemas 1(2), 2000



TECTONICALLY INDUCED DISTORSION OL STRATIGRAPHIC CYCLES EXAMPLE OF THE ARGUIS ANTICLINE IN THE SOUTH CENTRAL PYRENEES 5 7

The prediction resulting, is that the variations of 
thickness between close zones undergoing differing rates 
of subsidence, will be of a greater factor during 
progradation than rétrogradation periods.

FIELD EXAMPLE: THE ARGUIS ANTICLINE
In order to test our predictions we choosed to analyse 

the well documented late Eocene deltaic syntectonic 
deposits of the Arguis Anticline in the southern Pyrenees. 
The aim of this field study, is to compare the vertical 
stacking pattern of syntectonic deposits at different 
locations with regard to the fold. Those comparisons have 
to be made at the higher order as possible (i.e. at the scale 
of the shortest correlatable stratigraphic units as possible), 
in order to set free of variations in the rate of uplift of the 
fold with time. In this way, we applied the classic method 
of stratigrahic correlations which comprises two stages 
(Homewood, 1992). After a detailed facies analysis and 
depositional environments interpretation, we established a 
hierarchised genetic sequence stacking pattern for each 
vertical section (major and minor regressive/transgressive 
cycles, and genetic units sets-parasequences). Then we

correlated the sections using (1) the mapping of 
stratigraphic cycles from aerial photographs, (2) the 
following-up of stratigraphic surfaces on the field, and (3) 
the stacking pattern information.

The results are synthesised on the figure 2 which is a 
East-West cross section representing the stratigraphic 
geometries and gross depositionnal environments of the 
syntectonic deposits of the Arguis anticline, as well as 
stacking patterns of the various vertical sections (at a 
higher resolution in the eastern syncline and on the crest of 
the anticline because of a higher variety of facies and a 
better outcropping quality).

In this deltaic environment, most of the cycles are 
strongly asymétrie in favour of the progradation period. 
The main observation is that the ratio progradation/- 
retrogradation (in thickness) of correlated cycles do not 
varies significantly between both synclines, whereas a 
strong decrease of this ratio occurs on the crest of the 
anticline. Indeed, on the hinge of the anticline, the decrease 
of the thickness of the progradation period with regard to 
the adjacent syncline is of a higher factor than for the 
rétrogradation period.

Wost Argul* section gazoduc section

U. Sets m »mm

sedimentary structures 

sigmoKfs

—•« ripples

» » .  megerlds________

A/S ratio 

rétrogradai »or

aggradation

progradation

Stratigraphic surfaces

. . .  Maximum Flooding Surface 

Unconformity 

> _  —  Correlative conformity

1 1 prodelta marls and %Jlslones

I 1 distal donate lobes 

I ’ 1 rrouth-bam and proximal deflate lobes

UfeiàeÉ transgressive delta front and mixed carbonete/sltéciclastlc deposits

Figura 2.- Arguis Anticline stratigraphic cross-section showing the sequence stratigraphic architecture of syntectonic deposits and prin
cipal groups of depositionnal environments.
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DISCUSSION AND CONCLUSIONS

The field interpretation of the Arguis anticline 
syntectonic deposits shows evidences of a tectonically 
induced distorsion of stratigraphic cycles as predicted by 
our theorical approach. There is a higher factor reduction 
of the sedimentary thickness during progradation than 
rétrogradation periods. The intuitive conclusion which 
follows this study is that during progradation periods, the 
sedimentary input is higher than accommodation and can 
only settle down where space is available (for example in 
both synclines), whereas while rétrogradation times, the 
sedimentary input is lower than accommodation so space is 
available everywhere and sedimentation can take place 
everywhere with the same probability. In addition, in the 
case of the Arguis anticline this distorsion is amplified 
because during rétrogradation periods, there is a strong 
increase of the carbonate component, which become 
dominant. As a consequence, the sedimentation tends to be 
much more homogeneous at the scale of the fold, during 
those rétrogradation periods. However, the field study also 
shows that this distorsion is not so clear for each cycle so 
the main question which arises from this work is: how is 
the sedimentary influx distributed during progradation and 
rétrogradation times in the case of a short wave-lenght 
tectonically induced topography ? This also lead to the 
problem of reverse modelling of such a tectonic structure 
(Poblet & Hardy, 1995), because we have shown that with 
a constant rate of development, a non-uniform variation of 
the thickness of the syntectonic units can occur, depending 
on the period of the stratigraphic cycle which is taken in 
account.
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ABSTRACT

The system of Neogene basins located within the Eastern Iberian Chain has been considered as
the result of normal faulting linked to extensional tectonics in the eastern part of Iberia.
Nevertheless, there are data that allow to critizise the extensional models for the Teruel graben 
system. These data include the relationship between topography with the main paleogene 
compressional structures, the dating of Neogene units and the morphostructural evolution of the 
whole area. In this paper we propose a different origin for this basin system, that includes: I) 
compressional basins, filled at their late stages with Neogene rocks, onlapping on the basin 
margins. This is the case of the Calatayud (with NW-SE direction) and Teruel (oriented N-S) 
basins. 2) Depressions generated by erosive processes, which created stepped levels with flat 
topography. This is the case of the Jiloca graben, and the Sarrión depression.

Keywords: neotectonics, Neogene, Iberian Chain, Teruel, extension

INTRODUCCIÓN

El sistema de fosas de Teruel ha sido considerado como 
un conjunto de depresiones tectónicas formadas en un 
intervalo de tiempo que va desde el Mioceno inferior hasta 
el Plioceno. Estas fosas estarían asociadas a un régimen 
tectónico extensional, que habría dado lugar también al 
levantamiento durante el Plioceno-Cuaternario de las zonas 
más orientales de la Cordillera Ibérica, los macizos de 
Gúdar y Javalambre, como consecuencia del adelgaza
miento cortical ligado al rifting mediterráneo (Simón 
Gómez, 1983). Guimerá (1997) considera que este sistema 
de fosas extensionales se habría formado por colapso 
extensional. En nuestra opinión, la hipótesis distensiva pre
senta problemas como son: la magnitud de los desplaza
mientos en fallas normales, la edad de los mismos, la no 
validez de la superficie de erosión fundamental (SEF) 
como marcador de las deformaciones y la inconsistencia 
geométrica de los modelos estructurales distensivos.

LOCALIZACIÓN GEOLÓGICA

La zona central de la Cordillera Ibérica presenta un 
relieve elevado, entre 900 y 2000 m en un área en torno a 
10000 km“. Hacia el Oeste enlaza de forma paulatina con 
la Serranía de Cuenca y la Rama Castellana, mientras que 
hacia el Este desciende hasta el Mediterráneo. Sobre la 
envolvente topográfica de la cordillera destacan varias

zonas deprimidas (Simón Gómez, 1983; Moissenet, 1989): 
fosas de Calatayud, Jiloca, Teruel y Sarrión.

Desde el punto de vista estructural, el sector central de 
la Cordillera Ibérica está caracterizado por un cambio de 
orientación de las macroestructuras compresivas (Fig. 
l.A). Estas presentan dirección NW-SE al Oeste de la fosa 
de Teruel, N-S en el margen oriental de esta fosa, y direc
ciones poco definidas al Este de la misma.

ESTRATIGRAFÍA

En el conjunto del “sistema de fosas de Teruel”, el 
Paleógeno continental aparece restringido a los núcleos de 
algunos de los sinclinales de dirección “ibérica” y a la 
cuenca de Montalbán. Dentro del sistema de fosas, sólo las 
de Calatayud y Teruel presentan un relleno neógeno de 
cierta consideración, con un máximo de 500-600 m de 
depósitos detríticos continentales, relacionados con abani
cos aluviales en los márgenes, y carbonatados-evaporíti- 
cos, ligados a sistemas lacustres hacia el centro de las cuen
cas. En la fosa de Teruel los materiales más antiguos se 
localizan en la parte meridional (Aragoniense inferior- 
medio). El registro sedimentario alcanza el Plioceno supe
rior en su parte central. La Cuenca de Calatayud muestra 
un relleno de edad Ageniense- Rusciniense. La fosa del 
Jiloca se define a partir de la topografía, ya que presenta un 
relleno insignificante, constituido por glacis y terrazas de 
edad Plio-Cuaternaria.
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ESTRUCTURA DE LAS FOSAS

Cuenca de Calatayud
Presenta una dirección NW-SE, con una longitud de 

más de 100 km y una anchura media de 15 km (Fig. l.A). 
El margen norte de la cuenca de Calatayud está marcado 
por un contacto en onlap del Neógeno sobre las rocas pale
ozoicas de la Rama Aragonesa. El margen sur también apa

rece cubierto en parte por el Terciario discordante y en 
onlap sobre el Paleozoico. Sin embargo, existen aflora
mientos que permiten asignar un origen compresivo a esta 
fosa. En la zona de Daroca aparece un cabalgamiento para
lelo a las estructuras hercínicas (Cámbrico sobre 
Aragoniense) cuyos retazos se pueden seguir hasta 
Calamocha (Colomer y Santanach. 1988). El contacto entre 
la Cuenca de Calatayud y la Fosa del Jiloca tiene lugar

Calatayud

CUENCA DEI. F.BRO

Ncógcno
Mesozoico + 
Paleògeni i 
Paleozoico*
Triásico inferior 
(facies Buntsandstcin)

S>. X  Dai oca

, ';.CjbouK,'ha

il'RJr'K.

jPrceámbrico y 
* Paleozoico

f-j-rTnásico inferior 
“ "(f. Bumsandstcin) □ Triásico Medio 

(I Muschelkalk)
i Triásico superior p —i Jurisico rZ lP alcó g en o  p r i  Mioceno superior- ,-----, Plioceni» sup •
'( f .  Keuper) a  « L ,1 p |ioccnu inlerK)I i-----Icuaiem ario

F ig u r a  1. A. Estructuras principales del sector orienta! de la Cordillera Ibérica y principales fallas situadas en los bordes de la Fosa del 
Jiloca. I : falla de Calamocha, 2: falla de Sierra Palomera, 3: falla de Concud. B. Cortes geológicos que incluyen las fosas de Teruel y 
Jiloca (ver situación en la figura l.A).
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mediante una falla normal plio-cuaternaria (falla de 
Calamocha). de dirección paralela a las estructuras hercíni- 
cas NW-SE que definen el borde SW de la Cuenca.

Fosa de Alfambra-Teruel-Mira
Presenta dirección NNE-SSW, 100 km de longitud y 

20-30 de anchura. La estructura del conjunto ha sido con
siderada como un semigraben con las fallas principales 
(cubiertas en su mayor parte por el Neógeno horizontal) 
localizadas en la parte oriental de la cuenca. Estas fallas, 
paralelas a la dirección de la fosa, presentan un trazado 
escalonado en planta. En ocasiones constituyen el límite de 
afloramiento de las unidades neógenas (fallas del 
Alfambra) aunque otras veces se localizan en el interior de 
la depresión morfológica (falla de Teruel). Localmente se 
han determinado fallas de orientación subperpendicular a 
la traza de la fosa. Algunas de estas “dislocaciones” per
pendiculares a la fosa, bajo las que se encuentran impor
tantes masas de Keuper evaporítico, han sido atribuidas a 
procesos diapíricos (Moissenet, 1983).

Fosa del Jiloca
Presenta orientación general NNW-SSE, con una longi

tud de unos 70 km y una anchura media de 10 km. Presenta 
el borde oriental bien marcado con tres grandes fallas NW- 
SE en relevo (Fig. 1 ,A,B): Calamocha. Palomera y Concud 
(Simón Gómez, 1983). Estas fallas son a su vez paralelas a 
estructuras compresivas vergentes al NE: cabalgamiento de 
Daroca al norte, anticlinal de Sierra Palomera en la parte 
central y anticlinal de Cella-Teruel al sur. Según Simón 
Gómez (1983), a diferencia de otras depresiones, la Fosa 
del Jiloca constituye una estructura generada a partir del 
Plioceno superior.

La falla de Calamocha pone en contacto los depósitos 
aragonienses de la Cuenca de Calatayud con el 
Pliocuaternario del Jiloca. La Sierra Palomera constituye 
un escarpe morfológico que limita el borde oriental de la 
Fosa del Jiloca, con un desnivel máximo de 500 m. Buena 
parte de esta alineación montañosa corresponde al Banco 
subvertical de un anticlinal NW-SE vergente al NE desa
rrollado sobre materiales jurásicos, y no aparecen eviden
cias de fallas que justifiquen el salto topográfico existente. 
La falla de Concud presenta una orientación general NW- 
SE aunque se curva a N-S en las cercanías de Teruel. El 
bloque levantado está constituido por materiales mesozoi
cos que forman parte del Banco invertido de un anticlinal 
de núcleo triásico y paleozoico.

Depresión de Sarrión
Se sitúa entre los macizos de Gúdar y Javalambre y pre

senta una orientación groseramente NW-SE. Su topografía 
es bastante simétrica, con desniveles de más de 1000 m 
desde el fondo de la fosa hasta la parte alta de los dos maci
zos.

DISCUSIÓN. MODELO PROPUESTO

Hasta el momento las interpretaciones sobre el sistema 
de fosas de Teruel se han fundado sobre todo en: i) ele
mentos topográficos, basados sobre todo en la interpreta
ción de la topografía actual como resultado de la deforma
ción de la SEF, y ii) existencia de fallas normales. A partir 
de estos dos bloques de datos las fosas de Teruel, inclu
yendo a la propia depresión de Calatayud se interpretaban 
como graben mio-pliocenos, con las fallas cubiertas por 
depósitos recientes. Sin embargo, como ha sido demostra
do por González y Guimerá (1997) la SEF no puede utili
zarse como marcador de la deformación, ya que nunca fue 
una superficie plana, ni su elaboración tuvo lugar en un 
determinado momento. En realidad el mapa de isohipsas de 
la SEF (Simón, 1983) corresponde a alturas a las que se 
encuentran distintas superficies, con saltos entre ellas que 
pueden deberse a deformación compresiva, distensiva o a 
escalonamientos erosivos, como queda patente al oeste de 
la fosa del Jiloca (Gracia et al., 1988).

Los datos que invalidan las interpretaciones anteriores 
pueden resumirse de la siguiente forma:

1) La única macroestructura neógena en la fosa de 
Calatayud es el cabalgamiento de Daroca (Colomer y 
Santanach, 1988).

2) En la Fosa de Teruel las estructuras de mayor escala 
que afectan al Neógeno en su borde oriental son bascula- 
mientos en el Banco W del anticlinal del Pobo y fallas 
direccionales y normales que afectan como mínimo al 
Plioceno-Cuaternario.

3) La sedimentación del Neógeno de la Fosa de Teruel 
no parece controlada por fallas normales, ya que las distin
tas unidades neógenas aparecen incluso fuera del “borde 
activo” del graben.

4) Las principales fallas normales que delimitarían el 
borde E de la fosa del Jiloca (Palomera y Concud) pueden 
detectarse a partir de saltos en el relieve actual pero no 
afectan a las estructuras mesozoicas infrayacentes.

5) En la Depresión de Sarrión las principales fallas que 
afectan a depósitos neógenos presentan orientación NE- 
SW, perpendicular a la fosa. Las fallas que limitarían esta 
fosa se han deducido a partir a saltos de la SEF.

6) Existen problemas geométricos para establecer un 
modelo de semi-graben limitados por fallas normales para 
explicar las fosas de Teruel y Jiloca, ya que si la anchura de 
las fosas se corresponde con la zona deprimida debido al 
salto de fallas normales, para una geometría de semi-gra
ben esta anchura equivale a la Bexión del roll-over, y da 
una idea del salto de falla. Dadas las dimensiones de las 
dos fosas, este salto debería ser mayor que el observado , a 
no ser que exista un desnivel no compensado con el relle
no (hipótesis de Guimerá, 1997)

7) A pesar de tener un relleno mínimo o nulo, la super
ficie que constituye el fondo de la fosa del Jiloca es mar
cadamente regular.
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Si existen fallas normales, ¿cuál es entonces su signifi
cado si no controlan la sedimentación y la génesis del sis
tema de fosas? En nuestra opinión las fallas normales de 
origen “tectónico” son tardías con respecto a la etapa de 
formación de las fosas y no controlan el relleno sedimenta
rio. Las fosas de Calatayud y Teruel se pueden interpretar 
como formadas en un contexto fundamentalmente compre
sivo, de desgarre, o de relleno tardío de fosas compresivas, 
sin la formación de grandes macroestructuras cabalgantes. 
Consideramos, pues, que no existe deformación tardía de 
tipo distensivo de magnitud importante que se supeiponga 
a la deformación compresiva paleógena, y han existido 
sólo retoques de escasa importancia. Por otra parte, fallas 
normales de escala métrica se encuentran en otras cuencas 
miocenas de origen compresivo como Ebro y Almazán. El 
caso de las fosas del Jiloca y Sarrión es diferente, ya que su 
formación sería tardía con relación a las anteriores. Dada la 
relación existente entre la morfología de la fosa del Jiloca 
y las superficies de erosión existentes en su entorno se 
puede interpretar ésta como formada fundamentalmente 
por procesos erosivos, con superficies encajadas de las cua
les la más baja sería el propio fondo de la fosa. El relleno 
por abanicos aluviales pliocenos y cuaternarios no estaría 
condicionado por fallas sino por el cambio de endorreísmo 
a exorreísmo) y cambios climáticos (Gutiérrez et al., 
1996). Finalmente, muchas de las supuestas fallas norma
les están en relación con el Triásico superior en facies 
Keuper, o yesos Miocenos susceptibles de disolución y de 
colapsar. En otros casos, los escarpes recientes se deben 
simplemente a erosión diferencial. Algunas fallas “norma
les” también pueden explicarse por la reactivación de plie
gues mediante un mecanismo de flexural-slip, similar al 
propuesto por Alonso (1985). En este modelo se forman 
fallas inversas, por movimientos de flexural-slip en los 
flancos de las estructuras.
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ABSTRACT

An important Upper Miocene sedimentary break can be accurately recognised in the Portuguese 
basins and is reflected by a drastic palaeogeographic change in relation to a large-scale tectonic 
event, of probable uppermost Vallesian age (9 Ma; Upper Tortonian). The characterization of the 
sedimentary record o f this tectonic event, as well as its relations with interpreted active faults, is 
made for different situations - Douro, Mondego, Lower-Tagus and Sado tertiary basins. The 
sedimentary record, considered upper Tortonian-Messinian ? (late Vallesian-Turolian ?) is 
interpreted mainly as endorheic alluvial fans (internal drainage), developed along active NNE- 
SSE indent-linked strike-slip faults and NE-SW reverse faults. At NE Portugal, proximal fluvial 
systems of an endorheic hydrographic network drained eastwards to the Spanish Duero interior 
Basin. The main evidences of the betic compression climax in Portugal mainland are presented; 
the interpreted active tectonic structures are in accordance with an intense NNW-SSE crustal 
shortening, but some regional differences are also documented.

Keywords: Tertiary, basin analysis, palaeogeography, brittle tectonics, Portugal.

CARACTERIZACIÓN Y INTERPRETACIÓN DEL 
REGISTRO SEDIMENTARIO

En el registro sedimentario terciario, Cunha (1992a, 
1992b) propone una sucesión de unidades alostratigraficas, 
designadas por SLD y equivalentes a unidades tectono- 
sedimentarias, porponendo las edades mas probables para 
cada unidad. Cuando en algunas de ellas no existían sufi
cientes o mismo ningún dato biostratigráfico con significa
do temporal, se utilizaron las respectivas rupturas sedimen
tarias, en ocasiones bien datadas principalmente en cuencas 
españolas (Lopez-Martinez, 1987; Calvo, 1993). En cuan
to al registro Valesiense a Rusciniense, lo situó en las uni
dades SLD 11 y SLD 12, lo caracterizó en Portugal central y 
destacó su probable representación en otras regiones. Con 
el avance de las investigaciones, se ha ido progresivamen
te mejorando la identificación de estos episodios en todo el 
pais, destacando trabajos como los realizados por Barbosa 
(1995), Pimentel (1997), Pereira (1997), Azevédo (1998) y 
Martins (1999).

En este trabajo se caracteriza el episodio tectono-sedi- 
mentario SLD 11 en diversas cuencas continentales portu
guesas, considerando tal episodio como probale Valesiense 
terminal o Turoliense (Tortoniense superior a Messi- 
niense).

Sector NW de la Cuenca del Duero (NE de Portugal)
La mayor parte del registro cenozoico del noroeste por

tugués esta constituido por depósitos areno-conglomerati- 
co, rojos, polimicticos y con contenido arcilloso en el que 
predomina la esmectita. El espessor máximo es de 80 m y 
en este depósito se han definido dos miembros (considera
dos como pertenecientes a las unidades alostratigráficas 
SLDlly SLD 12). Ambos miembros muestran urna tenden
cia grano decreciente y se encuentran separados por una 
disconformidad (Pereira, 1997, 1998). Las paleocorrientes, 
definidas para el conjunto, presentan un sentido sureste.

Los sedimentos rellenan los paleovalles con inclinacio
nes pronunciadas. Se observa la organización de una red de 
drenaje de baja sinuosidad, aumentando su sinuosidad al 
alcanzar las depresiones tectónicas, donde la discontinui
dad entra ambas SLDs se vuelve evidente.

Algunos abanicos aluviales se localizan a lo largo de la 
zona de fractura Bragan^a-Vilari^a-manteigas, lo que se 
interpreta como un levantamiento relativo del bloque occi
dental. Aquella falla ha sufrido movimientos de tipo de 
desgarre izquierdo, con importante levantamiento del blo
que occidental y en consecuencia se ha producido la crea
ción de depressiones alargadas, en las que los sedimentos 
quedaron retenidos o funcccionaron como ejes de alimen
tación de valles fluviales.
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Hasta el Mioceno, la región habría alimentado a la 
cuenca terciaria del Duero (en España), a través de una red 
fluvial. Dicha red estaría relacionada con un sistemático 
levantamiento regional, amplamiente referenciado por rup
tura tectónicas en cuencas adyaccentes (López-Martinez et 
al., 1987; Cunha, 1992, 1994; Calvo et ai, 1993).

Cuenca del Mondego (Portugal centro-norte)
La cuenca terciaria del Mondego se extiende en direc

ción SW-NE y en la actualidad se encuentra delimitada por 
los Montes Occidentales Portugueses y la Cordillera 
Central Portuguesa-Macizo Calcario Extremeño. El 
Terciario de la cuenca es siliciclastico y se apoua sobre el 
Mesozoico o, mas hacia el este, sobre el zócalo hercínico. 
En él se han identificado discordancias angulares que deli
mitan unidades alostratigraficas. Los depósitos del registro 
de la SLD11 son heterométricos inmaduross, con alternan
cia de conglomerados, arenas y lutitas, generalmente de 
color amarronado a rojizo, con contenido arcilloso de 
esmectita, con alguna i lita y caaolinita. El espesor máximo 
de la unidad es de 100 metros aproximadamente.

El registro de la SLD11 se relaciona con abanico aalu- 
viales ssituados a lo largo de escarpes tectónicos (Fig. 1). 
Este episodio tectono-sedimentarioo marca el paso de una 
área amplia de drenaje fluvial, con alimentación en áreas 
graníticas, pendientes suaves y exorreico. hacia el inicio de 
la definición de los volúmenes montantañosos actuales con 
alimentación en áreas metamórficas y drenajes endorrei- 
cos. Ddurante este episodio se forman importantes escarpes 
tectónicos, entre ellos destacan: el cabalgamiento de 
Lousá-Seia, orientado EN a SW con inclinaciones de 30° 
para SE, con un desplazamiento de cerca de 200 m mas de 
1200 m hasta la actualidad); la falla de Verin-Penacova que 
funcionó como deslizamiento izquierdo con 300 m de salto 
vertical (mas de 500 m hasta la actualidad); el cabalga
miento de Sao Pedro Dias-Segade, orientado EN-SWW y 
con escaso declive para SE, con desplazamiento vertical de 
100 m del bloque SE; la falla de Pombal-Leiria, sub-verti- 
cal y de dirección NNE-SSW, con cerca de 55 m de levan
tamiento del bloque oriental.

Cuenca del Bajo Tajo (Portugal centro-sur)
La cuenca terciaria del bajo Tajo se extiende según la 

dirección SW-EN y se localiza al sur de la Cordillera 
Centraal Portuguesa y al este del Macizo Calcario 
Extremeño. El relleno es casi exclusivamente siliciclastico 
y se deposita sobre el Mesozoico (al W y S) o directamen
te sobre el zócalo hercinico (al E y N). Los depósitos atri- 
buodos a la SLD11 están constituidos por alternancias de 
conglomerados heterométricoss y inmaduros, arenas y luti
tas de color amarronado a rozijo, con esmectica y alguna 
ilita y caolonita. La alimentación al cuenca fue variable, 
incluyendo rocas metasedimentarias paleozoicas, conglo
merados y areniscas del Mesozoico. Todas ellas sirvieron 
de material de alimentación en función de las litologias del

escarpe tectónico adyacente.
El registro de SLD11 se identifica con abanicos aluvia

les situados a lo largo del declve de los escarpes tectónicos 
activos (Fig. 1). Se verifica una situación idéntica a la des
crita para la cuenca del Mondego en relación a la modifi
cación radical del paisaje y sedimentación. Duraante este 
episodio se produjeron importantes rejuegos tectónicos 
entre las fallas EN-SW, de lo que se deduce por un desni
vel topográfico próximo a los 100 m en la falla de 
Monfortinho y de 30 m en la falla de Rapoula. Esas fallas 
promovieron la formación de “peldaños de bloques tectó
nicos”, com aumento topográficos progresivos para el NW. 
Este hecho contribuyó a la primera fase de elevación de los 
relieves en el sector sureste de la Cordillera Central 
Portuguesa.

En la región de Ribatejo se localizan yacimientos de 
mamíferos que permiten ubicar inferiiormente esta impor
tante ruptura sedimentaria como perteneciente al 
Valesiense terminal (limite MN10-11, entorno a los 9 Ma). 
En las cuencas del Duero y de Madrid se han encontrado 
faunas del Valesiense inferior y superior por debajo de esta 
discontinuidad, reconocida en casi todas las cuencas ibéri
cas (Calvo et al., 1993).

Cuenca del Sado (sur de Portugal)
Junto al borde meridional de la cuenca Sado, corres

pondiente al sistema de fallas de Plasencia-Messejana, se 
localizan los depósitos conglomeráticos groseros y massi- 
vos, con matriz areno-lutítica de colores ocres y marmóre
os, alternando con lutitas esmectíticas con carbonataciones 
intensas y pisolitos dispersos. Esta unidad se encuentra 
intercalada entre depósitos atribuidos al Paleógeno y nive
les datados del Messiniense, aatribuyendo-se a la SLDI1 
(Pimentel, 1997, 1998a). EL espesor máximos ronda los 30 
a 50 m. con una tendencia positiva del conjunto.

La recontrucción paleogeografica apunta la existencia 
de un imoportante escarpe de fall en el borde SE de la 
cuenca, de la cual vendrían los materiales groseros que 
rellenaron la depresión creada. Abanicos aluviales se han 
desarrolado en condiciones climáticas cálidas e sub-hunie- 
das, con un drenaje deficiente. Estos dep'soitos son el 
resultado de la reactivación en régimen compresivo del sis
tema de fracturas associadas a la falla Plasencia-Messejana 
con una orientación N50°E, que provocó un movimiento 
inverso-izquierdo de estos importantes accidentes tarJi- 
hercínicos, activados en el Paleogeno por ls campos de 
esfuerzos pirenaicos. El resultado fue el levantamiento del 
bloque SE, con un desplazamiento vertical próximo a los 
50 m y en consecuencia una nueva subsidencia del sector 
meridional de la cuenca, en ralación con la falla de 
Farrobo.
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Figura 1.- Interpretación paleografica de la unidad tectono- 
sedimentaria SLD II, probablemente en el Tortoniense final a 
Messiniense (Vallesiense termina! a Turoniense).
! - límite territorial; 2 - río (RM - Minilo; RL - Lima; RN - Neiva; 
RC - C vado; RA - Ave); 3 - abanico aluvial; 4 - falla sub-verti- 
cal (triángulos en el bloque abatido); 5 - falla inversa (triángu
los en el bloque cabalgante); 6 - basculamiento regional; 7 - des
lizamiento; 8 - localidades (A - Arganil; Ab - Abranles; B - 
Braga; Be - Barreiro de Besteiros; C - Castelo Branco; Ch - 
Chaves; Co - Coimbra; L - Lisboa; M - Miranda do Douro; Mi - 
Mirandela; Mo - Mortágua; V - Vila Real); 9 - Fallas activas (1 
- Braganga-Vilariga-Manteigas; 2 - Verin-Penacova; 3 - Leiria- 
Pombal; 4 - Lousá-Seia; 5 - Sobreira Formosa; 6 - Grade; 7 - 
Rapoula; 8 - Ponsul; 9 - Adrantes; 10 - Avelar; II - Arrife; 12 - 
Sintra; 13 - Arrábida; 14 - Farróbo; 15 - Aljezar).

Síntesis del registro de la SLD 11 en Portugal continen
tal

En las diversas cuencas estudiadas, el registro sedimen
tario de la SLD 11 se caracateriza por el predominio de 
depósitos groseros, heterométricos y inmaduros, generados 
en las proximidades de escarpes tectónicos de reciente cre
ación. El desarrolo de abanicos aluviales en condiiones cli
máticas cálidas, con alguna estacionalidad ha contribuido 
también para la formación de esmectita, para el desarrollo 
de colores rojas o ocres y raramente concreciones carbona
tadas. Las paleoalteraciones cambian en función del con
texto geológico y alimentación.

Las reconstruciones paleogeograficas indican invaria
blemente para posiciones cercanas a accidentes tectónicos 
orientados EN-SW y NNEE-SSW (Lig. 1). A partir de las 
rupturas de pendiente se generaron abanicos aluviales, que 
en el NE portugués dieron lugar en areas distales a un con
junto de sistemas lluviales drenando para el SE en direc
ción a la cuenca terciaria del Duero en España. El carácter 
endorreico es típico de estos episodios y constituye un 
rasgo distintivo en relación a etapas anteriores (Mioceno 
medio y inferior) e posteriores (Plioceno). En las situacio
nes en que existe registro de SLD9-19 (Mioceno ante- 
Tortoniense superior), estas presentan un carcater exorrei- 
co en una área de alimentación geográficamente amplia 
que incluye abundantes áreas graníticas. Esta sedimenta
ción feldespática desaparece con la SLDI1, como resulta
do del levantamiento y correspondiente sedimentación en 
la zona de pendiente. EEN el N de Portugal y Bajo Alentejo 
interior, la SLDI 1 corresponde con el inicio da la acumu
lación sedimentaria neógena, en relación a la creación de 
importantes relieves y “grabens” adyacentes.

Si se consideran las fallas que deforman de manera 
notoria las unidades con edades ante-Tortoniense superior, 
de la misma forma son las orientadas EN-SWW y NNE- 
SSW las que se distinguen mejor. Tal es el caso de las fallas 
que limitan los Montes Occidentales Portugueses, la 
Cordillera Central Portuguesa, el Macizo Calcáreo 
Extremeño, la Arrábida, las Fossas del Litoral SW, etc. EN 
estos accidentes frecuentemente se detecta el cbalgamiento 
de las formaciones miocenas por los bloques del zócalo 
hercínico, con o sin cobertera mesozoica. A pesar de ello, 
se evidencia una clara diferencia regional en términos de 
accidentes tectónicos con desniveles verticales significati
vos (Fig. 1). EN Portugal central tienen una mayor impor
tancia las fallas inversas y los cabalgamientos EN-SW que 
definen una estructura “pop-up” (Ribeiro et al., 1990; 
1996). En el N de Portugal assume una mayor importancia 
los movimientos verticales asociados a los deslizamientos 
izquierdos de Verin-Penacova y Longroiva-Vilariga. EN el 
sur de Portugal se identifica una situación idéntica en la 
falla de farrobo y de Aljezur. ambas pertenecientes al siste
ma de fallas Plasencia-Messejana.

CONCLUSIONES

En la mayor parte de las cuencas terciarias de Portugal 
continental podemos observar en el registro sedimentario 
neógeno un drástico cambio en el contexto tectono-sedi- 
mentario, a lo que se atribuye una edad entorno al Valesiano 
terminal (9 Ma, Tortoniense superior) y que se cree corres
ponde a un paroxismo de la fase betica. Este gran cambio 
regional se expresa en unos casos por el inicio de lasedi- 
mentación neógena en áreas interiore (EN y S de Portugal) 
y en otros por la sustitución de amplias áreas de drenaje flu
vial atlánticas por una sedimentación inmadura de abanico- 
as aluviales, adosados a los escalpes de fallas activas.
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Los escarpes de mayor importancia han sido generados, 
normalmente, por fallas inversas y cabalgamientos de 
dirección EN-SW. Se deduce un acortamiento cortical sig
nificativo, desarrollado en función de um intenso contexto 
compresivo, orientado NNW-SSE, durante el Neógeno. 
Este contexto habrá producido de la misma forma una inte
rrupción en la sedimentación marina en la casi totalidad del 
área emersa actual, asi como la inversión tectónica de áreas 
subsidentes desde tiempos mespzoicos (Macizo Calcáreo 
Estremeño e Arrábida, por ejemplo).

En el contexto de las cuencas terciarias de España 
(Calvo et al., 1993), la ruptura sedimentaria intra-Valesiano 
final es muy importante porque registra un gran cambio en 
los campos de esfuerzos que afectan la micro-placa Ibérica 
(Sanz de Galdeano, 1996). Esta ruptura puede ser recono
cida con precisión en las cuencas del Douro, Alto-Tajo e 
Ebro, y por un cambio drástico en la paleogeografía de las 
cuencas interiores de Madrid y del Ebro. EN el Bajo 
Alentejo oriental y en las plataformas continentales del SW 
(Alentejo) y del S de Portugal (Algarve) esta ruptura esta 
también reconocida.

Del Mioceno inferior al Tortoniense, se ha dado la con
vergencia ortogonal de las placas Africana y Europea, con 
una dirección NNE-SSW. Después dse ha dado una con
vergencia oblíqua orientada NW a NNW, con una muy 
intensa compressón intraplaca en el sector ocidental do 
Macizo Hespérico, con aproximadamente la misma direc
ción hasta el Cuaternario (Ribeiro et al., 1996). La fuerte 
compressión continental ha inducido lo levantamiento de 
importantes relieves, con movimentación diferencial de 
bloques delimitados por accidentes tardi-hercinicos orien
tados NNE-SSW (reactivación en deslizamiento izquierdo 
de segmentos en echelon de stas zonas de falla) y EN-SW 
(con formación de fallas inversas e cabalgamentos), donde 
se ha concentrado la mayor parte de la deformación intra
placa.
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ABSTRACT

The hinterland deposits studied are located in the eastermost area of the Catalan Central 
Depression (in the eastern Ebro Basin). These deposits infill an endorreic depositional basin, that 
was active from the uppermost Priabonian (Late Eocene) to the lower Stampian (Early 
Oligocene). This basin was related to Pyrenean tectonics at the N (Sta. Maria d'Olö anticline) 
ant to the Catalan Coastal Ranges tectonics at the S. These structural units conditioned the 
sedimentation and the paleotopography of the depositional furrow. During this time, the basin 
evolutioned from a fluvio-alluvial stage, with deposits coming from a southern source area, to a 
lacustrine stage, with the sedimentation of the later deposits of the basin in the western area. In 
the eastern area, and posteriorly to the lacustrine stage, the sedimentation continues, and 
consists o f fluvio-alluvial deposits coming from a NW source area.
These deposits can be divided in four stratigraphic informal units: Artes fluvio-alluvial unit (U l), 
Avinyö deep lacustrine unit (U2), Moiä shallow lacustrine unit (U3) and Estany fluvial unit (U4). 
The analysis of these hinterland deposits has showed two facts related to cyclicity. By one hand, 
a very marked cyclicity in the stacking patterns of the different associations of exposed 
sedimentary bodies, and by another, a cyclicity that repeats in all orders of cycles, related to 
cyclic variations of the base level of the basin. The major order cycles can be related to 
tectonism of Catalan Coastal Ranges and Pyrenees, that influence the climate of the basin, and 
the minor order cycles can be related to orbital cycles, or climatic changes.

Keywords: cyclicity, hinterland deposits, uppermost Eocene, Ebro basin.

INTRODUCCIÓN

El complejo sedimentario estudiado se localiza en el 
extremo oriental de la Depresión Central Catalana. NE de 
la Cuenca del Ebro (Fig 1).

El conjunto de estructuras tectónicas que afectan la 
cubeta deposicional está relacionadas con dos sistemas 
estructurales diferentes: al N las relacionadas con los ple- 
gamientos paleógenos Sur-pirenaicos (Riba 1967; Saez 
1987) y más en concreto el Anticlinal de Sta. Ma de Oló; Al 
S el complejo de fracturas del sistema Catalánide (Anadón 
et al. 1979; Guimerá-Alvaro 1990; Ramírez et al. 1975; 
Riba 1967), donde destaca la falla del Rourell de orienta
ción N-S, y un complejo de fallas regionales de orientación 
NE-SW.

La estructura de Sta. Ma de Oló, de dirección SW-NE, 
es un pliegue anticlinal muy agudo con el flanco N fractu
rado y hundido. En el núcleo del anticlinal afloran niveles 
de margas con sales, muy deformados, que pone en evi
dencia la importancia de la tectónica diapírica. El anticli
nal de Oló se atenúa hacia el SW y converge con la falla 
inversa cabalgante compleja del “Guix” (Riba, 1967). 
Hacia el NE el Anticlinal de Oló confluye con un comple

jo de fallas y repliegues de dirección NNO-SSE asociadas 
a fracturas de zócalo pertenecientes al sistema estructural 
Catalánide. El Anticlinal de Oló estaba activo durante el 
Priaboniense superior, limitando la cubeta de sedimenta
ción y el paleorrelieve positivo del sector septentrional de 
la misma. Estos movimientos tectónicos permiten la crea
ción de espacio volumétrico para la formación de una cube
ta fuertemente subsidente y actúa también de barrera natu
ral, marcando el límite N de la cuenca lacustre (Fig. 2)

En el sector oriental del área estudiada (Moiá-Estany- 
Collsuspina) se observa un complejo de fallas directas de 
orientación NE-SW y otro de orientación N-S, que perte
necen al sistema de fallas de zócalo de los Catalánides de 
origen hercínico (Peón et al., 1975), que actúan antes, 
durante y después de la sedimentación de los depósitos 
estudiados.

Las fracturas de zócalo condicionan también, el paleo
rrelieve y la capacidad volumétrica de la cubeta deposicio
nal en la parte meridional de la cuenca endorreica. El com
plejo regional de fracturas de zócalo de orientación NE- 
SW, se expresa en el área con la falla de Artés, Cuanto a las 
fracturas del sistema N-S, la más importante en el área 
estudiada es la falla del Rourell, de dirección NNO-SSE, la
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Figura 1.- Mapa geológico genera! del NE peninsular. El área en estudio, que aparece enmarca
da, se localiza en el extremo orienta! de la Cuenca del Ebro.

cual actúa como una importante falla directa, que juega un 
papel destacado en la morfología de la cubeta deposicional, 
delimitando dos áreas con peculiaridades diferencia- 
tivas:Sector Occidental y Sector Oriental de la cubeta.

ESTRATIGRAFÍA

Unidades estratigráficas informales de litofacies
La evolución de la cubeta deposicional hacia una cuen

ca endorreica madura, debido a las condiciones paleocli- 
máticas y a las estructuras tectónicas circundantes, es la 
causa de la aparición y desarrollo de diferentes sistemas 
deposicionales (Fig. 3). En este sentido se han caracteriza
do diversas unidades estratigráficas informales de litofa
cies incluidas en la unidad litoestratigráfica de la Fin. Artés 
(Ferrer, 1971) que son asimilables a diferentes sistemas 
deposicionales.

Unidad fluvio-aluvial Artes (U.I)
Constituye la parte inferior del conjunto de depósitos 

endorreicos considerados en el presente trabajo y la parte 
basal, de la misma, aparece discordante sobre los depósitos 
marinos terminales de la cuenca paleógena catalana. Es la 
unidad más potente y está formada por una sucesión de 
hasta 240 m en el centro de la cubeta, reduciéndose a unos 
50 m en los márgenes. Está constituida por una alternancia 
de cuerpos de areniscas y arcillas rojas en facies fluvio-alu- 
viales con capas tabulares de carbonatos y arcillas grises en 
facies palustres. En los tramos arcillosos y limosos, así 
como algunos cuerpos de arenisca se observan fenómenos 
de pedogénesis, marmorización y bioturbación por orga
nismos y raíces. Los paleocorrientes y la composición 
petrológica, de los cuerpos de arenisca, relacionan estos

con una área fuente S y SE, o sea del Sistema Catalánide. 
En cuanto a facies se distinguen:

Unidad lacustre profunda Avinyó (U.2)
Situada estratigráficamente y cronológica sobre la uni

dad anterior, se asocia al momento de máxima profundidad 
del lago. La base la forma un nivel de carbonato de medio 
metro de potencia, continuo en toda la cubeta. Es la unidad 
de menor potencia y su máximo desarrollo se observa en el 
sector occidental de la cubeta, con unos 40 m de potencia, 
mientras en el sector oriental se va reduciendo hasta desa
parece. Esta formada por facies asociadas al fondo del lago, 
constituidas por una alternancia de arcillas y limos, predo
minantemente grises, que en el sector occidental de la 
cubeta van asociadas a facies evaporíticas sulfatadas carac
terizadas por su homogeneidad y ritmicidad. Los niveles de 
arcillas y limos grises están formados por varvas. láminas 
de limo con estructuras de tipo ripples y HCS a pequeña 
escala, arcilla masiva de decantación, y restos de materia 
orgánica. Las facies sulfatadas están formadas por láminas 
de gipsoarenitas que alternan con láminas de arcillas y 
limos grises que presentan estructuras HCS y ripples y que 
pueden estar slumpizadas. Estas facies son resultado de 
flujos turbidíticos, generados durante tormentas, que llegan 
al fondo del lago.

Unidad lacustre somera Moiá (U.3)
Esta unidad se sitúa estratigraficamente y cronológica 

por encima de la unidad anterior, y se asocia al momento 
de máxima expansión del lago. Predominan los cuerpos de 
carbonato. El límite inferior de esta unidad se define por un 
marcado cambio de facies con la unidad anterior, marcado 
por la entrada de areniscas y arcillas rojas que ponen en
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relevo la reactivación del sistema endorreico que rápida
mente pasa a facies lacustres carbonatadas, preferentemen
te. Está constituida por una sucesión de 100 m. que se man
tiene continua en potencia y extensión a lo largo de la cube
ta. La unidad la forman cuerpos de carbonato que se alter
nan con niveles de arcillas vinosas y grises, y con algunas 
entradas puntuales de cuerpos de areniscas y arcillas rojas.

Los cuerpos de carbonato se asocian a facies lacustres 
de poca profundidad. Son cuerpos tabulares de gran conti
nuidad lateral y generalmente ondulados. Son ricos en 
fauna, sobretodo carófitas, gasterópodos y ostrácodos. 
Algunos niveles presentan abundante materia orgánica y 
restos vegetales que localmente pueden formar niveles de 
carbón. También se han encontrado fragmentos de tortuga 
(quelonis). Separando los cuerpos de carbonato puede 
haber niveles centimétricos de arcilla.

Ocasionalmente, se hallan facies asociadas a avenidas 
torrenciales similares a las de la Unidad Artés (U.l), for
madas per areniscas y arcillas rojas. Los cuerpos de arenis
cas pueden ser barras sigmoidales o lóbulos lacustres con 
dominio de la estratificación HCS.

Los paleocorrientes y la petrología de las areniscas, 
determinan una procedencia de los materiales S-E y S, con 
predominio de la primera, o sea con área fuente del Sistema 
Catalánide.

Unidad fluvial Estany (U.4)
Constituyen los depósitos continentales más superiores, 

y sólo están representados en el sector oriental de la cube
ta. La unidad la forman una alternancia de areniscas y arci
llas rojas, y algunos niveles de poco espesor de carbonato. 
El máximo registro de la unidad se localiza al NE, donde 
alcanza un espesor superior a los lOOm. Los cuerpos de 
areniscas y las arcillas rojas se asocian a facies fluviales. Se 
observan diversos cuerpos de areniscas: point bars, relleno

de canales fluviales y lóbulos de crevasse, donde domina la 
estratificación cruzada y los ripples. También se observan 
fenómenos de pedogénesis, marmorización y bioturbación 
por organismos y raíces. Los cuerpos de carbonato (muds- 
tone y wackestone), arcillas y limos grises se asocian a 
facies palustres ricas en fauna (carófitas, gasterópodos y 
ostrácodos), materia orgánica y restos vegetales, que local
mente forman acumulaciones de carbón.

ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL

Secuencias deposicionales de tercer y cuarto orden
Se ha descrito una secuencia deposicional compleja de 

3er orden completa (Secuencia 1) y la parte basal de una 
segunda (Secuencia 2).

• Secuencia 1
Esta secuencia aflora en toda la extensión y potencia en 

el área, constituyendo el relleno del sistema fluvio-lacustre. 
Su límite inferior aparece en disconformidad con los mate
riales eocenos marinos. El cese del registros sedimentario 
señala el límite superior, excepto en la parte N y NE donde 
los materiales de la Secuencia 2 aparecen en paraconfor
midad con estos. En la zona central tiene una potencia de 
unos 350 m, mientras que en los límites meridional y orien
tal se reduce a unos 50 m. La secuencia comprende en su 
totalidad un ciclo completo de cambio del nivel de base que 
se asocia a las tres unidades estratigráficas informales: 
Unidad Artés (U.l). Unidad Avinyó (U.2) y Unidad Moiá 
(U.3), asimilables correlativamente al nivel de base bajo, 
transgresivo y alto. El techo de la Unidad Moiá marca el 
límite Eoceno-Oligoceno (aún dentro del Priaboniense). 
Correspondería al sistema lacustre de la Noguera de 
Anadón et al., 1989.

FIGURA 2.- Mapa geológico de las unidades descritas
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El inicio de la secuencia está marcado por la entrada de 
materiales si 1 iciclásticos que trazan la activación del siste
ma endorreico, o el inicio de la sedimentación del cortejo 
de nivel de base bajo (lowstand). El límite superior va liga
do a facies lacustres superficiales, de predominio carbona
tado, en las que puede haber niveles de paleosuelos loca
les, sobretodo en la parte superior, que señalan el fin del 
sistema lacustre propiamente, y el inicio de un periodo de 
erosión ligado a un descenso importante del nivel de base, 
asociado al levantamiento tectónico del anticlinal de Oló o 
a un nuevo ciclo Forestepping-Backstepping (Mutti et al., 
1996) de lps Catalánides. En los ciclos de tercer orden se 
sigue observando una ciclicidad climática en la sedimenta
ción de unos niveles inferiores más siliciclásticos ligados a 
momentos climáticos más áridos que se produciría en 
momentos de forestepping, y unos niveles superiores más 
carbonatados ligados a momentos climáticos más húme
dos, que se relacionaría con momentos de backstepping de 
los Catalánides.

En esta primera secuencia se distinguen dos ciclos de 
orden menor o secuencias de 4o orden, que designamos 
como Secuencia l.l  y Secuencia 1.2, marcados por la 
entrada de materiales siliciclásticos rojos a su base. Esta 
entrada de arenas indica una reactivación local del sistema, 
que seguiría a la producida en los momentos de nivel de 
base bajo. Dentro de estas secuencias de orden menor se 
han distinguido múltiples ciclos de orden menor o ciclos de 
alta frecuencia, marcados también por reactivaciones pun
tuales del sistema asociadas a variaciones puntuales del 
nivel de base del mismo.

De esta forma, consideramos que la tectónica es quien 
controla los cambios climáticos en los ciclos de tercer y 
cuarto orden. Los periodos con tectónica más intensa pro
vocaría momentos más áridos regionalmente, y influirían 
en la menor pluviosidad, o lo que es lo mismo, en momen
tos de nivel de base más bajo. Mientras en los momentos 
de nula o escasa tectónica el nivel de base subiría, junta
mente con un incremento en la pluviosidad.

• Secuencia 2
La Secuencia 2 aparece incompleta, sólo aflora la parte 

basal en el sector oriental del área de estudio. Su límite 
inferior aparece en paraconformidad con los materiales de 
la Secuencia 1. Se supone que el inicio de esta secuencia 
puede asociarse al Estampinese más basal (Oligoceno infe
rior), Saez (1987). Los depósitos de esta secuencia, se 
asocian a la Unidad Estany (U.4).

La base señala la entrada de materiales fluviales de pro
cedencia S y SE, reactivándose el sistema continental o sea 
el inicio de la sedimentación del cortejo de nivel de base 
bajo de un nuevo ciclo, asociado a la reactivación de la área 
fuente, posiblemente debido, a un Forestepping de los 
Catalánides.

Secuencias de 5° orden o ciclos de alta frecuencia
Dentro de las dos secuencias de 4o orden descritas 

(Secuencia 1.1, Secuencia 1.2), que forman la secuencia de 
3o orden (Secuencia 1) se han distinguido hasta diecisiete 
secuencias de orden menor o ciclos de alta frecuencia, el 
límite inferior de cada una de ellas corresponde a una con
formidad. definida per la entrada de arenas o arcillas rojas. 
Este tipo de ciclos pueden asociarse a los ciclos de carácter 
orbital de Milankovitch. Las areniscas, limos y arcillas 
rojas se asociarían a momentos de clima árido y más frío, 
mientras que los, limos y carbonatos arcillas grises se aso
ciarían a un clima más húmedo y cálido.

Los ciclos de alta frecuencia tienen una potencia de 
hasta 20-25 m. Cada uno de ellos pude asociarse a ciclos 
locales de variación del nivel de base.

Cada secuencia de 5o orden está formada a la base por 
la llegada de materiales siliciclásticos rojos, o sea una parte 
inferior constituida per arcillas y arenas, y en algunos casos 
microconglomerados. La parte superior corresponde a 
niveles lagunares de arcillas y limos grises y de carbonatos; 
más raramente niveles laminados de carbón o de yesos. En 
cada ciclo de alta frecuencia, en otro orden de ciclicidad 
menor se siguen distinguiendo ciclos, caracterizados por 
una parte inferior formada per materiales siliciclásticos 
rojos, y una parte superior de niveles carbonatados. Esta 
ciclicidad que se observa en las secuencias deposicionales 
se mantiene en todos los órdenes de escala, que seguida
mente se analizaran.

CONCLUSIONES

Los sedimentos continentales que afloran en el área de 
estudio forman el relleno de una cubeta deposicional endo- 
rreica muy subsidente, y forman parte del conjunto de 
depósitos continentales de la Depresión Central Catalana 
de edad Priaboniense Superior-Oligoceno Inferior. La 
cubeta deposicional se localiza en el extremo más oriental 
de esta depresión.

La cubeta está creada y limitada, al Sur por una pen
diente natural formada por los materiales marinos eocenos, 
y al Norte por estructuras tectónicas, ligadas a la unidad 
estructural pirenaica de Sta Ma de Oló.

Los materiales estudiados son de edad Priaboniense 
superior. Se depositaron en un intervalo de tiempo de entre 
500.000 y 1.000.000 de años. A la base de los mismos se 
localizan los materiales sulfatados marinos del Priabonien
se medio y el techo está marcado por la fin del registro 
sedimentario.

La evolución de la cubeta deposicional hacia una cuen
ca endorreica madura, debido en buena parte a las condi
ciones paleoclimáticas, y influenciada en segundo término 
por las estructuras tectónicas que afectan las zonas adya
centes, nos ha permitido caracterizar unas unidades estrati- 
gráficas informales de litofacies que son asimilables a 
varios sistemas deposicionales. En este sentido se han dis-
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tinguido dos unidades lacustres y dos fluvio-aluviales con 
materiales de procedencia Sur y Sur-Este, que son: Unidad 
fluvio-aluvial Artés (U.l), Unidad lacustre profunda 
Avinyó (U.2), Unidad lacustre somera Moiá (U.3) y 
Unidad fluvial Estany (U.4)

Cuanto a secuencias deposicionales se han definido dos 
secuencias compuestas de 3o orden, limitadas por discon
formidades.

La Secuencia 1 comprende, en su totalidad, un ciclo 
completo de tránsito de nivel de base que se asocia a las 
tres unidades estratigráficas descritas: Artés (U.l), Avinyó 
(U.2) y Moiá (U.3). Así, a su vez y respectivamente 
las podemos asociar al cortejo de nivel de base bajo 
(PNBB), al cortejo transgresivo (PT) y al cortejo de nivel 
de base alto (PNNA). La Secuencia 2 señala el inicio de un 
nuevo ciclo de tránsito del nivel de base y se asocia a la 
Unidad Estany (U.4), que es asimilable al cortejo de nivel 
de base bajo.

La Secuencia 1 está formada per dos secuencias de 4o 
orden. Secuencia 1.1 i Secuencia 1.2, limitadas por para
conformidades. Cada una de estas secuencias está formada 
per varias secuencias de 5o orden asimilables a ciclos de 
alta frecuencia con un total de 17. posiblemente asimilables 
a ciclos orbitales o de Milankovitch..

Los depósitos continentales estudiados, ha puesto en 
evidencia dos hechos en relación con la ciclicidad, por un 
lado, una ciclicidad muy marcada en los patrones de api la- 
miento de las diversas asociaciones de cuerpos sedimenta
rios que afloran, y por otro, una ciclicidad que se repite en 
todos los órdenes de escala, des del ciclo elemental de 
facies hasta las secuencias deposicionales, regida siempre 
por cambios en los ciclos de variación del nivel de base, 
que van de los cambios puntuales en el tiempo y el espacio 
hasta los que afectan toda la cubeta deposicional.

La dinámica y funcionamiento de esta cuenca, y la 
ciclicidad que se observa en todos los órdenes de escala, 
está controlada por el clima y la tectónica. Los ciclos de 
tercer y cuarto orden estarían controlados por la tectónica 
de los Catalánides, que influiría en el clima general, mien
tras los ciclos de alta frecuencia estaría controlados única
mente por el clima, y se relacionarían con ciclos orbitales.
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ABSTRACT

From the uppermost Priabonian to Oligocene, the Ebro basin losses the connection with the 
open sea, being an endorreic basin. The active tectonism at the margins of the basin (Pyrenees 
at the N, and Catalan Ranges at the S) provides the formation of Alluvial fans that evolved to 
lacustrine systems in the centre of the basin. The most ancient lacustrine system in the Ebro basin 
is called "La Noguera Lacustrine System", and ages uppermost Priabonian. It consists of 
Barbastro Gypsum Fm, Torà limonites Fm and Castelltallat Limestone Fm . The two last 
formations, called in present work as Unit 7 and Unit 2, were deposited during 0,9 to I m.y. 
Unit 7 represents deeper lacustrine cycles and Unit 2 represents an important and general 
retraction of the lacustrine system. High frequency cycles can be differentiated. These cycles can 
be associated to orbital cycles described by Milankovitch. Dos cycles have a very close stacking 
patterns in between, with the terrigenous deposits in the base and carbonate deposits in the top.

Keywords: high frequency cycles, lacustrine, Priabonian, Ebro basin.

INTRODUCCIÓN

La zona de estudio comprende una pequeña área del 
sector más oriental de la Depresión Central Catalana (fig. 
I). Esta pequeña área se encuentra inscrita en la hoja 1:50 
000 de I.G.M.E Calaf (362) y en la hoja 07 (Bages) del 
mapa comarcal de l’Institut Cartográfic de Catalunya.

Los depósitos estudiados forman parte de la Cuenca 
Catalana la cual constituye el extremo más oriental de la 
cuenca terciaria del Ebro, limitada a! Norte por los Pirineos 
y al Sur por los Catalánides.

En el sector oriental de la cuenca la mayor parte de los 
materiales están plegados alternándose anticlinales y sin- 
clinales con ejes paralelos orientados en dirección NE-SW. 
Hasta el Luteciense-Bartoniense la cuenca del Ebro conec
taba con el Atlántico por poniente. Durante el 
Priaboniense-Oligoceno el mar se retiró definitivamente de 
la cuenca del Ebro depositándose una secuencia evaporíti- 
ca salina que cerró el ciclo de sedimentación marina de la 
cuenca. A partir de este momento la cuenca se convirtió en 
una cuenca de sedimentación estrictamente continental y 
endorreica (Sáez, 1987).

La tectónica activa de los márgenes N y SE es la res
ponsable de la formación de relieves importantes que die
ron lugar a la formación de abanicos aluviales conglome- 
ráticos adosados a ellos que hacía el centro de la cuenca 
pasaban a sistemas fluviales distributarios y en la parte más 
interna a depósitos lacustres.

Los depósitos estudiados en este trabajo forman parte 
del Sistema Lacustre Catalán particularmente del Sistema 
Lacustre de La Noguera (Priaboniense Superior). Este sis
tema lacustre es el más antiguo observable en la cuenca del 
Ebro. Este sistema se deposita sobre las formaciones eva- 
poríticas priabonienses de origen marino. El Sistema 
Lacustre recibe sus aportes de los sistemas aluviales proce
dentes de los Pirineos de los Catalánides y está constituido 
por la Fm. Yesos de Barbastro, Fm. Limolitas carbonáticas 
de Torà y Fm. Calizas de Castelltallat (Sáez y Riba, 1986; 
Sáez, 1987).

ESTRATIGRAFÍA GENERAL

Los materiales estudiados pueden dividirse en dos uni
dades distintas cada una de ellas atribuibles a una forma
ción perteneciente al Sistema Lacustre de La Noguera.

Unidad 1
Esta unidad (fig.l) está formada por un conjunto de 

depósitos fundamentalmente lutíticos situados estratigráfi- 
camente por encima de los depósitos de la Fm. Yesos de 
Barbastro.

Esta unidad es atribuible a la Fm. Limolitas de Torà y 
únicamente nos aflora su parte superior. La parte aflorante 
de esta unidad en las proximidades de la ermita de Sta. 
Maria de La Molsosa tiene una potencia aproximada de 
170 metros.
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Esquema de situación de detalle

Conglomerados dispersos (Eoceno (Priaboniense superior)) i ] Lutitas y areniscas (Oligoceno (Sannoislense))

■V t  Calizas (Eoceno (Priaboniense superior))

_ J  Lutitas y areniscas (Priaboniense superior)) 

l i l i  Margas (Eoceno (Priaboniense superior)) 

! * * * '  Yesos (Eoceno (Priaboniense superior))

¡ X X  Margas (Oligoceno (Sannoisiense))

P-v/Aj Lutitas y areniscas (Oligoceno (Estampiense)) 

KX v > Calizas (Oligoceno (Estampiense))

F igura 1.

Esta unidad representa depósitos lacustres profundos y 
está formada principalmente por limolitas aunque aparecen 
intercalados niveles de areniscas centimétricas de grano 
muy fino y niveles de caliza también centimétrica. Estas 
limolitas presentan una composición bastante carbonatada 
y un color blanco amarillento, marrón anaranjado, gris azu
lado y gris. La parte basal presenta una rizocreción impor
tante, laminación cruzada, ripples y alguna capa milimétri
ca a centimétrica de arenisca muy fina. Por encima tene
mos un tramo dominantemente gris con algunos niveles de 
varvas. Este tramo pasa gradualmente a una coloración 
amarillenta con niveles decimétricos a métricos de arenis
cas muy finas y finas con estructuras de escape de agua, 
estructuras convolute, ripples y laminación cruzada. Este 
último tramo nos indica una somerización importante en el 
sistema lacustre.

Intercalados entre las limolitas aparecen niveles centi- 
métricos de carbonato travertítico noduloso, calizas micrí- 
ticas, calizas con restos vegetales, calizas con gasterópo
dos, ostrácodos y/o carofitas.

Las características sedimentológicas que presentan 
estos depósitos nos indican una sedimentación bajo una 
lámina más o menos somera de agua en un ambiente de 
playa-lake (Sáez, 1987).

Unidad 2
Esta unidad es atribuible a la Fm. Calizas de 

Castelltallat y constituye la parte superior del Sistema 
Lacustre de La Noguera. Esta unidad nos indica una retrac

ción importante del sistema lacustre. Está formada por una 
alternancia de niveles de caliza decimétrica a métrica y 
niveles de arcilla gris y amarilla con intercalaciones de 
niveles métricos de areniscas rojas, marrones y amarillas 
pertenecientes a la Fm. Súria y/o Fm. Artés. Los depósitos 
de esta unidad tienen una potencia aproximada de 242 
metros.

En la base de esta unidad tenemos un tramo lutítico 
dominantemente rojo de unos 53 metros de potencia con 
intercalaciones de arenisca centimétrica a métrica muy 
fina, fina y media. En este tramo observamos laminación 
cruzada, ripples, dunas y rizocreciones importantes. Por 
encima encontramos un tramo con coloraciones grises o 
blancas con algunas pequeñas intercalaciones de arenisca 
centimétrica muy fina con laminación cruzada, ripples, 
estructuras de escape de agua y niveles métricos de varvas. 
También observamos pequeños niveles milimétricos a cen- 
timétricos de carbón. Encima de este tramo tenemos una 
entrada importante de areniscas decimétricas finas y muy 
finas de color amarillo y rojo con laminación cruzada y rip
ples. Hacía la parte superior de este tramo y en tránsito gra
dual la presencia de los niveles de carbonato augmentan su 
potencia y se hacen más frecuentes.

Tenemos niveles decimétricos de calizas muchas veces 
agrupados en paquetes de poténcia métrica que alternan 
con tramos de lutita gris azulada y amarilla de poténcia 
métrica. Intercalados con frecuencia variable y preferente
mente en tramos lutíticos se registran niveles de grosor 
centimétrico a decimétrico de areniscas muy finas y finas
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Figura 2.

con laminación cruzada, ripples y restos vegetales.
Las calizas presentan fauna y flora típicamente lacustre. 

Podemos observar carofitas, ostrácodos y gasterópodos. 
Las calizas mayoritariamente son micríticas o con nodulos 
de sílex que nos sugieren la existencia de una cierta salini
dad en los lagos priabonienses en que se depositaron los 
materiales de esta formación. También pueden identificar
se algunas capas organógenas. Algunos niveles de caliza 
presentan una base y un techo ondulado.

Los depósitos de esta unidad corresponen a los forma
dos en un contexto de sedimentación lacustre carbonatada 
somera.

La abundancia de nodulos de sílex incluidos en las cali
zas sugiere la existencia de una cierta salinidad en los lagos

priabonienses en que se depositaron los materiales de esta 
unidad (Sáez, 1987).

CICLICIDAD
La serie estratigráfica que ha hecho posible el estudio 

de la ciclicidad ha sido realizada cerca del núcleo urbano 
de La Molsosa.

Para determinar la ciclicidad hemos tenido en cuenta el 
mecanismo astronómico propuesto por Milankovitch. Este 
mecanismo tiene en cuenta la inclinación del eje de rota
ción de la Tierra, la excentricidad de la órbita terrestre y la 
precesión del eje de rotación de la Tierra. La variación de 
estos parámetros producen cambios en la insolación recibi-
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da por la superficie de La Tierra teniendo un efecto impor
tante sobre el clima global y local.

La inclinación del eje de la Tierra es la causa de las 
estaciones. Esta inclinación fluctúa des de un mínimo de 
21,8° hasta un máximo de 24,4° en un periodo de 41.000 
años. La órbita de la Tierra alrededor del Sol se haee más o 
menos circular en un periodo de 100.000 años y la prece
sión de lugar a periodos de 23.000 años.

Los ciclos astronómicos descritos por Milankovitch a 
partir de estos parámetros son ciclos de alta frecuencia. 
Estos ciclos se pueden determinar mediante los análisis 
espectrales propuestos por Fourier. Estos análisis se basa 
en cuatro parámetros sedimentológicos (grosor, color, índi
ce estimado de profundidad y granolumetría).

Al realizar la serie hemos tenido en cuenta los paráme
tros sedimentológicos descritos por Fourier. El grosor, la 
granolumetría, el color de los sedimentos etc. nos han per
mitido realizar la estimación de una curva de profundida
des relativas (fig.2). Para realizar esta curva hemos dife
renciado profundidades guía que nos han permitido deter
minar las profundidades relativas de los sedimentos repre
sentados. Estas profundidades guía las hemos establecido 
en la zona de deposición aluvial y/o fluvial (1), en la zona 
de plana deltaica (2), alrededor de la línea de costa (3), en 
la zona de frente deltaico (4), en la zona de prodelta (5) y 
en el fondo del lago (6). A partir de los diferentes paráme
tros sedimentológicos y la curva de profundidades relativas 
obtenida ha sido posible analizar la ciclicidad a diferentes 
escalas llegando a diferenciar los ciclos descritos por 
Milankovitch en función de los parámetros orbitales.

Los materiales tratados en este trabajo fueron deposita
dos en un periodo de tiempo aproximado de 900.000 años 
y 1.000.000 años. Esta datación la estimamos a partir de las 
correlaciones y los datos paleomagnéticos existentes de 
esta zona (Burbank et al. 1992; Burbank y Vergés, 1994). 
Todos estos materiales pertenecen al Priaboniense Superior 
(37,2 Ma -  36,3 Ma).

Para describir los ciclos observables en los materiales 
estudiados en la serie vamos a hacerlo de mayor a menor 
orden de ciclicidad.

Primeramente y a gran escala podemos distinguir dos 
grandes ciclos o unidades (unidad 1 y unidad 2). Estas uni
dades posiblemente están relacionadas con ciclos secuen- 
ciales de tercer orden en relación con la tectónica de la 
cuenca. Esta tectónica podría deberse al emplazamiento de 
los mantos pirinaicos hacia el sector del Segre. Estas dos 
unidades ya han sido descritas con anterioridad.

A continuación podemos diferenciar diez grandes 
ciclos donde cada ciclo representa un periodo aproximado 
de 90.000-100.000 años. Estos ciclos se pueden relacionar 
fácilmente con los ciclos excentricidad de Milankovitch. 
En general, cada uno de estos ciclos tiene una parte impor
tante de areniscas, limos y/o arcillas en la parte basal y que
dan culminados ya sea por un aprofundimiento o por nive
les importantes de carbonato. Estos ciclos vienen marcados

en la curva de profundidades relativas por una entrada 
importante de material terrigeno o continental.

Dentro de los ciclos anteriores se pueden diferenciar 24 
ciclos de orden menor. Cada uno de estos ciclos representa 
aproximadamente un periodo de 37.500-41.666 años y se 
pueden identificar con los ciclos de 41.000 años descritos 
por Milancovitch en función a la variación de la inclinación 
del eje de rotación la Tierra. Estos ciclos vienen marcados 
principalmente por la variación de color en los sedimentos. 
Estos ciclos, de la misma manera que los anteriores, que
dan marcados en la curva de profundidades relativas una 
entrada de material terrigeno importante y presentan la 
misma estructuración interna.

A menor escala podemos diferenciar 46-54 ciclos cada 
uno de los cuales representa un periodo de 16.666-18.518 
años aproximadamente correspondientes a los ciclos de 
precesión descritos por Milankovitch. Estos son pequeños 
ciclos que se pueden identificar a partir de pequeños nive
les de carbonato que aparecen en el interior de los ciclos 
anteriores. Estos niveles de carbonato se pueden interpretar 
como la culminación de estos pequeños ciclos. Interna
mente presentan una estructuración muy parecida a los 
ciclos de orden mayor. Algunos de estos ciclos quedan 
enmascarados por los ciclos de orden mayor lo que hace 
difícil su identificación.
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ABSTRACT

The Rodeo-Iglesia Basin (northwest Argentina) is a narrow piggy-back depositional area which 
formed during the uplift of the Andean Cordillera (Miocene). Five hundred meters of continental 
sediments belonging to the Rodeo Formation were deposited in this basin. The Rodeo Formation 
is divided in 7 sedimentary facies in accordance with lithological and sedimentological features. 
Facies I (25 m thick) is composed of matrix and clast-supported breccias and represents talus 
deposits. Facies 2 (30 m thick) comprises tuffs, ignimbrites and tuffaceous mudstones, indicating 
volcanic activity in the area. Facies 3 (55 m) corresponds to fluvial (braided) conglomerates and 
sandstones that pass upward to fine sandstones deposited in distal ephemeral braided plains 
(facies 4, 150 m). Facies 5 (100 m) is made up of amalgamated sandy channels, interbedded 
with thick intervals of massive and laminated mudstones deposited in a muddy plain of a playa 
lake environment. Facies 6 (35 m) reflects marked changes in sedimentary environments and 
provenance conditions. This unit corresponds to braided fluvial systems and shows large 
amounts of clasts of Andean granites. The top of the sequence is formed by a thick lacustrine 
interval (150 m) including sand flats (facies 7), mud flats (facies 8), saline mud flats (facies 10) 
and minor sandy mouth-bars and microdeltas deposits (facies 9). All these facies define four 
depositional sequences that describe the tectonosedimentary evolution of this pyggy-back basin.

Keywords: tectosedimentary evolution, piggy-back basin, Miocene Rodeo-Iglesia basin, San 
Juan Province, Argentina.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Rodeo-Iglesia, ubicada en el noroeste de 
la provincia de San Juan, Argentina, está conformada por 
una potente y estrecha faja de sedimentos neógenos depo
sitados entre la Cordillera Frontal (Cordillera de Colangüil) 
y las estribaciones más occidentales de la Precordillera. 
Esta cuenca alcanza una extensión del orden de 1000 Km2 
y en ella se acumularon desde el Mioceno superior unos 
500 metros de sedimentos, provecedentes en su mayor 
parte de la erosión de las distintas unidades que conforman 
la Cordillera Frontal. Trabajos recientes (Re y Jordan, 1999 
y Jordan et. al, 1990) han datado tanto el corrimiento como 
los depósitos de esta cuenca, estableciendo una edad entre 
los 7,4 y 1,5 Ma. Un conjunto de fracturas asociadas con 
deformación afectan estas rocas cenozoicas, dando lugar a 
amplios pliegues, en el borde oriental del valle, con ver- 
gencia general hacia el Este (Baldis et al., 1990).

En el presente trabajo se pretende mostrar la evolución 
tectonosedimentaria de la cuenca de piggy-back Rodeo- 
Iglesia.

MARCO GEOLÓGICO

La estratigrafía de la cuenca fue redefinida reciente
mente por Gagliardo et al. (en prensa), dado que al menos 
existían dos esquemas estratigráficos diferentes. Los cita
dos autores reunieron a esta secuencia en una única unidad, 
denominada Formación Rodeo (Furque 1979). La 
Formación Rodeo se dispone en contacto erosivo sobre 
rocas devónicas y ordovícicas en el borde oriental de la 
cuenca (Formaciones Punilla y Yerba Loca, Furque 1979). 
Estratigráficamente por encima aparece una cobertera de 
sedimentos cuaternarios gruesos de origen aluvial-fluvial 
procedentes principalmente de la Cordillera Frontal y en 
menor proporción de la Precordillera, y sedimentos de gra- 
nulometria fina en la zona de playa (Formaciones Iglesia y 
Tudcum, Furque 1979).

DESCRIPCIÓN

Los principales afloramientos de la Formación Rodeo 
se encuentran ubicados en las cercanías de las localidades
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de Angualasto y Rodeo presentando además afloramientos 
menores en las proximidades de las localidades de 
Tudcum, Lomas del Campanario y Malimán. Los paleoam- 
bientes sedimentarios de esta unidad fueron estudiados en 
su perfil tipo (Cuesta del Viento), donde se diferenciaron a 
gran escala un total de diez facies sedimentarias.

La base del perfil (facies 1) corresponde a unos 25 
metros de brechas clasto y matriz soportadas compuestas 
casi exclusivamente por clastos de la infrayacente 
Formación Yerba Loca. Este intervalo se ha interpretado 
como depósitos de taludes (canchales) y conos de deyec
ción que descendían del área de Precordillera.

La facies 2 corresponde a un extenso nivel de tobas bio- 
títicas masivas, de color gris blanquecino, junto a limolitas 
y arcilitas entre las que se intercalan niveles de conglome
rados de aspecto caótico con clastos de pumitas y andesi- 
tas. Esta facies, de unos 30 metros de potencia, correspon
de a depósitos de barreales (mud fíats continentales) a los 
que llegarian esporádicas lluvias de cenizas y flujos densos 
que, a juzgar por las mediciones de paleocorrientes y corre
lación de facies, provendrían del Sur (área de Lomas del 
Campanario) . Estos depósitos volcánicos están datados 
(Beer et. al., 1987) en 9,6 Ma.

La facies 3 (55 metros) corresponde a una alternancia 
de sedimentos fluviales (conglomerados finos y areniscas 
líticas) con aglomerados volcánicos e ignimbritas corres
pondientes a oleadas y coladas piroclásticas. Representa
rían los depósitos generados por las caidas repetitivas de 
columnas eruptivas desarrolladas en ventos volcánicos cer
canos.

La facies 4 (150 metros), casi exclusivamente arenosa, 
muestra bancos lenticulares que exhiben frecuente estrati
ficación cruzada tabular y en artesa. Esta sección se inter
preta como correspondiente a sistemas fluviales entrelaza
dos desarrollados sobre una amplia planicie arenosa con 
exigua participación de depósitos finos de llanura de inun
dación.

La facies 5 (40 metros) está compuesta por fajas de 
cuerpos (litosomas) lenticulares arenosos, en ocasiones 
amalgamados y de continuidad lateral inferior a 100 
metros, entre los que se intercalan lutitas. Estas presentan 
intercalaciones arenosas centimétricas de areniscas muy 
finas con laminación cruzada generada por ripples de 
corriente. Aparecen abundantes grietas de desecación (mud 
cracks) que sugieren repetidos eventos de extrema aridez 
climática. El conjunto se interpreta como la interacción de 
sistemas fluviales entrelazados con secuencias finas de 
barreal. Esto representaría la acumulación principal de 
materiales lutiticos en un barreal al que esporádicamente 
accederían contados episodios de rios arenosos entrelaza
dos.

La facies 6, de 35 m de potencia, está formada por con
glomerados y arenas gruesas. Los materiales de granulo- 
metria mas gruesa corresponderían a sistemas fluviales 
entrelazados, que como que muestran abundantes clastos

de volcanitas y en menor proporción de granitos, atestigua
rían el inicio del importante aporte de las secuencias vol
cánicas terciarias y granitos de la Cordillera Frontal. La 
aparición de secuencias de granulometria muy gruesa seña
la un importante cambio en los ambientes deposicionales, 
y manifiesta la respuesta sedimentaria a los primeros epi
sodios de generación de nuevo relieve en la Cordillera 
Frontal.

Estas unidades están recubiertas por secuencias de 
lagos de bolsón (playa lakes) correspondientes a depósitos 
interestratificados de planicies arenosas (sand fíats, facies 
7), planicies fangosas (mud fíat, facies 8) junto a barras de 
desembocadura y pequeños microdeltas conglomeráticos 
(facies 9). El conjunto alcanza unos 150 metros de poten
cia. Las facies gruesas representan la progradación de cur
sos fluviales entrelazados que transportan gran cantidad de 
gravas y se expanden sobre el sistema lacustre, lo que ori
gina el desarrollo de varios ciclos granocrecientes, limita
dos por superficies de expansión lacustre. Finalmente la 
parte superior de la Formación Rodeo (facies 10) está for
mada por unos 35 metros de lutitas gris oscuras, areniscas 
finas, margas y niveles de yeso representando el estado de 
máxima inundación lacustre antes de su desecación defini
tiva representada por un incrementio de los niveles evapo- 
ríticos hacia techo.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La variación paloambiental observada en el relleno de 
esta cuenca refleja su historia tectónica y es un buen ejem
plo de respuesta tectonosedimentaria de cuencas tipo 
piggy-back en el entorno de la cordillera andina. En la sec
ción analizada se reconocieron a gran escala cuatro secuen
cias grano y estratocrecientes que permiten avanzar una 
interpretación evolutiva de la misma.

Con los primeros mantos de cabalgamiento de vergen- 
cia oriental, se origina una cuenca asimétrica con depocen- 
tro hacia el Este que correspondería a la parte trasera del 
corrimiento más occidental de la faja plegada y corrida 
andina. A partir de la generación de la cubeta, esta se 
empieza a rellenar mediante depósitos de conos de deyec
ción (abanicos aluviales) que descienden de la espalda del 
corrimiento (facies 1). Asociados e intercalados con depó
sitos fluviales, existen depósitos de coladas y oleadas piro- 
elásticas y depósitos de caída, procedentes de centros efu
sivos localizados principalmente en la Cordillera Frontal 
(facies 2 y 3). El conjunto conforma una secuencia grano- 
creciente, constituida por depósitos de barreales y de flujos 
piroclásticos intercalados con depósitos fluviales, que 
finalmente predominan hacia techo (facies 4).

Nuevos movimientos tectónicos, controlan el desarrollo 
de sistemas fluviales longitudinales a la estructura (facies 
5). Posteriormente se produce la progradación de sistemas 
fluviales de ríos entrelazados procedentes de la Cordillera 
Frontal (facies 6). Finalmente, una nueva reactivación tec-
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tónica generó más espacio de acomodación, dando lugar, 
en sectores distales al borde activo, a barreales y depósitos 
de planicies arenosas (facies 7 y 8). Sobre estos lagos efí
meros y debido a una nueva reactivación tectónica, progra
dan sistemas fluviales arenosos-conglomeráticos, que dan 
origen a barras de desembocaduras y pequeños microdeltas 
(facies 9). Posteriormente, sobre estos depósitos fluviales 
se desarrolla depósitos de lagos efímeros salinos que sugie
ren una etapa final de ralentización de la actividad tectóni
ca en el área.
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ABSTRACT

The Fortuna basin is an elongated trough which developed on a NE-SW trending shear zone at 
the boundary between the External and Internal Zones of the eastern Betics. The depositional 
history of the Fortuna basins is marked by a regressive sequence from open marine marls, via 
diatomites and evaporites, to continental sediments. Based on facies similarities, these 
evaporites have often been correlated to the well-known Mediterranean evaporites of the 
Messinian salinity crisis, although this correlation was never substantiated by reliable 
chronological data. In this paper we present a new magnetochronology for the late Tortonian to 
Pliocene deposits of the Fortuna basin. The derived paleogeographic and geodynamic scenario 
challenges previous interpretations of the Fortuna basin sedimentary record.
The early (~8 Ma) progressive isolation of the Fortuna basin from the open Mediterranean basin 
occurred in relation to a late Tortonian tectonic uplift of the Internal Zones of the Betic chain. 
Rising of an eastern margin caused rapid sedimentation and continentalisation of the basin. The 
onset of the basin confinement is marked by the development of restricted marine environments 
and the deposition of the well known evaporitic and diatomitic formations (7.9 to 7.6 Ma). 
Tectonic subsidence in the basin continued from late Tortonian up to the lower Pliocene leading 
to the accumulation of more than I km of continental deposits. Folding of these sediment 
sequences and localised counterclockwise block rotations evidence a phase of compression and 
left-lateral shear along the southeastern basin margin, announcing the end of the sedimentation 
and subsequent uplift of both the basin and its margins.

Keywords: Fortuna basin, Eastern Betics, Neogene, Messinian, magnetostratigraphy.

INTRODUCCIÓN

Los sedimentos de las cuencas neógenas de las 
Cordilleras Béticas (Fig. 1) ofrecen un extraordinario 
archivo de los procesos que controlaron la evolución del 
Mediterráneo occidental desde el Mioceno hasta la actuali
dad. La integración de todos estos registros en un único 
marco cronoestratigráfico es fundamental para progresar 
en el conocimento de los procesos litosféricos que contro
laron la evolución de la región hética y de la cuenca de 
Alborán. Sin embargo, la datación precisa del registro sedi
mentario a menudo está obstaculizado por la falta de un 
registro bioestratigráfico fiable. En particular, las cuencas 
intramontañosas béticas, cuyo relleno consta en su mayor 
parte de sedimentos de ambientes marinos restringidos o 
continentales, presenta un contenido fósil pobre o con esca
so valor bioestratigráfico.

El registro sedimentario de la cuenca de Fortuna, dis
tinguido por la presencia de formaciones evaporíticas a

techo de una secuencia marina regresiva, ha sido correla
cionado con la característica secuencia evaporítica del 
Messiniense del Mediterráneo (Santisteban, 1981; Müller y 
Hsü, 1987). Esta interpretación, sin embargo, no está res
paldada por ninguna información cronoestratigráfica fia
ble. En el presente artículo presentamos nuevos datos bio- 
estratigráficos y magnetoestratigráficos que permiten el 
establecimiento de una nueva cronología para el relleno 
sedimentario de la cuenca.

LA CUENCA DE FORTUNA

La Cuenca de Fortuna se sitúa en la zona de contacto 
entre las Zonas Externas e Internas de las Cordillera Bética 
oriental (Fig. 1). Está delimitada por dos importantes zonas 
de cizalla, la falla Norbética y la Falla de Alhama de 
Murcia, cuya actuación a partir del Tortoniense determinó 
la generación de espacio de acomodación a lo largo de un 
estrecho surco de orientación NW-SE. El relleno sedimen-
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tario de la Cuenca de Fortuna puede sintéticamente agru
parse en tres conjuntos de unidades:

1) Unidad marina (500 m). Está representada en las 
partes centrales de la cuenca por potentes sucesiones de 
margas pelágicas y turbiditas. Hacia los márgenes pasan a 
calizas arrecifales y bioclásticas así como a unidades silici- 
clásticas aluviales deltaicas. Los formaciones pelágicas han 
aportado una edad Tortoniense (Montenat, 1973), si bien 
Lukowsky (1987) interpretó posteriormente una edad 
Messiniense para los tramos superiores. No obtante, la pre
sencia de G. conomiozea, marcador biostratigráfico del 
Messinense Mediterráneo, no ha sido documentada en 
estos sedimentos (Sierro et al., 1992).

2) Unidad marina transicional evaporítica (200 m). 
Consta de distintos cuerpos evaporíticos y diatomíticos 
cuyo grado de desarrollo varía entre los distintos sectores 
de la cuenca. Hacia el sur de Abanilla, la denominada 
Formación Río Chicamo ha sido diferenciada en dos tra
mos (Ortí et al., 1993): una unidad inferior de yesos (Yeso 
Chicamo) y una secuencia de ciclos diatomíticos-evaporí- 
ticos (Ciclos Chicamo). Existe una propuesta de correla
ción litoestratigráfica a escala de cuenca de todas estas uni
dades evaporíticas y conjuntamente con las evaporíticas de 
la cuenca vecina de Lorca (Ortí et al., 1993).

3) Unidad continental superior (>1000 m). Consiste en 
una sucesión aluvial-lacustre, lutítica en su parte inferior 
donde se intercalan tramos con yesos y calizas, y progresi
vamente más conglomerática hacia la parte superior. En la 
parte intermedia de esta unidad se ha reconocido la presen
cia de sedimentos marinos someros correspondientes a la 
transgresión, muy efímera en la cuenca de Fortuna, del 
Plioceno basal.

Los niveles más inferiores de las unidades continenta
les han aportado faunas de vertebrados atribuidas a un 
Turoliense medio (MN12). El resto de las unidades conti
nentales contienen un rico registro de vertebrados fósiles 
de edad Turoliense superior (MN13) (Agustí et al., 1985).

CORRELACIÓN MAGNETOESTRATIGRAFÍCA

Las diversas unidades del relleno sedimentario de la 
cuenca de Fortuna han sido integradas en un esquema mag- 
netocronológico a partir del análisis de un total de 4 suce
siones magnetoestratigráficas repartidas en tres sectores de 
la cuenca: el sector de Librilla, el sector de Molina de 
Segura y Abanilla-Rio Chicamo (Fig. 2). El análisis paleo- 
magnético de las muestras ha sido realizado siguiendo los 
procedimientos estándar de desmagnetización progresiva y

Figura 1.- Situación de la cuenca de Fortuna en el contexto geotectónica de la cuenca de Alborán y arco de 
Gibraltar.
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Krijgsman et al., 1999

CORRELACIÓN MAGNETOESTRATIGRÁFICA 
EN LA CUENCA DE FORTUNA

Figura 2.- Correlación y datación magnetoestratigráfica del relleno sedimentario de la Cuenca de Fortuna.
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medida de la magnetización remanente mediante un mag- 
netómetro superconductor (Garcés et al., 1998).

La integración bioestratigráfica y magnetoestratigráfica 
de todas las sucesiones estudiadas (Fig. 2) permite estable
cer una secuencia continua de 21 magnetozonas y una 
correlación muy consistente con la escala de tiempo de 
polaridad magnética (ETPM). Esta correlación está apoya
da biostratigráficamente por las faunas del Turoliense 
superior (MN13) de las sucesiones de Libróla y Molina de 
Segura (Agustí et al., 1985), que permiten atribuir a estos 
sedimentos una edad Messiniense en base a la correlación 
marino-continental establecida en la localidad próxima de 
La Alberca (Mein et al., 1973) así como en el sector de 
Crevillente (de Bruijn et al., 1975). Otro dato que confirma 
la correlación propuesta es el reconocimiento de los nive
les marinos correspondientes a la transgresión del Plioceno 
dentro de la magnetozona correlacionada con el cron C3r. 
Las edades absolutas que se derivan de dicha correlación 
están basadas en la calibración astronómica de la ETPM de 
Krijgsman et al. (1999).

Los resultados obtenidos en este trabajo contradicen 
por otro lado las conclusiones de Playa et al., (1999) basa
das en su estudio magnetoestratigráfíco de la sucesión del 
Rio Chicamo. Si bien no se observan discrepancias en la 
estratigrafía magnética de la sucesión de Río Chicamo, la 
correlación que estos autores proponen con la ETPM entra 
en conflicto con los datos bioestratigráficos y con el marco 
cronoestratigráfico que se deduce aquí (Fig. 2).

DISCUSIÓN

El registro sedimentario de la cuenca de Fortuna es sin
gular entre las cuencas neógenas de las Cordilleras Béticas. 
En particular, la temprana restricción de la cuenca que 
llevó al desarrollo de ambientes evaporíticos tuvo lugar 
durante el Tortoniense superior (entre 7,9 y 7,6 Ma). Por 
tanto, las formaciones evaporíticas de Fortuna no guardan 
relación alguna con la Crisis de Salinidad del Messiniense 
del Mediterráneo.

La evolución sedimentaria de la cuenca de Fortuna úni
camente encuentra paralelismo en la cuenca vecina de 
Lorca, donde recientes estudios bioestratigráficos y magne- 
toestratigráficos también confirman una edad Tortoniense 
de sus formaciones evaporíticas (Krijgsman et al., en pre
paración). La “Crisis de Salinidad Tortoniense” que afectó a 
las cuencas de Fortuna y Lorca fue originada por el levan
tamiento de las Zonas Internas Béticas iniciado en el 
Tortoniense superior y que en las zonas central de las 
Cordilleras Béticas produjo también el levantamiento y 
continentalización de las cuencas de Guadix-Baza y 
Granada. A diferencia de otras cuencas Béticas, la cuenca de 
Fortuna continuó registrando una fuerte subsidencia, dando 
lugar a la acumulación de más de 600 m de sedimentos 
durante el Messiniense, y haciendo posible el registro en la 
cuenca de la transgresión marina al inicio del Plioceno.

El plegamiento de los sedimentos del Mioceno y 
Plioceno a lo largo del margen oriental de la cuenca, com
binado con el reconocimiento paleomagnético de impor
tantes rotaciones sinistras, evidencia un contexto durante el 
Plioceno de compresión N-S y movimiento de cizalla a lo 
largo de la Falla de Alhama de Murcia, que culmina con la 
fase de levantamiento reciente de la cuenca y de sus már
genes.
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Sedimentación deltaica de grano grueso y actividad tectónica 
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ABSTRACT

During the Uppermost Tortonian, a tectonically controlled delta system composed by five 
sequences, developed lying against the southern margin of the Cuadix Basin (Central Betic 
Cordillera, Spain).
The three older sequences (I, II and III), developed under extensional tectonic conditions, show 
a retrogradational and agradational architecture and they are made up by Gilbert and Shelf-type 
deltas. The two younger sequences (IV and V) developed during a compressive tectonic stage. 
Sequence IV is built up by large Gilbert-type fan deltas showing a stacking pattern and sequence 
V is composed by small delta lobes prograding over the basin marls of the underlying sequences. 
Sequence V records the end of marine sedimentation in the area, just before the Atlantic- 
Mediterranean connection trough Almanzora Corridor was closed. This last delta sequence is 
thought to be a forced-regressive system.

Keywords: delta deposits, Upper Tortonian, Guadix Basin, architecture stratigraphic, tectonic 
control.

ENCUADRE GEOLÓGICO

La Cuenca de Guadix está situada en el sector central 
de la Cordillera Bética sobre el contacto entre los dos gran
des dominios paleogeográficos que conforman la cordille
ra, las Zonas Externas o Paleomargen Sudibérico, al norte 
y las Zonas Internas o Dominio de Alborán, al sur.

La individualización de la Cuenca de Guadix tuvo lugar 
en el Mioceno Superior y su relleno sedimentario puede 
dividirse en dos grandes etapas, una primera etapa de sedi
mentación marina que tuvo lugar durante el Tortoniense 
Superior y una segunda etapa, tras la definitiva retirada del 
mar acaecida hacia el tránsito Tortoniense-Messiniense, 
que corresponde a un periodo de sedimentación continen
tal que continuaría hasta el Pleistoceno.

La sucesión deltaica estudiada es de edad Tortoniense 
Superior alto, previa a la definitiva continentalización de la 
cuenca. Está situada en el borde SE de la cuenca (Fig. 1), 
donde ésta se estrecha en un corredor de orientación E-0 
(Corredor de Almanzora) que comunica la Cuenca de 
Guadix con las cuencas del sector oriental de la cordillera. 
Los deltas se desarrollaron pues sobre basamento formado 
por materiales de las Zonas Internas, y las cuencas de dre
naje de sus sistemas alimentadores se instalaron sobre estos 
materiales que conforman actualmente Sierra Nevada y 
Filabres. Las Zonas Internas están constituidas por una pila 
de tres complejos, de los que sólo los dos inferiores afloran

en el área de estudio, el Complejo Nevado-Filábride y el 
Complejo Alpujárride, estratigráficamente por encima del 
anterior, ambos separados por un despegue extensional 
activo durante el Serravaliense. La situación de los deltas 
estudiados, próxima al contacto entre ambos complejos,
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Figura 1.- Situación en la Cordillera Bética y mapa geológico 
simplificado de la Cuenca de Guadix con la localización del aflo
ramiento estudiado.
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hace que se alimenten de clastos de naturaleza nevado-filá- 
bride y/o alpujárride en respuesta al comportamiento tectó
nico del borde de la cuenca.

ARQUITECTURA ESTRATIGRÁFICA

La sucesión deltaica completa tiene un espesor de unos 
230 m, se apoya discordantemente sobre los materiales del 
basamento, abanicos aluviales, arrecifes de coral y depósi
tos litorales predeltaicos, y es cubierta también discordan
temente por depósitos de abanicos aluviales pliocenos. Sus 
materiales muestran una cierta tendencia granocreciente 
hacia el techo, pudiendo diferenciarse cinco secuencias 
separadas por discordancias cuyo origen atribuimos a 
eventos tectónicos (Fig. 2). Algunas de estas secuencias 
están constituidas por otras de orden menor.

Secuencia I
La primera secuencia deltaica tiene un espesor del 

orden de 70 m y está constituida por tres secuencias meno
res de espesor creciente a techo dispuestas según una ten
dencia retrogradante. Sus límites coinciden con calcareni- 
tas de plataforma y distalmente transicionan a margas de 
cuenca. Cada una de las secuencias menores resultó del 
apilamiento de varios lóbulos tipo Gilbert, alimentados por 
clastos alpujárrides, cuya geometría interna varía de obli- 
cuo-tangencial a sigmoidal hacia el techo de las mismas. 
Este cambio en la geometría de las clinoformas está ade
más acompañado con una disminución de la altura y buza
miento, además de un desplazamiento de los topsets hacia 
el borde de la cuenca (Guerra Merchán, 1993; Fernández y 
Guerra, 1996). La dispersión radial en la dirección de pro
gradación de los lóbulos aumenta también hacia arriba para 
cada una de las secuencias menores.

Secuencia II
Tiene una potencia de unos 60 m y se depositó en una 

posición más externa a la cuenca que la de la secuencia 
anterior, sobre la que se dispone en discordancia angular, a 
la vez que en los sectores proximales se pone en contacto 
directo sobre el basamento.

Se han reconocido tres secuencias deltaicas menores 
grano y estratocrecientes alimentados por clastos de natu
raleza nevado-filábride que se interdigitan hacia el interior 
de la cuenca con las calcarenitas de plataforma, las cuales 
muestran una tendencia estacionaria o de ligero solapa- 
miento expansivo sobre los depósitos deltaicos.

Secuencia III
Esta secuencia tiene un espesor variable, entre 60 m en 

sectores proximales, donde se apoya sobre el basamento, y 
30 m en áreas distales, donde se superpone discordante- 
mente a materiales de la secuencia anterior. Su depósito 
ocurrió sobre un fondo irregular que condicionó que hacia 
el borde se desarrollaran deltas de tipo Plataforma que dis
talmente cambiaban a geometrías de tipo Gilbert. 
Posteriormente, cuando desaparecieron las diferencias 
topográficas, se generalizó el desarrollo de los deltas de 
tipo Plataforma.

Esta secuencia está construida en la vertical por alrede
dor de una decena de lóbulos deltaicos alimentados de clas
tos de naturaleza nevado-filábride, con organización grano 
y estratocreciente que distalmente se interdigitan con cal
carenitas de plataforma mostrando una tendencia estacio
naria o ligeramente retractiva. El techo de algunos de los 
lóbulos deltaicos están colonizados por algas rojas que lle
gan a construir auténticos biostromas.

Figura 2.- Columna estratigráfica y corte geológico de la sucesión deltaica completa.
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Secuencia IV
Presenta un espesor de alrededor de 45 m y se dispone 

en discordancia erosiva sobre la secuencia II, sobre la 
secuencia I y las calcarenitas del techo de la misma, y sobre 
las margas de cuenca.

Está representada por grandes cuerpos de abanicos del
taicos de tipo Gilbert alimentados tanto por clastos de natu
raleza nevado-filábride como de clastos de naturaleza alpu- 
járride, especialmente en las últimas fases de construcción 
deltaica, además de algunos resedimentados de las secuen
cias infrayacentes. Desarrollan clinoformas tanto oblicuas 
como oblicuo-tangenciales.

El dispositivo que muestran los lóbulos deltaicos, algu
nos de los cuales están separados por discordancias meno
res, es de tendencia netamente progradante.

Secuencia V
Esta última secuencia tiene un espesor de 12 m y su 

depósito tuvo lugar en una posición más interna de la cuen
ca que el de la secuencia anterior, disponiéndose discordan
te sobre las margas de cuenca de secuencias infrayacentes.

Está formada por pequeños lóbulos deltaicos que desa
rrollan clinoformas de altura de la decena de metros y geo
metrías desde oblicuo-tangenciales a sigmoidales en las 
últimas fases de construcción. La naturaleza de los clastos 
refleja su procedencia alpujárride llegando a presentar 
tamaños de escala métrica a la base de la secuencia.

Los lóbulos deltaicos muestran una tendencia agradan- 
te-progradante para las primeras fases de construcción y un 
dispositivo netamente progradante para las últimas.

SISTEMAS DEPOSICIONALES

Deltas tipo Gilbert
La altura de las clinoformas de estos deltas varía entre 

5 m (microdeltas de tipo Gilbert) y 50 m, mostrando los 
lóbulos deltaicos de menor altura una mayor dispersión 
radial en el sentido de progradación. La granulometría tam
bién varía en estos deltas, pudiendo clasificarse según dos 
tipos: los arenoso-conglomeráticos y los conglomeráticos. 
Entre otros aspectos, la granulometría va a influir en la 
morfología de los deltas, de manera que los de granulóme- 
trías más fina van a reflejar una mayor relación radio/altu- 
ra que los de grano más grueso.

Los tres elementos geométricos que conforman los del
tas tipo Gilbert, topset, foreset y bottomset, están bien dife
renciados. Las clinoformas deltaicas tienen inclinaciones 
que varían entre 20 y 40°, disminuyendo ese ángulo desde 
la parte alta de los foresets, cercana al brink point, hasta las 
capas subhorizontales de los bottomsets. La geometría de 
las clinoformas van desde oblicuo-tangenciales a sigmoi
dales en respuesta al aumento de la relación aporte de sedi- 
mento/espacio de acomodación.

Los topsets exhiben secuencias de bahía interdistributa- 
ria-canal distributario equivalentes a las que se describen

en la llanura deltaica de los deltas de tipo Plataforma. Los 
canales distributarios a menudo desarrollan estratificacio
nes cruzadas de acreción lateral, lo que haría pensar en un 
comportamiento más de tipo canal meandriforme que brai- 
ded. Las capas de los foresets muestran gran variabilidad 
de facies: gradaciones negativas a positivas, dominando las 
primeras; formadas por clastos matriz soportados o clasto 
soportados, dominando las primeras en los deltas arenoso- 
conglomeráticos y las segundas en los conglomeráticos; 
acumulación de los mayores clastos hacia la parte alta de 
los foresets o en la parte baja según estén los clastos 
matriz-soportados o clasto-soportados, flujos más o menos 
cohesivos respectivamente. En la parte alta de los foresets 
se dan backsets que rellenan cicatrices erosivas de material 
desestabilizado pendiente abajo y acumulado en la parte 
más baja de los foresets, de menor pendiente, en forma de 
lóbulos con gradación negativa por efecto de la cizalla 
basal tras el rápido congelamiento del flujo. Los bottomsets 
están representados por capas horizontales alternando are
nas y limos margosos bioturbados.

Deltas tipo Plataforma
Los lóbulos deltaicos de tipo Plataforma presentan cli

noformas de poca altura (3-4 m), lo que conlleva un mayor 
desarrollo horizontal. La poca diferencia batimétrica entre 
las facies de llanura deltaica y de prodelta hace que tanto 
en uno como en otro ambiente deltaico se reconozcan 
estructuras de retrabajamiento del oleaje (ripples de oscila
ción).

La llanura deltaica se caracteriza por facies finas con 
ostreas, niveles carbonosos y carbonatos estromatolíticos 
cuyo depósito tuvo lugar en ambientes de bahía interdistri- 
butaria. Sobre estas facies, formando secuencias negativas, 
hay conglomerados canalizados que representan los 
ambientes de canal distributario tipo braided. El frente del
taico, poco desarrollado en relación a los deltas de tipo 
Gilbert, se caracteriza por capas conglomeráticas con muy 
poca matriz, resultado de aventamiento por acción del ole
aje, gradación positiva mostrando la pérdida de energía 
durante las avalanchas. Clastos outsized a techo de la capa 
que pudieran haber caído aislados posteriormente. Las are
niscas de prodelta con clastos outsized aislados pudieran 
tener su origen en el aventamiento de la matriz arenosa de 
las capas del frente deltaico, de las que podrían caer por 
desestabilización algunos clastos que quedaron embebidos.

El techo de los lóbulos deltaicos suele presentar rasgos 
de la acción del oleaje como la alta madurez textural y 
mineralógica de los clastos que llegan a formar capas 
dominadas por bolas de cuarzo. Sobre algunos lóbulos tam
bién se produce colonización de algas rojas tanto en forma 
de rodolitos, al igual que los descritos en medios equiva
lentes en el Corredor de Almanzora (Braga y Martín, 
1988), como ramosas y masivas formando biostromas. 
Tanto el retrabajamiento por el oleaje del techo de los lóbu
los deltaicos como la colonización algal podrían interpre-
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Figura 3.- Reconstrucción de la evolución tectosedimentaria del borde de cuenca para cada una de las secuencias deltaicas.
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tarse como facies de abandono deltaico en periodos de 
inactividad en el aporte de sedimento por parte de los dis
tributarios.

Plataforma somera
Areniscas bioclásticas con abundante macrofauna 

(lamelibranquios, equinodermos, braquiópodos, corales 
solitarios y algas rojas). Entre las estructuras de ordena
miento interno pueden reconocerse estratificaciones cruza
das de tipo tabular que llegan al medio metro de altura. 
Otras estructuras reconocibles son las abundantes huellas 
de bioturbación, especialmente horizontales, a techo de 
algunos estratos. Algunos paquetes de calcarenitas con 
potencias no superiores al metro, han perdido su estructura 
interna al estar completamente deformados.

Son depósitos de plataforma somera con fauna típica de 
aguas templadas y con sandwaves que atribuimos al retra- 
bajamiento del fondo por el oleaje de tormenta.

Cuenca
Margas limosas grisáceas con algunos niveles de inten

sa bioturbación y microfauna de foraminíferos planctóni
cos y nanoplancton calcáreo (Martín Pérez, 1997).

TECTÓNICA Y SEDIMENTACIÓN

La arquitectura estratigráfica a escala de la sucesión 
deltaica completa muestra dos tendencias muy claras (Fig. 
3). Una primera, que aglutinaría a las tres primeras secuen
cias, caracterizada por desarrollar dispositivos retrogradan
tes y agradantes, por tanto de construcción eminentemente 
vertical. Y una segunda tendencia, exhibida por la dos últi
mas secuencias, con claros dispositivos progradantes, por 
tanto de construcción eminentemente horizontal. En las tres 
primeras secuencias hay un desplazamiento de los depocen- 
tros hacia el exterior de la cuenca mientras en las dos últi
mas este desplazamiento se produce hacia el interior de la 
misma. Las cuencas de drenaje de los sistemas alimentado- 
res de los deltas también presentan una evolución equiva
lente. Desde la primera a la tercera secuencia, las cuencas 
de drenaje se van instalando sobre materiales cada vez más 
internos en los relieves que nutren los deltas. Durante la pri
mera secuencia estarían instaladas en el Complejo 
Alpujárride, el más alto estratigráficamente del área fuente 
en el sector de estudio, y en la segunda y tercera secuencia 
sería el Complejo Nevado-Filábride, estratigráficamente 
por debajo del anterior, el que estaría denudándose. Esta 
tendencia se invierte para las secuencias IV y V, donde el 
Complejo Alpujárride vuelve a erosionarse, además de 
darse procesos de canibalización de las secuencias deltaicas 
infrayacentes, llegando a constituir el principal área fuente 
de los lóbulos deltaicos de la última secuencia.

La evolución anteriormente descrita se explica por el 
comportamiento tectónicamente activo del borde de la 
cuenca. Una primera fase de tipo extensional caracterizada

por fallas normales generaría la subsidencia tectónica para 
el apilamiento de las tres primeras secuencias y el despla
zamiento de depocentros y cuencas de drenaje a posiciones 
cada vez más externas a la cuenca. El clímax de esta fase 
extensional se daría durante el depósito de la tercera 
secuencia con la actuación de una falla lístrica de creci
miento que plegaría en un anticlinal de compensación 
(rollover) los depósitos de la segunda secuencia y sería la 
responsable de la geometría en cuña de la tercera secuen
cia, sincrónica a la actuación de la falla. Para las dos últi
mas secuencias, el comportamiento tectónico del borde 
pasaría a ser de tipo compresivo con un importante levan
tamiento de los relieves que son fuertemente erosionados. 
El ensanchamiento de este levantamiento hace que se ero
sionen los materiales preneógenos más externos de la sie
rra, incorporándose incluso sedimentos deltaicos previos. 
La última de las secuencias deltaicas previa a la definitiva 
continentalización de la cuenca es interpretada como un 
sistema deposicional ligado a una regresión forzada provo
cada por este levantamiento. Este rejuvenecimiento de los 
relieves de Sierra Nevada-Filabres podría interpretarse 
como el comienzo de su plegamiento en el gran anticlinal 
que conforma la estructura actual de la sierra.
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ABSTRACT

Detailed geological mapping of the Areta River zone shows that the Upper Lutetian marls and 
limestones lay unconformably over the Sierra de Ilion fore- and backthrust (SITh). Illerdian- 
Middle Lutetian marls and limestones have been deformed by the SITh, which have been eroded 
in the hangingwall of the fore- and backthrust. Only lllerdian- Middle Lutetian rocks crop out in 
the footwall of the thrusts. The sedimentation of the Upper Lutetian rocks is coeval with the 
development of the Idocorri Anticline. This anticline deformed the pre-Middle Lutetian rocks 
and the SITh, and Upper Lutetian limestones deposited in the hinge zone. The Upper Lutetian 
limestones pass into marls to the northern and southern hinge zone of the Idocorri Anticline. The 
Upper Lutetian limestones deposited over the crest of the Idocorri Anticline during the early 
stages of fold amplification. The last stages o f developement of the Idocorri Anticline are 
recorded by an Oligocene progresive unconformity to the western part of the study area (Peña 
Izaga). The SITh developed during Middle and Upper Lutetian, and the Icocorri Anticline formed 
from Upper Lutetian to Oligocene.

Keywords: Thrust, Pyrenees, Jaca-Pamplona basin, Tertiary.

El Cabalgamiento de la Sierra de Ilion (CSI) se sitúa en 
la parte sur-oriental de la Cuenca de Jaca-Pamplona (Zona 
Surpirenaica). Se trata de una pequeña estructura, de esca
sa continuidad lateral (unos 30 km), situada entre el cabal
gamiento de Leire (al Sur) y el macizo de Aldudes-Quinto 
Real (al Norte) donde afloran rocas del basamento paleo
zoico (Fig 1). En el sector estudiado afloran materiales que 
van desde el Cretácico superior hasta el Bartoniense supe
rior y que constituyen parte del relleno sedimentario de la 
Cuenca sinorogénica de Jaca-Pamplona. El CSI y un retro- 
cabalgamieto asociado, situado al Sur, se encuentran 
cubiertos por materiales del Luteciense superior, posterior
mente plegados (conjuntamente con los cabalgamientos) 
por el Anticlinal de Idocorri (Fig. 2).

En esta zona, aparte de la cartografía y geológica y el 
estudio sedimentológico realizado por Puigdefábregas 
(1975), tan solo se han realizado algunos trabajos sobre la 
estructura de carácter general (Cámara y Klimowitz, 1985; 
Turner, 1996). El objetivo de este trabajo consiste en poner 
de manifiesto las relaciones existentes entre el CSI y los 
sedimentos eocenos que se depositaron contemporánea
mente con su emplazamiento. Para ello, se ha realizado una 
cartografía detallada de la zona, en la que se pone de mani
fiesto la terminación occidental del CSI y la geometría de 
las unidades sedimentarias que se depositaron contemporá
neamente con el desarrollo del cabalgamiento en este sector.

ESTRATIGRAFÍA

Las rocas más antiguas que afloran en la zona son are
niscas cuarzosas y bioclásticas con matriz calcárea del 
Cretácico superior y calizas y dolomías del Paleoceno mari
no. Por encima de las calizas paleocenas, en algunos secto
res, se observan varios afloramientos de margas y calizas 
nodulosas de edad posiblemente Ilerdiense y Luteciense 
inferior-medio. Discordantemente sobre estos materiales 
afloran margas y capas discontinuas de calizas nodulosas 
del Luteciense superior. La parte alta del Luteciense supe
rior corresponde al “Flysh margoso de Iruruzqui” 
(Puigdefábregas, 1975). En el mapa geológico de la figura 
2a se ha diferenciado un nivel en la parte inferior de esta 
serie que pasa lateralmente, hacia el oeste, a un grueso nivel 
de calizas nodulosas y margas situadas en la zona de char
nela del Anticlinal de Idocorri. En la práctica totalidad de la 
zona estudiada, la base de las margas y calizas del 
Luteciense superior se dispone directamente sobre las cali
zas paleocenas, quedando los afloramientos de materiales 
del Ilerdiense- Luteciense medio restringidos a la parte 
oriental del flanco norte del Anticlinal de Idocorri y al blo
que cobijado por el cabalgamiento y retrocabalgamiento de 
la Sierra de Ilion, en la zona del río Areta (Fig. 2).

En el extremo suroccidental del mapa de la figura 2, por 
encima de las margas y calizas nodulosas del Luteciense
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Figura 2- a) Mapa geológico de la terminación occidental del Cabalgamiento de la Sierra de Ilion. Situación en figura I. b) Corte geo
lógico donde se observan el cabalgamiento y retrocabalgamiento asociado de la Sierra de Ilion, plegados por Anticlinal de Idocorri.
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superior, se observa el afloramiento de lutitas, areniscas y 
calizas del Bartoniense, denominadas en esta región 
“Arenisca de Sabiñánigo-Urroz”(Puigdefábregas, 1975). 
Por encima de este nivel se encuentran las “Margas de 
Pamplona” de edad Priaboniense-Bartoniense (Mangin, 
1959-60).

ESTRUCTURA
El Cabalgamiento de la Sierra de Ilion, de dirección N- 

110 E, es observable en la parte oriental de la zona estudia
da, quedando cubierto por los materiales del Luteciense 
superior en la zona del río Areta. Es un cabalgamiento diri
gido hacia el Sur que presenta las calizas y dolomías del 
Paleoceno en el bloque cabalgante y las margas y calizas del 
Ilerdiense- Luteciense medio en el bloque cabalgado. En la 
zona del río Areta, al Sur del CSI aflora un retrocabalga-

miento asociado, el cual tiene la misma dirección que el 
anterior, se encuentra en posición subvertical y, en su base, 
afloran materiales del Cretácico superior. Ambas estructu
ras, cabalgamiento y retrocabalgamiento, son fosilizadas 
por la discordancia del Luteciense superior, si bien debido a 
posibles rejuegos tardíos, el retrocabalgamento corta ligera
mente los niveles más bajos de las margas del Luteciense 
superior. En los bloques superiores del cabalgamiento y del 
retrocabalgamiento, el Luteciense superior se superpone 
directamente sobre las calizas paleocenas, evidenciándose 
así una laguna estratigráfica. En el bloque inferior de ambas 
estructuras afloran, sobre las calizas paleocenas, las margas 
y calizas del Ilerdiense- Luteciense medio (Fig. 2a y b). En 
el corte de la figura 2b, los cabalgamientos de la Sierra de 
Ilion suponen un acortamiento mínimo de 350 m.

Todo el conjunto de rocas deformadas por el cabalga
miento y retrocabalgamiento de la Sierra de Ilion, junto con

c )

Figura 3.- Esquemas de evolución del Cabalgamiento de la Sierra de Ilion en su terminación occidental, a) Emplazamiento del cabal
gamiento y retrocabalgamiento de la la Sierra de lllón con posterioridad al Luteciense medio, b) Erosión de los cabalgamientos de Ut 
Sierra de lllón durante el Luteciense superior, quedando preservado un retazo de materiales del Ilerdiense- Luteciense medio en el blo
que cobijado por los cabalgamientos, c) Sedimentación de los materiales del Luteciense superior a la vez que se inicia el desarrollo de! 
Anticlinal de Idocorri. El anticlinal comienza a nuclearse en la zona donde fueron erosionados los cabalgamientos, con lo que se origi
na un umbral en su zona de charnela sobre el que se depositan calizas. A ambos lados del umbral la sedimentación es margosa. Leyenda: 
I ) Margas del Luteciense superior, 2) Calizas del Luteciense superior, 3) Margas y calizas del Ilerdiense- Luteciense medio, 4) Calizas y  
dolomías paleocenas, 5) Calizas y areniscas cretácicas, 6) Materiales trias icos.
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los materiales del Luteciense superior que los fosiliza, se 
encuentran plegados por el Anticlinal de Idocorri. Se trata 
de una estructura de dirección que varía entre N-105 E en 
la parte oriental a N-130 E en la occidental. Es un pliegue 
asimétrico, vergente al sur, con un ángulo entre flancos en 
torno a los 90°.

En la zona del río Areta se observa la relación existen
te entre el CSI, el Anticlinal de Idocorri y los sedimentos 
de Luteciense, lo cual hace posible proponer una evolución 
a partir de las relaciones tectónica-sedimentación. Al final 
del Luteciense medio se produjo el emplazamiento del 
cabalgamiento y retrogabalgamiento de la Sierra de Ilion 
(Fig. 3a). La elevación producida por estas estructuras dió 
lugar a la erosión de las margas y calizas del Ilerdiense- 
Luteciense medio situadas en los bloque superiores de los 
cabalgamientos, situados al N y S del CSI, quedando pre
servados los materiales de esta edad en el bloque cobijado 
por ellos (Fig. 3b). El Anticlinal de Idocorri comenzó a 
formarse contemporáneamente con la sedimentación de los 
materiales del Luteciense superior, nucleándose en la zona 
donde aflora el CSI. En este sector, tuvo lugar la formación 
de un umbral, sobre el cual se depositaron capas de calizas 
que rápidamente, hacia el norte y el sur del mismo, pasan a 
margas (Fig. 3c).

Posteriormente, con un mayor desarrollo del Anticlinal 
de Icocorri, todo el conjunto de materiales se pliegan. 
Puesto que el retrocabalgamiento del CSI se sitúa próximo 
al flanco meridional del anticlinal, este último puede ser el 
responsable de la verticalización del primero.

A la vista de estos datos, el Cabalgamiento de la Sierra 
de Ilion se desarrolló entre el Luteciense medio, edad de 
los materiales más modernos cortados por el cabalgamien
to, y el Luteciense superior, edad de las rocas más antiguas 
no afectadas por él. Posteriormente, en esta zona, todos los 
materiales, incluidas las Margas de Pamplona se plegaron, 
por el Anticlinal de Idocorri. La edad de esta última estruc
tura se puede situar entre el Luteciense superior y el 
Oligoceno, ya que en la zona de la Peña de Izaga, situada 
unos 15 km al oeste de la zona de estudio (Fig. 1), mate
riales de esta edad configuran una discordancia progresiva 
que registra el desarrollo del Anticlinal de Idocorri.
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ABSTRACT

The Baza basin (Betic Range) was occupied by a saline lake between the Turolian and the late 
Pleistocene. Seven major depositional cycles were identified within this interval. Each cycle 
starts with a fall on the lake level which permits the expansion of alluvial deposits in the 
marginal areas of the basin. These deposits are covered by lacustrine ones when the lake level 
raise.
Up to 15 different lacustrine facies have been recognized, divided in two main groups: central 
and marginal facies. The study of these facies permits to recognize different depositional 
environments inside the lacustrine system.

Keywords: Guadix-Baza, depositional cycle, Pliocene, Pleistocene, lacustrine

INTRODUCCION

La cuenca de Baza se localiza en la cordillera Bética y 
constituye el area lacustre de una cuenca mayor, la cuenca 
de Guadix-Baza, situada entre las Zonas Internas y 
Externas de la cordillera Bética. Esta cuenca quedó aislada 
de otras cuencas neógenas al final del Mioceno (Vera et al., 
1994, Rodríguez-Fernández, 1982, fig.l). A partir del 
Turoliense los materiales que rellenan la depresión son 
continentales (Vera et al., 1994). Durante Pleistoceno supe
rior la cuenca se hace exorreica y se pasa a un régimen ero
sivo. Tres grandes formaciones han sido establecidas en 
esta cuenca (Vera, 1970): Fm.Guadix de carácter fluvio- 
aluvial, Fm. Baza y Fm. Gorafe-Huéiago de carácter lacus
tre. En el área de estudio aflora básicamente la formación 
Baza.

CONTEXTO TECTÓNICO

La cuenca de Guadix-Baza se sitúa dentro de una área 
tectónicamente activa desde el Mioceno inferior 
(Burdigaliense) hasta la actualidad. A lo largo de este inter
valo la cuenca pasa por periodos de tectónica compresiva, 
otros distensivos que favorecen áreas subsidentes y perio
dos de aparente calma tectónica. JM Soria (1993) define 
diferentes momentos de compresión y expansión radial en 
el sector occidental de la cuenca entre el Burdigaliense y el 
Pleistoceno superior. De la misma manera A. Guerra 
Merchán (1993) identifica periodos de actividad tectónica 
compresiva o distensiva en la cuenca del

Almanzora y áreas limítrofes. Viseras (1991), detecta 
en el sector occidental (subcuenca de Guadix) 4 eventos

tectónicos entre el Tortoniense superior y el Pleistoceno 
superior.

En el área estudiada se pueden reconocer diferentes dis
cordancias angulares (FJ. Soria et al., 1987), atribuibles al 
Villafranquiense inferior, y al inicio del Pleistoceno infe
rior (L. Gibert et al., 1999). Las direcciones de las fallas 
más importantes de la zona N60-70E corresponden al 
accidente Cadiz-Alicante, el cual atraviesa la depresión 
entre las zonas internas y externas. Otras orientaciones pre
ferentes son NW-SE. Estas dos líneas de fracturas contro
lan la morfología de la cuenca y la localización de los 
depocentros (Vera et al., 1994) a lo largo de su historia 
sedimentaria.

CICLOS DEPOSICIONALES

La formación Baza, con una extensión aproximada de 
1000 Km2, está formada por depósitos originados en un 
ambiente lacustre de poca profundidad (Vera, 1970). El 
reducido coeficiente batimétrico permite que, durante los 
periodos de descenso del nivel del lago en las zonas margi
nales de la cuenca, quede expuesta una llanura lutítica que 
es afectada por procesos palustres y edáficos.

Depósitos lacustres y aluviales alternan en las áreas 
marginales, formando ciclos limitados por discontinuida
des. Hasta el momento, un mínimo de siete ciclos deposi- 
cionales han sido descritos entre el Mioceno superior 
(Turoliense) y el Pleistoceno superior. Estos ciclos se ini
cian con un descenso del nivel de base, que va siempre 
acompañado de una expansión de depósitos aluviales hacia 
el centro de la cuenca. La subsiguiente transgresión cubre 
los depósitos aluviales con nuevos sedimentos lacustres
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F igura 1 Situación geográfica y geológica de la cuenca de Guadix-Baza.

(fig.2). Estos ciclos han sido denominados con nombres de 
yacimientos de vertebrados contenidos en ellos (Gibert et 
al., 1999). Las características del paleolago y de la topo
grafía actual permiten el estudio y correlación de estos 
ciclos deposicionales, especialmente en las zonas margina
les (fig.3). Estos ciclos están constituidos por ciclos de 
rango menor que representan oscilaciones de alta frecuen
cia dentro del paleolago. Estas quedan representadas como 
secuencias de paleosuelos en los márgenes o como alter
nancia de niveles evaporíticos y detríticos en zonas centra
les.

Aunque la ciclicidad de rango menor identificada en las 
zonas centrales de la cuenca (ciclicidad centimétrica y 
milimétrica) tiene un claro origen climático, argumentar el 
origen de ciclos de orden mayor (entre 20 y 35 metros) 
resulta mas complicado. Con el objetivo de evaluar la 
importancia del factor tectónico en el proceso de genera
ción de ciclos de rango mayor (cientos de miles de años) 
dentro de la cuenca, se han estudiado diferentes variables: 
presencia de discordancias estratigráficas, fallas intrafor- 
macionales, sismitas, geometría de los ciclos superpuestos, 
eventos tectónicos conocidos en cuencas adyacentes, cam-

Barranco Barranco de 
Conejos Orce

I I
Fuentenueva Venta

Micena

Cullar Maciacerrea
Galera

Molino

1

DEPOSITOS LACUSTRES 

]  DEPOSITOS CE TRANSICION 

¡ H H  DEPOSITOS R IM A L E S  

— ^ R A C M E N T O  PALEONTOLOGICO

F igura 2.- Correlación estratigráfica entre Venta Micena y Galera mostrando la ciclicidad de los depósitos a gran escala. Los límites de 
ciclos, así como los límites entre unidades fluviales y lacustres, constituyen líneas tiempo que se pueden seguir a escala kilométrica
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F igura 3.- Cuadro que resume la serie estratigráfica del sector estudiado correlacionada con 
eventos tectónicos reconocidos en el área estudiada y en el ámbito de la cordillera Bética.

bios de áreas fuente, incremento de granulometrías en 
materiales detríticos. Dicho estudio permite deducir que la 
tectónica actúo justo antes del inicio de, cómo mínimo, tres 
de los siete ciclos, sin descartarse que simultáneamente el 
clima acentuara las caídas del nivel de base (fig.4).

SEDIMENTOLOGÍA

El lago de Baza fue somero, con un coeficiente batimé- 
trico muy bajo que provocó cambios importantes en sus 
dimensiones en función del régimen de precipitaciones. 
Los depósitos lacustres de las zonas marginales son de tipo 
detrítico o carbonatados, en áreas protegidas de la influen
cia detrítica. Las zonas centrales de la cuenca están ocupa
das por niveles centimétricos de yeso y margas dolomíti- 
cas. La ausencia de depósitos evaporíticos en las áreas más 
marginales indica una salinidad menor en este sector res

pecto al centro del lago. En puntos concretos de las zonas 
centrales afloran limos y arcillas con dolomita, ricos en 
materia orgánica, que se intercalan con niveles de yeso. 
Estos niveles de yeso se ven afectados en ocasiones por 
procesos de sulfato-reducción, formándose niveles nodula
res de azufre puro, que indican la presencia de un fondo 
anóxico en determinados momentos de la evolución del 
lago.

Facies
Aunque aparentemente la formación Baza sea muy 

homogénea en cuanto a facies lacustres se refiere, presenta 
en realidad una gran variedad, que analizadas en detalle, 
ayudan a definir diferentes ambientes deposicionals que en 
su conjunto configuraron la cuenca lacustre a lo largo del 
Plio-Pleistoceno. Estas facies pueden separarse en dos 
grandes grupos: facies marginales y facies centrales (fig.5).
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Figura 4.- Distribución de facies lacustres dentro del paleolago.

Facies marginales

La orografía que rodea la depresión de Baza presenta 
relieves de diferente magnitud y litología. Este hecho, 
junto con la evolución de las áreas subsidentes y de las con
diciones ambientales, determinó la formación de diferentes 
facies lacustres a lo largo de los márgenes de la cuenca 
durante el Plioceno y el Pleistoceno. Estas facies corres
ponden en su conjunto a un ambiente lacustre alcalino con 
frecuentes periodos de desecación en los sectores más mar
ginales.

-Facies Carbonatadas marginales: se encuentran gene
ralmente, junto a relieves de composición carbonatada sin 
influencia detrítica. La zona donde estas facies presentan 
mayor extensión es el sector nordoriental de la cuenca 
(Orce-Venta Micena-Huéscar), aunque también están pre
sentes en áreas meridionales, como el margen norte de la 
Sierra de Baza o junto al Jabalcón. En su conjunto suelen 
contener gasterópodos y ostrácodos, (Anadón et al. 1987) 
así como fósiles de mamíferos. Se caracterizan por presen
tar frecuentes evidencias de exposición subaérea (estructu
ras edáficas, grietas de desecación, brechificación, seudo- 
microkarts etc. Dentro de estas facies se pueden distinguir:

-Facies de Paleosuelos hipercalcimorfos: se trata de 
niveles endurecidos que se forman sobre niveles carbona
tados. Son evidencias de las continuas oscilaciones en el 
nivel de base, son muy frecuentes a lo largo de toda la zona 
marginal, formando en ocasiones sucesiones de varios 
paleosuelos superpuestos. Presentan diferentes estructuras 
internas como: brechificación, trazas de raíces, microkarst, 
costas laminares, oquedades y nódulos carbonatados. 
Aquellos paleosuelos que presentan un grado de desarrollo 
superior pueden ser utilizados en correlaciones locales, 
pues presentan una continuidad lateral importante. El per

fil típico de estos paleosuelos presenta una evolución de 
base a techo que consiste en un horizonte con nódulos car
bonatados de formas irregulares, aumentando en tamaño y 
numero hacia techo. La parte superior esta constituida por 
un nivel duro (hardpan).

-Facies de micritas se encuentran en zonas marginales 
interiores, donde los paleosuelos son menos frecuentes y de 
menor importancia, ya que no tuvieron tiempo suficiente 
de desarrollarse en toda su plenitud. Se trata de niveles 
blancos de composición muy homogénea, con un conteni
do en calcita superior al 95%. El restante 5% lo constituyen 
de forma muy minoritaria illita y cuarzo.

-Wackestones ricos en gasterópodos: presentan una 
continuidad lateral variable, de decenas de metros a kiló
metros. La potencia de estas capas oscila entre 20 y 120 
cm. Suelen estar muy endurecidas por procesos diagenéti- 
cos. Cuando las capas son de dimensiones reducidas y 
forma lenticular, son evidencias de pequeñas zonas de 
encharcamiento en las zonas más marginales (ponds) 
donde estos sistemas pueden estar alimentados por aguas 
subterráneas saturadas en carbonato cálcico.

-Margas con raíces: suelen encontrarse en contacto con 
los depósitos rojizos de llanura de inundación, ricos en 
paligorskita. Se trata de facies de transición hacia un medio 
lacustre, están compuestas mayoritariamente por calcita y 
cuarzo además de un contenido en arcillas de alrededor del 
15%. Presentan un color verdoso y con frecuencia restos de 
raíces.

-Facies de llanura de inundación con Paligorsquita. Se 
trata de diferentes niveles de tonalidad rojiza que se 
encuentran alternando con los tramos plenamente lacus
tres. En estas llanuras de inundación debieron formarse
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pequeños lagos efímeros donde se formó paligorsquita. 
Este mineral indica, por un lado que el medio fue efímero, 
lo cual es coherente con una llanura de inundación y por 
otro lado, que el medio fue alcalino con un PH entre 8 y 9. 
Estas facies tienen gran extensión siendo muy útiles en 
correlaciones kilométricas. Se forman en momentos de 
caída importante del nivel de base y representan el inicio 
ciclos deposicionales de rango mayor (cientos de miles de 
años) (fig.3).

-Facies Palustres: se trata de niveles oscuros que se 
localizan en zonas marginales de la cuenca. Están consti
tuidos por arcillas y arenas con raíces y frecuentes oxida
ciones. Suelen contener fósiles de mamíferos además de 
invertebrados (fundamentalmente gasterópodos). Son nive
les útiles en correlaciones locales a lo largo de la zona mar
ginal. Hacia el interior de la cuenca, estos niveles se enri
quecen en carbonato desapareciendo su tonalidad oscura. 
Representan ambientes restringidos en las áreas más mar
ginales, con agua dulces, muy someras y estancadas.

-Niveles de sílex: se trata de niveles enriquecidos en 
sílice por procesos diagenéticos. En ocasiones se llegan a 
conservar estructuras sedimentarias o biológicas como 
moldes de raíces. Son frecuentes en todos el sector margi
nal y están ausentes en el centro de la cuenca. El origen del 
sílice se debe probablemente a la disolución de organismos 
con esqueleto silíceo. Estos niveles pueden tener una 
potencia de hasta un metro y una continuidad lateral consi
derable (cientos de metros).

-Niveles con yeso: son frecuentes en el áreas de transi
ción hacia el centro de la cuenca (sector de Galera) estan
do ausentes en depósitos lacustres de áreas más alejadas del 
centro de cuenca (sector Orce-Venta Micena). Es intere
sante constatar la presencia de yeso en ambientes de llanu
ra de inundación de origen fiuvio-aluvial (Torre del Salar) 
y en ambientes de transición hacia medio deltaico 
(Yeseras) asociado a regresiones del medio lacustre. El 
yeso se presenta en forma de gipsarenitas y cristales sele- 
níticos de diferente tamaño.

-Facies deltaicas: en las zonas marginales del lago con 
aportes detríticos se formaron acumulaciones de conglo
merados, arena y finos que constituyen facies deltaicas de 
tipo Gilbert. Las clinoformas de estos deltas oscilan entre 
mas de 3 metros en el sector de Galera y 80 cm en el sec
tor de Orce. Este dato es interesante ya que permite dedu
cir la batimetría del lago en puntos y momentos concretos. 
Estas facies se presentan en tramos detríticos de diferente 
potencia, donde suele estar presente el yeso, que en oca
siones cementa los granos.

-Facies con ripples de oleaje: se trata de niveles de are
nas ricos en ostrácodos con presencia de ripples de oleaje.

En ocasiones estas facies pueden constituir una verdadera 
ostracodita, estando constituidas en casi su totalidad por res
tos de ostrácodos. Representan zonas marginales someras 
con gran influencia detrítica asociadas a pequeños deltas.

Facies centrales

-Ciclos yeso/dolomía: están presentes en el áreas cen
trales que estuvieron cubiertas por agua de forma perma
nente (sector Benamaurel). La ciclicidad es debida a una 
ciclicidad climática que condicionó el balance hídrico de la 
cuenca, formándose yeso en períodos de mayor evapora
ción. El yeso aparece en forma de microcristales que for
man niveles de 2 a 40 mm. Este yeso en ocasiones se 
disuelve y vuelve a precipitar formando macro cristales 
seleníticos de hasta 40 cm. Son ciclos que se presentan en 
ordenes diferentes desde 100 a 0,5 cm. Como minerales 
secundarios heredados contienen illita, clinocloro, cuarzo y 
ferropargasita.

-Niveles de dolomita y halita: están presentes en secto
res cercanos al centro de cuenca. Son niveles centimétricos 
con gran continuidad lateral. La asociación de diatomeas

(Hamouti com pers.) y la presencia de halita indica una 
gran salinidad en el medio. Suelen contener una cantidad 
apreciable de materia orgánica, que podría revelar un fondo 
anóxico para los momentos concretos de formación de 
estas fácies. Como elementos secundarios estos niveles 
contienen: paragonita, illita, calcita y cuarzo.

-Niveles de halita/yeso: han sido localizados en áreas 
próximas al sector marginal. El yeso se presenta en forma 
nodular. Estas facies estas asociadas a cuarzo, diatomeas y 
sílex, destacando la ausencia de otros minerales. La situa
ción paleogeográfica de estos niveles sugiere que las sales 
pudieron formarse bajo el suelo por procesos capilares 
durante periodos de desecación de estas áreas.

-Niveles con azufre y yeso: se presentan en lo que debió 
constituir el área central del medio lacustre (Benamaurel). 
El azufre aparece en forma de nodulos de azufre nativo 
dentro de niveles de yeso, lo que indica que se formó a par
tir de procesos de sulfato-reducción. Estos niveles alternan 
con otros oscuros, ricos en materia orgánica, dolomita, 
cuarzo, illita, yeso, caolín y paragonita. La presencia de 
materia orgánica y de procesos de sulfato reducción indi
can un ambiente anóxico.

CONCLUSIONES

La Cuenca de Baza presenta una gran variedad de 
facies lacustres que permiten reconocer los diferentes 
ambientes deposicionales que se dieron en la cuenca. En el 
sector central aparecen facies lacustres características de 
lagos salinos. La salinidad en las aguas marginales fue en

Geotemas 1(2), 2000



1 0 2 LL. GIBERT. E. MAESTRO Y J. GIBERT

general menor debido a que éstas estuvieron inundadas en 
periodos de balance hídrico positivo y además, alimentadas 
por aguas subterráneas. No se han encontrado por el 
momento evidencias de desecación total, por lo que el lago 
fue efímero en las áreas mas marginales y permanente en el 
sector central. En el centro de la cuenca aparecen facies 
con evidencias de procesos de sulfato-reducción en niveles 
ricos en yeso y materia orgánica, por lo que se interpreta 
que el lago presentó un fondo anóxico en determinados 
momentos de su evolución.
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Paleoperfiles de alteración en sustrato granítico en el borde 
de la Cuenca Surporenaica Oriental
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ABSTRACT

The Eastern South Pyrenean Eocene Foreland Basin, located in the eastern margin of the Ebro 
Basin, is formed by a tectonically active border in the N (that corresponds to the Pyrenees) and 
a passive wedge in the 5 (that corresponds to the Catalan Coastal Ranges). During the Lower 
Eocene, a continental sedimentation of red alluvial fans (braid-delta type) took place in the 
passive margin close to the source area (probably the Montseny Massif). These deposits were 
allowed by a paleoweathering profile formed in the Paleozoic metamorphic and plutonic rocks, 
but before the alluvial sedimentation, a tertiary carbonade pedogenetic soil had grown up on 
the paleoweathering profile.

Keywords: Pyrenean Eocene Foreland Basin, passive wedge, alluvial fans, paleoweathering 
profile, carbonade pedogenetic soil.

MARCO GEOLÓGICO

La Cuenca de Antepaís Surpirenaica Oriental se encuen
tra al NE de la Península Ibérica, limitada por un borde de 
cuenca activo al N (Pirineos) y un margen pasivo al S 
(Cadenas Costero - Catalanas) (Puigdefabregas et al., 1986). 
Esta disposición compartimenta la cuenca en dos sectores 
bien diferenciados (septentrional y meridional). Al W está 
limitada por la rampa lateral de las unidades cabalgantes pire
naicas, también denominada “falla del Segrc” (Bamolas, 
1992). La sedimentación del sector meridional, inicialmente 
continental, tuvo lugar en el Paleógeno inferior, entre el 
Thanetiense Superior y el Cuisiense. Posteriormente, ya en el 
Paleógeno medio y superior, el relleno de la cuenca fue pre
ferentemente de carácter marino y deltaico. En este sector, el 
macizo del Montseny ejerce como área fuente de estos sedi
mentos y está compuesto mayoritariamente por rocas paleo
zoicas (pizarras, esquitos y granitos) de edades que oscilan 
entre el Cambro-Ordovícico y el Carbonífero. También aflo
ran rocas mesozoicas de edad triásica (facies Buntsandstein y 
Muschelkalk).

En el sector situado entre Seva y Vilanova de Sau se 
encuentra una buena representación de estas facies conti
nentales del Eoceno Inferior (Fig. 1). Según Colombo 
(1980), en esta zona se individualizan tres formaciones 
litostratigráficas: Fin. Mediona, Fm. Vilanova de Sau y Fm. 
Romagats, que descansan sobre un perfil de meteorización 
tapizado, a su vez, por un paleosuelo carbonático.
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F igura 1 Mapa geológico de la Cordillera Costero Catalana y 
localización de la zona estudiada.
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PERFIL DE ALTERACIÓN EN SUSTRATO GRANÍ
TICO

La granodiorita basal tardihercínica, cuando no presen
ta alteraciones, está compuesta, en orden de abundancia, 
por cuarzo, feldespato potásico, plagioclasa y micas (bioti- 
ta y clorita). Partiendo de esta granodiorita fresca, su grado 
de alteración aumenta hacia el contacto con la serie tercia
ria al mismo tiempo que adquiere un color rojizo (rubefac
ción). En la fig. 2, se observa que este aumento en el grado 
de alteración comporta un ligero descenso en el porcentaje 
de cuarzo, un descenso moderado del feldespato potásico y 
una disminución muy fuerte de la plagioclasa (principal
mente de composición albítica) y de las micas. Por el con
trario, a lo largo de este perfil de meteorización aumentan 
de manera considerable los pseudomorfos de illita y caoli
nita, los óxidos de Fe (hematites) y la porosidad. También 
se encuentran calcita y baritina en cantidades variables. 
Estos datos han sido obtenidos mediante el contaje de 500 
puntos en 3 láminas delgadas según el método de Gazzi - 
Dickinson (Ingersoll et al., 1984).

Los pseudomorfos de illita y caolinita provienen de la 
alteración de las plagioclasas, ya que éstas son muy poco 
resistentes a los agentes meteóricos y se hidrolizan con 
facilidad (Goldich, 1938). Además, en el microscopio se 
puede observar que la mayor parte de la alteración está 
sobre las plagioclasas y, en menor proporción, sobre los 
feldespatos potásicos (fig. 2).

En cuanto a los óxidos de Fe, éstos provienen de la alte
ración de las micas, generalmente biotita. Las biotitas, al 
hidrolizarse, liberan el Fe en forma de óxidos e hidróxidos 
(hematites, goethita, etc.). Este hecho se ve claramente en 
las láminas delgadas, donde alrededor de las biotitas alte
radas (generalmente decoloradas o cloritizadas) aparece un 
cemento de hematites.

La presencia de calcita está en relación con el paleo- 
suelo carbonático que tapiza al paleoperfil de alteración y, 
por tanto, como se puede observar en los difractogramas, 
cuanto más hacia techo del perfil más abundante es, aunque 
su distribución no es homogénea debido a que se distribu
ye también a favor de zonas de mayor permeabilidad (dia- 
clasas).

L á m i n a D i s t a n c i a Q lz F K P t M s B i+ C I O x  F e C e l l+ K l l + K  d e f B r t P o r s

E I X -  1 6  m 3 3 .0 1 2 4 .2 2 2 0 .7 0 0 8 .0 1 1 .3 7 4 .1 0 7 .0 1 0 .2 0 0 0 .5 9

E I X - 3 4  m 2 2 .1 7 2 0 .0 0 1 9 .1 3 0 5 .8 7 1 1 .9 6 7 .3 9 8 .0 4 2 .6 1 0 .2 2 2 .1 7

E I X - 6 0 .2 5  m 2 3 .8 7 1 7 .8 2 6 .9 5 0 2 .7 2 2 2 .6 6 1 .81 1 4 .5 0 8 .1 6 0 1.51

Figura 2.- Gráfico, tabla y difractogramas de RX que muestran la evolución de las diferentes fases minerales de base a techo del perfil 
de meteorización.
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En los difractogramas de las muestras del perfil de 
meteorización se observa la clara disminución de las pla- 
gioclasas (Pl) hacia el techo del mismo, a la vez que tam
bién aumentan las arcillas (illita, caolinita y montmorillo- 
nita). El feldespato potásico se mantiene más o menos 
constante (FK) y el cuarzo (Q) parece incrementar su pro
porción. Es destacable la presencia de hematites (Hm) en 
las partes superiores del perfil y la desaparición casi total 
de la biotita y la clorita.

Sobre la edad de este paleoperfil sólo se puede precisar 
que es preterciaria, aunque habría que destacar que tanto su 
composición mineralógica como su textura son muy simi
lares a las de la base de los perfiles lateríticos pre-triásicos 
descritos por Gómez-Gras y Ferrer (1999) en zonas relati
vamente próximas. Geomorfológicamente, la superficie de 
erosión terciaria coincide, en muchos lugares, con la dis
cordancia pretriásica, lo cual hace pensar en la posibilidad 
que ambos perfiles de alteración puedan ser el mismo.

PALEOSUELOS CARBONÁTICOS

Tapizando la discordancia que pone en contacto los 
materiales preterciarios con los de la serie eocènica se dipo
ne un paleosuelo carbonático en el que se ha detectado la 
presencia de Microcodium (Colombo, 1980). Este nivel de 
calcretas brechoides fosiliza los perfiles de alteración ante
riormente descritos, penetrando en ellos a favor del diacla- 
sado. El crecimiento de esta calcreta brechoide se realiza 
por reemplazamiento del encajante, por lo que, en ocasio
nes, tiene el aspecto de una arenisca con granos siliciclásti- 
cos cementados por calcita o dolomita microsparítica.

Este paleosuelo carbonático, de colores blancos y gri
sáceos, está formado por tres niveles de evolución de base 
a techo: i) un sustrato rubefactado con disyunción bolar, 
entre cuyos planos de debilidad (fracturas y diaclasas) 
penetra el paleosuelo carbonático; ii) una calcreta con frag
mentos angulosos centi métricos del sustrato rubefactado, 
bien sea metamòrfico o plutònico; y iii) una calcreta masi
va con una distribución heterogénea de zonas blancas (más 
calcíficas) y zonas grises (más dolomíticas) donde el sus
trato ha sido totalmente reemplazado.
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ABSTRACT

The lower Pliocene deposits of the Malaga basin consist of three stratigraphic units which are 
limited by discordances. The Pliocene Unit 1 (probably MPL-I zone) has been observed only in 
the Northern border of the basin, representing a first stage ofthe marine invasion ofthe Malaga 
basin, which was previously emerged during Messinian times. Pliocene Unit 2 (MPL-2 zone) is 
an expansive unit with respect to the former, and is developed in a transgressive-regressive 
cycle. It consists of coastal and fan delta deposits towards the base and the edges, which change 
both distally and vertically towards the basin facies. This unit finishes with sands and gravels, 
representing a shallowing trend. Pliocene Unit 3 (part of upper MPL-2 zone and MPL-3 zone) is 
retractive and constitutes a new transgressive-regressive cycle, which is similar to the previous 
one but shows a smaller thickness.
In this way, after a first stage of marine invasion during the lowermost part of the Pliocene, the 
Malaga basin experienced an expansive-retractive evolution, with two transgressive-regressive 
cycles between which a tectonic event took place.

Keywords: Stratigraphy, Lower Pliocene, Malaga basin, Betic Cordillera, Spain.

INTRODUCCIÓN

La cuenca de Málaga se localiza en el sector occidental 
de las Zonas Internas de la Cordillera Bética (Fig.lA). Su 
relleno sedimentario comprende materiales desde el 
Mioceno superior al Cuaternario, aunque también se reco
nocen materiales de edad Oligoceno superior-Mioceno 
inferior (Sanz de Galdeano et al., 1993; Serrano et al., 
1995), previos a la configuración de la cuenca.

Gran parte de los trabajos realizados en esta zona son 
de tipo regional, en ios que se estudia tanto el substrato 
como el relleno sedimentario post-orogénico (AzBma, 
1961 ;BenkheliI, 1976, entre otros). Las Hojas de Coín, 
Alora y Málaga-Torremolinos del Mapa Geológico de 
España a escala 1:50.000 (Piles Mateo et al., 1978; 
Chamón et al., 1978 y Estévez González y Chamón, 1978) 
proporcionan la base cartográfica y estratigráfica del relle
no sedimentario de la Cuenca de Málaga. Por su parte, 
Sanz de Galdeano y López Garrido (1991) establecieron la 
evolución tectónica de la Cuenca de Málaga durante el 
Neógeno. En estos trabajos se considera que el Plioceno 
comprende una única unidad estratigráfica constituida a la 
base y hacia los bordes por conglomerados y arenas depo
sitados en un medio litoral y de abanicos deltaicos, que dis- 
talmente cambian a facies de cuenca representadas por 
margas y arcillas azules o grisáceas. Hacia techo, por enci
ma de las facies de cuenca se disponen facies detríticas 
(arenas y gravas) que evidencian un claro contexto de 
somerización.

Desde un punto de vista bioestratigráfico, en todos los 
trabajos citados se consideran a las margas y arcillas azules 
o grisáceas de edad Plioceno inferior. En cambio, las facies 
detríticas superiores han sido consideradas por algunos 
autores de edad Plioceno medio(Azéma, 1961; Benkhelil, 
1976), mientras que otros las atribuyen por su posición 
estratigráfica al Plioceno superior (Piles Mateo et al., 1978; 
Chamón et al., 1978; Estévez González y Chamón, 1978 y 
Sanz de Galdeano y López Garrido, 1991).

En este trabajo se da a conocer la existencia de varias 
unidades estratigráficas hasta ahora no diferenciadas en el 
Plioceno de la Cuenca de Málaga. A partir de los datos bio- 
estratigráficos obtenidos se abordará la posición cronoes- 
tratigráfica de las mismas.

CARACTERIZACIÓN DE LAS UNIDADES 
PLIOCÉNICAS

En la cuenca de Málaga, el Plioceno se dispone discor
dante sobre el substrato constituido, según los puntos por 
materiales de los Complejos Alpujárride, Maláguide y 
Campo de Gibraltar, y localmente, sobre materiales de 
edad Mioceno inferior (Grupos Vihuela y Ciudad Granada) 
y Mioceno Superjor (Tortoniense). A su vez es cubierto en 
discordancia por materiales continentales de edad 
Cuaternario. En la Fig. IB se muestran cinco columnas 
estratigraficas que renejan las relaciones entre las unidades 
pliocénicas diferenciadas.
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Figura 1.- Mapa geológico de la cuenca de Málaga (A) y colum
nas estratigráficas el Plioceno (B)

Unidad Plioceno 1
Esta unidad anora localmente ligada al borde N de la 

cuenca y sus afloramientos no han sido descritos con ante
rioridad. En el sector del Camino de Suárez, en las inme
diaciones de la capital (5 en Fig. IB), está constituida por 
margas dolomíticas verdes y blancas con alguna intercala
ción delgada de gravas o niveles limo-arcillosos de color 
crema. Su parte alta, de igual litología, está muy laminada 
y presenta abundantes pliegues originados por slumping. El 
techo lo constituye un nivel de conglomerados con base 
erosiva. Al N de la capital (4 en Fig. 1B), esta unidad com
prende a la base facies detríticas de gravas y arenas con 
abundante fauna de moluscos, sobre las que se suceden 
limos arenosos grises y pardos, limos margosos laminados 
de tonalidad verdosa y termina con margas blancas ligeras. 
En otro afloramiento al N de la Estación de Cártama se 
observan tambiCn facies conglomeráticas a la base, sobre 
las que se disponen margas blancas.

Unidad Plioceno 2
Esta unidad está ampliamente representada por toda la 

cuenca y es la que ha sido reconocida por los autores men
cionados anteriormente. Hacia la base y los bordes está 
representada por dos conjuntos litológicos. Uno consiste en 
gravas más o menos redondeadas y arenas medias-gruesas, 
en las que con frecuencia se encuentran restos de moluscos. 
Su depósito tuvo lugar en un medio litoral. En algunos ano-

ramientos, como sucede al N de la capital (4 en Fig. IB), 
este conjunto litológico está caracterizado tan solo por un 
nivel basal que representa un “lag” transgresivo. El otro 
conjunto comprende facies detríticas gruesas de brechas y 
conglomerados, entre los que suelen predominar depósitos 
de “debris flow”. En general se reconoce una megasecuen- 
cia positiva con intercalaciones de arenas y margas hacia su 
parte alta(l en Fig. IB). Sus afloramientos coinciden con la 
posición de los principales valles fluviales que drenan los 
relieves que delimitan la cuenca y corresponden al depósi
to de abanicos deltaicos.

Las facies detríticas anteriores cambian distal y vertical
mente a margas y arcillas azules o grisáceas, que en super
ficie al alterarse suelen presentar un color amarillento. Estas 
facies ocupan la mayor parte de la cuenca y con frecuencia 
se disponen directamente sobre el substrato. Datos de son
deos indican que pueden alcanzar espesores próximos a los 
500 m en puntos centrales de la cuenca. Hacia la parte alta, 
las margas se van haciendo más arenosas e intercalan nive
les limosos y arenosos. El techo de la misma está constitui
do por varias decenas de metros de facies detríticas de are
nas masivas o con laminación cruzada, las cuales suelen 
contener fauna de moluscos (1 en Fig. IB).

Ocasionalmente también son frecuentes las intercala
ciones decimttricas a métricas de niveles de gravas redon
deadas. Estas facies representan hacia los bordes depósitos 
litorales y hacia el centro de la cuenca una plataforma sili- 
ciclástica somera.

Unidad Plioceno 3
Esta unidad aflora en el sector oriental de la cuenca (W 

de Málaga, SW de Campanillas y proximidades de 
Alhaurin de la Torre), se dispone discordante sobre las 
facies de cuenca de la Unidad Plioceno 2 y es cubierta en 
discordancia por conglomerados rojizos del Cuaternario.

Al SW de Campanillas (2 en Fig. 1 B), esta unidad com
prende un ciclo transgresivo-regresivo. En su part baja pre
dominan conglomerados redondeados con matriz arenosa 
entre los que se intercalan niveles decimétricos de arenas 
masivas, con laminación cruzada de bajo ángulo o ripples 
de oscilación. Estas facies corresponden al depósito en un 
medio litoral. Por encima se depositaron margas arenosas 
con intercalaciones de arenas, que representan el paso a 
una sedimentación de plataforma somera. Esta unidad ter
mina nuevamente con facies conglomeráticas de origen 
litoral. Lateralmente, en relación con las facies conglome
ráticas se observan cambios de facies pasando a predomi
nar conglomerados heterométricos originados por “debris 
now” o conglomerados subredondeados con estratificación 
cruzada, los cuales representan el desarrollo de pequeiios 
abanicos deltaicos, alimentados desde el borde N y S.

Al W de Málaga (3 en Fig. IB), esta unidad representa 
una secuencia positiva constituida a la base por conglome
rados con gradación nonnal e imbricaciones de cantos, 
entre los que se intercalan niveles de arenas. Hacia arriba
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pasan a facies finas lutítico-margosas con alguna intercala
ción de arenas masivas o con laminación paralela.

La microfauna bentónica y planctónica existente en las 
facies finas indican un medio marino somero. El techo de 
esta unidad está erosionado y sobre ella se disponen en dis
cordancia conglomerados aluviales del Cuaternario.

En el área de Torremolinos, la Unidad Plioceno 3 se 
muestra expansiva con respecto a la anterior, que ha sido

detectada en el sondeo realizado en las proximidades 
del Palacio de Congresos. Hacia la base predominan facies 
conglomeráticas que representan el depósito de abanicos 
deltaicos, las cuales distal y verticalmente pasan a arenas 
con abundante fauna de moluscos y margas que represen
tan las facies de cuenca, las cuales llegan a colocarse direc
tamente sobre el substrato. Hacia la parte alta pasan a pre
dominar nuevamente facies arenosas y conglomeráticas 
que evidencian una etapa de somerización. Localmente, 
discordante sobre esta unidad se disponen 5-8 m de arenas 
y gravas redondeadas con frecuentes cantos blandos de la 
unidad anterior y fragmentos de moluscos. Estos materia
les se interpretan depositados en un medio litoral y podrían 
constituir una cuarta unidad, aunque hasta la fecha no se 
conoce su edad.

BIOESTRATIGRAFÍA

Los niveles margosos de la Unidad Plioceno 1, cuando 
no están dolomitizados, son ricos en foraminiferos pianctó- 
nicos, entre los que suelen ser predominantes los represen
tantes del grupo de Globigerinoides obliquus-ruber, espe
cialmente las formas de cuatro cámaras en la última vuelta 
de espira G. extremus Boíl i y Bermúdez y G. obliquus 
Bolli, aunque también se encuentran muy escasos G. elon- 
gatus (d'Orbigny). Otras especies bien representadas son: 
Globigerina bulloides d'Orbigny, G. decoraperta 
(Takayanagi y Saito), G. apertura Cushman,

Globigerinoides trilobus (Reuss), Orbulina universa 
d'Orbigny y las neogloboquadrinas con crecimiento predo
minantemente dextrorso N. acostaensis (Blow), N. humero- 
sa (Takayanagi y Saito)y N. Pachyderma (Ehremberg). 
Entre los componentes minoritarios, pero con interés bioes- 
tratigráfico, es destacable la presencia en algunas muestras 
de muy escasos ejemplares de Globorotalia margaritae Bolli 
y Bermúdez. La presencia de esta última especie pennite 
datar la unidad como Plioceno inferior; incluso su escasez o 
ausencia en la mayoría de las muestras, junto con la relativa 
poca diversidad de las asociaciones planctónicas podría ser 
indicativo de que se trata de un Plioceno basal, zona MPL-1 
de acmé de Sphaeroidinellopsis (Cita, 1975). La falta del 
indicador zonal, en este caso, no es rara, pues tal como indi
ca Iaccarino (1985), Sphaeroidinellopsis no siempre es 
común y suele estar ausente en la extrema base de la zona.

La Unidad Plioceno 2 presenta asociaciones de forami- 
níferos planctónicos similares a las de la unidad anterior, 
aunque no suelen predominar de manera tan clara los glo-

bigerinoides. En esta unidad la presencia de G. margaritae 
suele ser algo más frecuente cuando los foraminiferos 
planctónicos son abundantes. A pesar del gran espesor que 
alcanza en el depocentro de la cuenca, toda la unidad per
tenece a la zona MPL-:! de G. margaritae, correspondiente 
a la parte baja del Plioceno inferior. Cabe destacar la abun
dante microfauna resedimentada que contienen los mate
riales de esta unidad, particulannente de Acarinina y 
Morozovella.

Las muestras de la Unidad Plioceno 3 procedentes del 
sector oriental de la cuenca y las más bajas de esta unidad 
en el Lea de Torremolinos contienen tambitn asociaciones 
planctónicas similares a las de las unidades inferiores, por 
lo que debe deducirse que los primeros sedimentos de esta 
nueva unidad siguen perteneciendo a la parte baja del 
Plioceno inferior. Sin embargo, en el área de Torremolinos, 
niveles situados pocos metros por encima de la base mues
tran la presencia conjunta de G. margaritae y Globorotalia 
puncticulata (Deshayes). Esta asociación caracteriza la 
zona MPL-3 de G. puncticulata-G. margaritae, correspon
diente a la parte alta del Plioceno inferior.

Además, las poblaciones del grupo de G. obliquus- 
ruber siguen estando claramente dominadas por los repre
sentantes de G. extremus, con la ausencia casi total de G. 
ruber (d’Orbigny) y G. elongatus (d'Orbigny), lo que ocu
rre solamente en la parte baja de la zona (Serrano et al., 
1999). Los niveles más altos de esta unidad siguen conte
niendo la asociación G. margaritae-G. puncticulata, pero 
ya empiezan a ser relativamente frecuentes los globigeri
noides tricamerados G. ruber y G. elongatus junto con 
algunos G. conglobatus (Brady), lo que indica que corres
ponden a niveles relativamente altos de la zona.

Los niveles margosos intercalados en las facies litorales 
discordantes sobre la Unidad Pliocena 3 en el área de 
Torremolinos no contienen foraminiferos planctónicos, por 
lo que no se puede precisar su edad. Cabe la posibilidad de 
que sea correlacionable con los niveles de la parte baja del 
Plioceno superior que anoran próximos a la costa entre San 
Pedro de Alcántara y Estepona, pero no se puede descartar, 
incluso, de que se trate de depósitos litorales del 
Pleistoceno inferior.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

A lo largo del Mioceno superior, tras la formación de la 
cuenca de Málaga, ésta estuvo invadida por el mar durante 
el Tortoniense, mientrai que a lo largo del Messiniense 
quedó emergidq viéndose afectada por una importants 
etapa de reestruchrracion y erosión. Pasada la crisis de sali
nidad, el depósito de la Unidad Plioceno 1 implica que, al 
menos parte de la cuenca de Málaga, fue de nuevo invadi
da por el mar durante la parte más baja del Plioceno infe
rior (zona MPL-1), lo que se podría correlacionar con 
lapartcbajadel ciclode tercer orden TB3.4 de la curva eus
tàtica de Haq et al., (1988).
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La discordancia angular entre la Unidad Plioceno 1 y la 
Unidad Plioceno 2 evidencia el inicio de una actividad tec
tónica que condicionó dos aspectos: por una parte, el reju
venecimiento de los relieves y la consiguiente formación 
de los abanicos deltaicos en los bordes, y por otra parte, 
una continuada subsidencia tectónica del fondo de la cuen
ca para que la Unidad Plioceno 2 alcanzara grandes espe
sores. El depósito de esta unidad representa un ciclo trans- 
gresivo-regresivo de edad Plioceno inferior parte baja 
(zona MPL-2), el cual puede estar relacionado con la parte 
media-alta del ciclo TB3.4.

La Unidad Plioceno 3 se dispone discordante sobre la 
anterior, que se encuentra claramente defonnada, por lo que 
entre ambas medió un evento tectónico. En relación con el 
mismo se acentuó el levantamiento de los relieves y se pro
dujo en la cuenca de Málaga una importante retracción, 
pasando a ocupar menor extensión. La Unidad Plioceno 3 
representa un nuevo ciclo transgresivo-regresivo de edad 
Plioceno inferior (parte más alta de la zona MPL-2 y zona 
MPL-3), el cual podría relacionarse con el ciclo de tercer 
orden TB3.5. Con posterioridad, en la cuenca de Málaga se 
reconocen depósitos más recientes de origen aluvial y tra- 
vertinos de edad Pleistoceno. En cambio, en el ~Ú*ea de 
Torremolinos, ligado a una mayor subsidencia tectónica en 
relación con la falla del borde E de la Sierra de Mijas, la 
Unidad Plioceno 3 es expansiva sobre la anterior y además, 
se reconoce una cuarta unidad de origen litoral, no datada 
hasta el momento, que pudiera corresponder a al Plioceno 
superior o incluso al Pleistoceno inferior.

De esta forma, las unidades diferenciadas implican que 
la cuenca de Málaga experimentó durante el Plioceno infe
rior una evolución primero expansiva y después retractiva, 
con el desarrollo de dos ciclos transgresivo-regresivo entre 
los que aconteció un evento tectónico intra- Plioceno infe
rior.
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An example of secondary motility by triple symbiosis in stony 
corals in the Early llerdian of the Tremp Basin,
Spanish Pyrenees

Lukas Hottinger

Museum Natural History, CH 4001, Basel, Switzerland

ABSTRACT

The Pseudomiltha beds at the base of the llerdian sedimentary cycle in the Early Eocene of the 
Tremp Basin yield cerithiid gastropod shells colonized by ahermatypic stony corals. These fossils 
document a triple symbiosis between the gastropod having produced the shell, its non
gastropod, secondary inhabitant, probably a sipunculid worm, and the coral, in order to survive 
permanent sedimentation rates exceeding the self-cleaning capacity of anthozoans.

Keywords: Pseudomiltha-,gastropod-coral symbiosis, Eocene, Pyrenees

Stony corals are predominantly sessile animals which 
may cover hard substrate in oligotrophic tropical seas up to 
almost 100%. They form carpets on the sea bottom where 
the water energy is low, in most cases below wave base, 
and reefs where food resources are abundant enough to 
provide rapid growth for the filter feeders and where the 
water energy is high enough to carry away the products of 
biocalcification of animal shells and algal skeletons. In the 
depressions produced by spurs-and-groves topography of 
the reefs and on restricted surfaces in coral carpets, bioge- 
nous carbonate sediments may accumulate at rates hampe
ring the recruitment and installation of permanently sessile 
organisms. These spaces thus remain open for temporary 
settlement of pioneering organisms.

The prerequisite to live as filter feeder in the reef habi
tat is to produce mechanically stable hard parts anchored to 
firm ground in order to withstand the forces of waves and 
currents. In oligotrophic, tropical environments, nutrients 
are the main factor limiting growth whereas energy in the 
form of sunlight is available in large quantities. Nature 
reacts to these conditions by K-strategies of life, reducing 
the length of food chains, developing endosymbiosis with 
algal cells for the recycling of nutrients and enhancing 
mutualistic modes of reproduction favouring cloning. The 
latter permit to produce colonies of small and comparati
vely simple organisms by various modes of budding. A par
ticular mode of budding (strobilation) consists in tying off 
single polyps from a stack and releasing them into the 
ambient environment as autonomous, cloned organisms. 
The colonies may reach huge sizes and may live for deca
des or even centuries. Prerequisite for such a way of life is 
the capacity, at least on colony level, to reproduce in an ite- 
roparous mode, i.e. more than once in a lifetime.

In a reef, there is competition for space carried out by 
outcompeting growth, chemical warfare or by secondary 
motility after strobilation, as in numerous faviids. The lat
ter move by lifting their discoidal or hollow-cupolar skele
ton with several rows of marginal tentacles, a slow process 
(some cm per hour) permitting nevertheless a displacement 
from one habitat to another. Monospecific covers of faviid 
individuals over dozens of square meters have been obser
ved in Mauritius (Trou d'Eau Douce) on nearshore bottoms 
below sheats of freshwater running through the reef barrier 
into the open sea without mixing with seawater. Obviously, 
during the rainy season, the freshwater sheat is thick 
enough to kill the corals covering the bottom while in the 
dry season, the freshwater sheat is thin and admits seawa
ter covering the bottom The immigration of faviid clones 
issued from strobilation somewhere nearby in the reefs per
mits an immediate recolonisation of the empty surface 
during the dry season circumventing costly processes of 
larval fixation in an extremely hostile environment.

Where sediment input in the system exceeds the capa
city of self-cleaning of the anthozoans, permanently sessi
le and very slowly moving organisms usually will not sur
vive. This is the case in many protected coastal areas with 
sediment input derived from land in addition to the carbo
nates produced by biomineralizing organisms on site. In 
these environments, an other way of secondary motility is 
more effective to avoid burial in the sediment: Smaller, 
ahermatypic corals fix themselves on moving shells driven 
by a secondary inhabitant. A similar situation is found in 
the Pseudomiltha beds in the lowermost part of the llerdian 
sedimentary cycle characterising the Tremp “basin”. In this 
environment, stony corals are found colonizing cerithiid 
shells. They have lived in a symbiosis similar to the classic

(Jeotemas 1(2), 2000



1 1 2 LUKAS HOTTINGER

one between sea anemones and hermit crabs, as known 
from cooler climates: the anthozoan protects the inhabitant 
of the shell from attack with its tentacles bearing stinging 
cells (nematocysts), while the inabitant of the shell pre
vents the sessile rider from being buried by the accumula
ting sediment. The third partner in this symbiosis is the 
gastropod having constructed the shell serving as vehicle 
for inhabitant and epizoan rider.

During the lifetime of the gastropod its shell aperture is 
permanently turned towards the substrate in order to keep 
the gastropods’ foot, mouth and siphos in functional posi
tion. During growth of the organism, its spiral shell will 
rotate around its spiral axis in respect to the substrate. 
Fixed riders on the shell would therefore be buried in the 
sedimentary substrate after a period of time corresponding 
to the growth of half a volution of the shell. Maybe the 
numerous volutions of high-spired gastropods are contri
buting even to keep the shells clean during the lifetime of 
the gastropod. Therefore, the symbiosis sketched out here 
is viable only, if the gastropod shell is inhabited by a stran
ger using the gastropod’s dead shell as vehicle. The gastro
pod himself can not be the shell’s inhabitant. The fossil 
remains do not give indications as to the identity of the 
shell’s secondary inhabitant: neither hermit crabs nor 
sipunculid worms leave traces of their activity in the shells

they inhabit. Extant tropical sytems of life of this kind have 
been observed in the Gulf of Elat, Red Sea and in the inner 
part of the lagoons in Numea, New Caledonia, where the 
sedimentation rate is high enough to support seagrass vege
tation covers but where sudden sedimentary events such as 
storm layers or tidal erosion and accumulation are excep
tional or absent. The environment documented by the sedi
ments and the fauna of the Pseudomiltha beds in Tremp are 
matching these ecologic conditions suggesting a compara
tively loose vegetation cover giving the worm-driven vehi
cle of the stony corals much space to move over the surfa
ce. It is noteworthy, that only a single species of cerithiid 
shells are colonized by always the same stony coral produ
cing a loose aggregate of single polyps. Thus, this particu
lar triple symbiosis seems to be very specific.
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Aportación al estudio de arcillas expansivas asociadas 
a las facies garumnienses de la Conca de Tremp 
(Prepirineo de Lleida)
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ABSTRACT

Some clay levels o f the garumnian facies, which surface in the southern sector of the Tremp 
Basin present a principal mineralogy of expansive type. The oedometer essays show that such 
materials present a very high grade of potencial expansivity. The swelling pressure presents 
values higher than 390 KN/mJ. In the majority o f the areas wherw this kind of clays surface the 
hydric erosion phenomena and the mass movements often appear to be very common and 
intense. The geomorphological role of the expansive clays is discussed as the triggering factor, 
associated to the development of these denudative processes.

Keywords: expansive clays, engineering properties, piping, garumnian facies, Tremp Basin.

INTRODUCCIÓN

Del conjunto de procesos dinámicos que pueden moti
var situaciones de riesgo geológico, probablemente el deri
vado de las inestabilidades volumétricas de los materiales 
arcillosos sea el menos evidente. Su carácter no catastrófi
co y el largo periodo de tiempo que en ocasiones tarda en 
desarrollarse, incluso decenios, son factores que han con
tribuido a ello (Salinas, 1988). El título del ya clásico tra
bajo Arcillas expansivas: el desastre oculto, de Jones & 
Holtz (1973), sintetiza esta situación.

Las presiones que pueden desarrollar los terrenos 
expansivos llegan a superar los 10 kg/cm2 (Ayala et al., 
1985), aunque en general son mucho más reducidas. Los 
incrementos de volumen alcanzan valores de hasta el 10% 
y en condiciones experimentales se superan ampliamente. 
A pesar de que se pueden producir movimientos diferen
ciales superiores a 10 cni, basta con inestabilidades mucho 
más moderadas para causar daños substanciales si no se 
toman las medidas preventivas y/o correctoras oportunas.

En este contexto, los problemas constructivos deriva
dos de la expansividad de los suelos pueden ser importan
tes y afectan un gran número de paises (Gromko, 1974). En 
el caso, por ejemplo, de determinadas zonas de Jordania, 
más del 40% de los edificios están fuertemente dañados por 
el hinchamiento de los suelos expansivos; en los Estados 
Unidos, y por este motivo, se preven pérdidas económicas 
para el año 2000 del orden de 1000 millones de dólares 
(Wiggins et al., 1978; Jones, 1981). Si bien en España no 
existen estadísticas detalladas sobre el alcance de los daños 
por expansividad, después de un análisis de casos aislados 
y considerando las pérdidas económicas en otros paises, no

es aventurado cuantificar los daños en nuestro país en más 
de 5000 millones de pesetas al año (Salinas, 1988; 
González de Vallejo, 1988).

En Cataluña tampoco se dispone de ninguna valoración 
precisa de daños. En el caso, por ejemplo, de la comarca 
del Vallès Occidental, los antecedentes nos llevan a opinar 
que las pérdidas ocasionadas por la acción de las arcillas 
expansivas referidas a daños en edificaciones y en la esta
bilidad de taludes son del orden de centenares de millones 
de pesetas (Linares, 1990; Zarroca, 1994).

Es objeto de este trabajo profundizar en el conocimien
to de este tipo de proceso dinámico en los sedimentos del 
tránsito secundario -tercario de la Conca de Tremp.

ÁREA DE ESTUDIO

2.1. Contexto geomorfológico
La Conca de Tremp es una depresión que se localiza en 

el sector meridional de la comarca del Pallars Jussà. Esta 
región del prepirineo leridano se extiende de este a oeste y 
está drenada por un tramo de unos 12 km de longitud del 
río Noguera Pallaresa, regulado entre dos embalses: el de 
Sant Antoni de Talarn (o de Tremp) y el de Cellers (o de 
Terradets). Este territorio, coincidente en gran medida con 
la cuenca hidrográfica del embalse de Cellers, presenta 
cotas, en sus partes más bajas, de poco menos de 400 m de 
altitud, que contrastan con las que alcanzan las cimas de los 
relieves que la delimitan, las cuales sobrepasan los 1.500 m 
(Fig.l).

Condicionado principalmente por los factores orográfi- 
cos, el régimen climático muestra importantes variaciones. 
Oscila entre condiciones de semiaridez y moderadamente
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encauzada y de los procesos gravitatorios.

CUENCA HIDROGRÁFICA 
DETERRADETS

Embalse de 
Sant Antoni

F ig u r a  1 Situación de la zona estudio y contexto moisodinàmico.

húmedas. Las precipitaciones son del orden de 600-700 
mm anuales, siendo la mayor parte de las mismas en forma 
de temporales o de aguaceros de alta intensidad pluviomè
trica (Novoa, 1984). La evapotranspiración alcanza valores 
comprendidos entre un 50%-70%.

En conjunto, la Conca de Tremp se modela en forma de 
una extensa depresión erosiva, en la cual, y a excepción de 
las Sierras de Llimiana y Campanetes, han desaparecido

los materiales eocenos que la recubrían, aflorando los 
materiales dominantemente arcillosos conocidos clásica
mente como facies garumnienses o Formación Tremp 
(Mey and others, 1968) de edad Maastrichtiense - 
Thanetiense.

Emplazada dentro de la lámina cabalgante del Montsec, 
la estructura general del substrato precuaternario corres
ponde a la de un laxo sinclinal. Los relieves morfoestruc-

Geotemas 1(2), 2000



APORTACIÓN AL ESTUDIO DE ARCILLAS EXPANSIVAS ASOCIADAS A LAS FACIES GARUMNIENSES DE LA CONCA DE TREMP 115

turales impuestos por el frente de cabalgamiento de la lámi
na de Bóixols-Sant Corneli y por el flanco norte de este 
pliegue, constituyen el límite septentrional de la depresión. 
Por el sur, el flanco meridional del pliegue que conforma el 
reverso de la Sierra del Montsec, sirve de límite respecto a 
la Sierras Exteriores.

En conjunto, las biologías carbonatadas, areniscosas y 
conglomeráticas soportan las unidades de relieve que deli
mitan esta depresión. En cambio, los materiales pelíticos 
afloran en las zonas más llanas y en las vertientes, y son, 
comparativamente, dominantes en extensión.

Los factores climáticos y geomorfológicos apuntados, 
unido a la escasa cubierta vegetal existente, favorecen el 
desarrollo de intensos y generalizados procesos erosivos. 
Las áreas sometidas a la actuación de modalidades denuda- 
tivas por intervención directa de la escorrentía encauzada y 
procesos gravitatorios ocupan un 38% de la cuenca hidro
gráfica del embalse de Cellers (Linares y Trilla, 1996).

2.2. Zonas investigadas
Dentro de este contexto geológico y morfodinámico 

que acabamos de describir, hemos centrado nuestro trabajo 
en el sector meridional de la Conca de Tremp. 
Concretamente, en los surcos subsecuentes que conforman 
los barrancos de Cellers y de Barcedana, situados en el 
reverso de la Sierra del Montsec.

En estos barrancos, los materiales dominantemente 
arcillosos de las facies garumnienses soportan la actuación 
de intensos procesos erosivos. En sus tramos básales, estos 
materiales presentan morfologías indicativas de la actua
ción de fenómenos de hinchamiento del terreno, tales como 
microrelieves del tipo bujeo, a la vez que están generaliza
das las formas derivadas de procesos de sufusión o piping.

En estas zonas, en las cuales coexisten indicios morfo
lógicos de la presencia de arcillas expansivas con fenóme
nos intensos de erosión hídrica, se ha desarrollado este tra
bajo.

METODOLOGÍA

Al objeto de profundizar en el conocimiento de estas 
fenomenologías, puestas de manifiesto en el campo por un 
conjunto de morfologías características, hemos realizado 
una serie de pruebas, de tipo geotécnico y mineralógico, 
tendentes a su enjuiciamiento cuantitativo.

Los ensayos geotécnicos han consistido en determina
ciones de las propiedades índice y de deformabilidad 
(pruebas de hinchamiento). Para ello, en general, se han 
seguido los procedimientos metodológicos recogidos en las 
normas de ensayo correspondientes (CEDEX 1992). 
Siguiendo las recomendaciones metodológicas propuestas 
por Pousada (1984), para valorar la expansividad, se ha 
optado por la realización de ensayos de hinchamiento libre 
mediante el equipo de consolidación edométrico. Tras una 
fase previa de inundación de la muestra bajo una carga con

finante de 0,1 Kg/cm2 y en la cual se obtiene el valor 
máximo de hinchamiento libre, expresado como la relación 
existente entre el incremento de altura de la muestra res
pecto a su valor inicial, se procede a aplicar sucesivos esca
lones de carga hasta conseguir de nuevo el valor inicial de 
deformación vertical unitaria. De esta forma se obtiene el 
valor de la presión de hinchamiento.

Las propiedades mineralógicas se han investigado 
mediante difracción de rayos X (XRD).

Para la obtención de muestras inalteradas de las arcillas 
se ha seguido el método propuesto por Culshaw and others 
(1992), ya que el considerable grado de tectonización que 
presentan la mayoría de los materiales imposibilita la 
obtención de bloques de muestra de tamaños ensayables.

RESULTADOS

Los ensayos granulométricos indican que se trata de 
materiales con alto contenido de fracción fina (<0,075 mm 
- tamiz N°200 de la serie ASTM-) del orden de un 80%, 
correspondiendo al tamaño arcilla (< 2 p ) un 30-50% del 
total de la muestra. Acorde con estas características los 
estados de consistencia oscilan entre 38.2%-57.3% para el 
límite líquido y entre 18.3%-27.2% para el límite plástico; 
clasificándose como tipos CH y CL según el SUCS (Fig.2).

La humedad natural presenta valores por lo común pró
ximos a un 9%, inferiores al límite líquido, lo que indica un 
carácter sobreconsolidado para estas arcillas. En la zona 
más superficial la humedad suele ser mayor a la indicada, 
debido tanto a la acción de la alteración superficial como a 
la existencia de procesos activos de inestabilidad de carác
ter poco profundo.

Dependiendo del grado de tectonización-fisuración de 
las muestras, los índices de poros varian entre 0.21 y 0.43. 
Los valores más altos se obtienen para las muestras obteni
das en las zonas más dislocadas internamente.

Mediante difracción de rayos X se obtiene un porcenta- 
ge de filosilicatos, en la fracción arcillosa, del orden de un 
60%-70%. Se han detectado dos asociaciones de filosica- 
tos: esmectita ± caolinita e illita, e illita ± caolinita, acom
pañada en ambos casos por calcita y cuarzo. La mineralo
gía expansiva es la dominante.

En cuanto a las pruebas de hinchamiento realizadas 
mediante equipo edométrico convencional, los resultados 
obtenidos ponen de manifiesto valores considerablemente 
elevados (Fig.3). La expansividad potencial alcanza valo
res comprendidos entre 4 kg/cm2 y unos 12 kg/cm2, expre
sados en términos de presión de hinchamiento. Debemos 
precisar que las muestras ensayadas presentaban un grado 
de fisuración considerable, siendo mayor en el caso de 
aquellas muestras que experimentalmente se caracterizan 
por desarrollar presiones de hinchamiento más elevadas. 
Este hecho parece indicar que el hinchamiento real que 
manifiestan estos materiales dependerá en gran medida del 
estado tensional del mismo.
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Figura 2.- Situación de las arcillas expansivas en el diagrama de plasticidad de Casagrande.

CONSIDERACIONES FINALES

Más allá del fenómeno acotado experimentalmente 
relativo a la expansividad de arcillas de determinados nive
les de las facies garumnienses y del riesgo potencial que 
esto supone, especialmente en usos constructivos del terri
torio, destacamos la relación observada entre desarrollo 
intenso de procesos de piping y carácter expansivo de los 
materiales afectados.

En este sentido, los cambios volumétricos del terreno 
provocados por la expansividad de las arcillas generan un 
intenso agritamiento de la superficie del suelo. Estas dis
continuidades juegan un importante papel geomorfológico 
ya que constituyen las vías de penetración de agua en el 
subsuelo y, por ello, inducen el desarrollo de los procesos 
de erosión subsuperficial por piping.
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Figura 3.- Resultados obtenidos en los ensayos de hinchamiento mediante equipo edométrico.
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Investigación de rocas volcánicas canterables a través
de la prospección electromagnética. Un ejemplo
en los basaltos terciarios de la depresión de la Selva (Girona)
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ABSTRACT

El grado de homogeneidad y la geometría de rocas potencialmente canterables constituyen fac
tores intrínsecos que pueden llegar a determinar la explotabilidad de un yacimiento. Estos con
dicionantes han sido estudiados en el caso de las coladas basálticas que se localizan en el sec
tor meridional de la depresión de la Selva (Girona) y que se explotan para la obtención de ári
dos de trituración, mediante técnicas electromagnéticas de prospección geofísica (conductiví- 
metro EM-34 GEONICS). Estas técnicas geofísicas, en el contexto geoeléctrico investigado, han 
proporcionado buenos resultados. A la vez su empleo ha representado una notoria reducción 
de los costes económicos respecto a la utilización de otros métodos de reconocimiento.

Keywords: industrial rocks, basalt, geophysical prospecting, electromagnetic methods, La Selva 
- Girona.

INTRODUCCIÓN

La depresión de la Selva es una llanura deprimida, de 
unos 225 km2, situada entre 100 y 150 m por encima del 
nivel del mar, la cual queda rodeada por un conjunto de 
unidades montañosas: al oeste por el macizo de las 
Guilleries, al norte por la sierra Transversal, al este por el 
macizo de las Gavarres y al sudeste y al sur por la sierra de 
la Selva Marítima (Fig. 1 ). Al sudoeste limita con el umbral 
de Maçanet, que la separa de la fosa del Vallès. Forma parte 
del sistema de valles tectónicos que se hundieron como 
consecuencia de la tectónica distensiva que afectó el mar
gen occidental del Mediterráneo durante el Neógeno. Su 
estructura queda determinada por el movimiento de un 
conjunto de fallas orientadas ENE-OSO. las cuales actúan 
de forma conjugada con otro sistema de dirección NO-SE, 
responsable de la fragmentación interna de la fosa. El zóca
lo está constituido por materiales del Paleozoico, básica
mente rocas plutónicas ácidas y, en menor proporción, 
rocas de metamorfismo de contacto. Desde el inicio de su 
hundimiento, en el Mioceno superior, hasta la actualidad, 
se ha ido rellenando con los sedimentos detríticos acarrea
dos por los torrentes procedentes de los macizos de las 
Gavarres y de las Guilleries. La naturaleza granítica de 
ambas unidades montañosas ha comportado que los depó
sitos sedimentarios tengan un marcado carácter arcósico. 
En conjunto, el espesor de materiales acumulados llega a 
superar los 300 m en algunos lugares. Por otra parte, en los 
bordes de la fosa se produjeron importantes manifestacio
nes volcánicas durante el Neógeno, de las que se conservan

algunos edificios muy desmantelados y hasta tres coladas 
basálticas superpuestas, limitadas por depósitos de piro- 
clastos y por sedimentos detríticos (Pallí et al., 1983; 
Busquets, 1994). Las dataciones de estas rocas indican que 
el vulcanismo comenzó en el Mioceno superior y que se 
prolongó hasta el Plioceno terminal (Guardia, 1964; 
Donville, 1973a y b). Localmente la actividad volcánica 
persistió durante el Cuaternario, época en la que se forma
ron los edificios freatomagmáticos de la Crosa de Sant 
Dalmai y del Camp deis Ninots (Pallí et al., 1998, 1998; 
Vehí et al., 1999).

Los basaltos terciarios de la depresión de la Selva cons
tituyen un recurso geológico muy apreciado en el contexto 
regional en el que se hallan. La gran cantidad de canteras a 
cielo abierto, activas y abandonadas, que aparecen reparti
das por casi todos los afloramientos efusivos de la zona, 
atestiguan la importancia comercial de estos materiales. 
Fundamentalmente, son triturados y utilizados como árido, 
ya sea aplicados directamente como balasto para ferroca
rril; o bien mezclados con ligantes bituminosos para la 
construcción de carreteras.

La explotación de estas rocas presenta diversos proble
mas de carácter geológico. Por un lado, resulta difícil aco
tar con precisión el espesor total de las coladas de lava, ya 
que estas están muy erosionadas y, además, yacen sobre un 
paleorelieve irregular. Por otro lado, la presencia de inter
calaciones de niveles de basaltos alterados y, especialmen
te, de capas volcanodetríticas determina que los materiales 
explotados tengan una acusada heterogeneidad litològica, 
que suele traducirse en una alternancia de capas de roca de
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buena calidad separadas por otras de baja calidad. La 
potencia de los niveles aprovechables y de los estériles es, 
como el espesor del conjunto, muy difícil de determinar. 
Asimismo, cabe señalar la heterogeneidad estructural deri
vada de los distintos hábitos de retracción de los basaltos, 
los cuales pueden variar vertical y lateralmente en pocos 
metros.

En este sentido, la cartografía de conductividades 
mediante métodos electromagnéticos se ha convertido en la 
última década en una técnica de exploración que propor
ciona buenos resultados y a la vez reduce notoriamente los 
costes económicos respecto de los ocasionados con los

Ijjjj Materiales volcánicos.

I I Bloques deprimidos: materiales ncógenos y cuaternarios. 

l I Bloques levantados: materiales prencógenos.

PnJ Fallas principales.

F ig u r a  1.- Situación de la zona estudiada

métodos convencionales de reconocimiento directo (sonde
os mecánicos) o indirecto (geofísicos) del subsuelo 
(Zalasiewicz et al., 1985).

En este trabajo se presentan los resultados obtenidos del 
estudio de zonas en las cuales las heterogeneidades bioló
gicas son debidas a la existencia de niveles de basaltos alte
rados.

TÉCNICAS ELECTROMAGNÉTICAS DE PROS
PECCIÓN GEOFÍSICA

Se encuentran bien documentadas en los trabajos de 
McNeill (1980a y b) y de Stewart (1982).

A grandes rasgos, el método se basa en la generación 
eléctrica de un campo magnético primario mediante una 
antena emisora situada en las proximidades de la superficie 
del terreno. Este campo magnético primario induce un 
campo magnético secundario en el subsuelo. La medida de 
la relación entre ambos, valorada en una antena receptora 
situada a cierta distancia, permite determinar la conductivi
dad aparante de los diversos niveles o capas geoeléctricas 
del subsuelo.

El conductivímetro utilizado en este trabajo ha sido el 
EM-34 GEONICS. Este equipo, que se puede utilizar 
mediante dos operadores, presenta dos antenas conectadas 
de manera flexible a través de un cable. El espaciado entre 
antenas se mide electrónicamente, utilizando el componen
te en fase, y es preseleccionado para separaciones de 10, 20 
y 40 m (correspondiendo a frecuencias de 6400 Hz, 1600 
Hz y 400 Hz, respectivamente). Se consiguen diferentes 
profundidades de exploración dominantes, dependiendo de 
la separación entre antenas y su orientación (tipo de dipo
los).

Las mediciones geofísicas efectuadas han consistido en 
la realización de sondeos, siguiendo los procedimientos 
metodológicos convencionales.

RESULTADOS Y DISCUSIÓN
La existencia de niveles alterados dentro de la masa de 

roca basáltica, objeto de explotación, se ha podido recono
cer por el incremento de conductividad que estos niveles 
provocan. Mientras los constituidos por basalto masivo 
suelen presentar conductividades del orden de 1 mS/m, en 
las zonas o niveles formados por basalto vesiculado y alte
rado se detectan valores notoriamente superiores, com
prendidos entre los 50 mS/m y los 150 mS/m.

Se ha podido constatar que el modelo geoeléctrico des
crito, constituido por tres capas de espesores mínimos de 
2,5 m y con buenos contrastes eléctricos entre ellos, per
mite una buena resolución mediante el método de los son
deos electromagnéticos (Fig.2).

Las principales limitaciones detectadas en la aplicación 
del método geofísico son debidas, por un lado, al similar 
comportamieno eléctrico que presentan los niveles de 
basaltos masivos y los materiales graníticos que constitu-
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a. Sección geofísica

200 m

190 m -

180 m

EM-1 EM-2 EM-3 EM-4 EM-5 EM-6

Nivel electromagnético 1

0,91 0,99 0,87 0,89 0,99 i  0,89

50,75 47,75 87,41 97,24 151,4 V  119,6

1,08
0,87 1,48

Nivel electromagnético 3
1,61 0,55 \  0,25

Nivel electromagnético 2

0

1,08 Conductividad detectada en mS/m 
EM-2 Sondeo electromagnético

EM-7

0,93
119,5
0,56

50 m

b. Interpretación litològica

EM-1 EM-2 EM-3 EM-4 EM-5 EM-6 EM-7

190 m

180 m

Basalto masivo

Zócalo granítico 

Basalto muy vesiculado y alterado

_______ 1_________ __________________!_______\ ---------------------- 1_______
200 m 8,7 5,8 6,1 \  5,1 6 4,7

---------- 1__
5,2
2,53,2 6,7 • 6 7,4 4,2 3,8

3,2 Espesor de los materiales en metros 
EM-2 Sondeo electromagnético

50 m

Figura 2.- Ejemplo de una sección electromagnética y de su interpretado geológica.

yen el substrato de la zona; y por otro, a la falta de defini
ción del método cuando se superpone en un misma vertical 
más de una capa con valores de conductividad superior a 
100 mS/m (Hazell et a l,  1988).

En general, la información que proporciona este con- 
ductivím etro de superficie, com plem entada en puntos con

cretos con los datos que proporcionan otras técnicas geo
físicas (eléctrica -SEV- o sísmica por refracción, por ejem 
plo) y/o los sondeos mecánicos de reconocimiento, perm i
te acotar con un alto grado de definición la geom etría de los 
materiales canterables.
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Los Mamíferos del Paleoceno superior de la Formación Tremp: 
implicaciones en la correlación marino-continental
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ABSTRACT

Four micromammal localities from the upper Tremp Formation (Upper Paleocene, Lleida,
Spain), closely below the llerdian stratotype, have delivered near 250 teeth from ten 
condylartha, insectívora, proteutheria and multituberculate species. The low diversity of these 
assemblages, together with the neighbour Campo (Huesca), and their intermediate 
biochronological situation between Cernaysian and Neustrian European mammal ages allow to 
define a new MP6b unit, situated in the Cernaysian age and correlated with lower Clarkforkian 
(Cf 1-2) north-American mammal unit, thus filling a gap in the European continental 
biochronology. They can be calibrated within NP9 nannoplancton biozone and between SBZ 3 
(Clomalveolina primaeva) - SBZ 5 (Alveolina vredenburgi) shallow benthic zones and chrons 
C25n-C24r. The diversity curves fit in both continents: the MP6b-Cf 1-2 epochs represent a 
period of very low mammalian diversity, followed by increasingly diversified Neustrian 
European mammalian assemblages, here divided into MP7a and MP7b units. This epoch 
correlates well with the Clarkforkian-Wasatchian transition in North America (Cf 3-W 0-4), 
which correspond with the Late Paleocene Therma Maximum. According to the mammalian 
biochronology, the dCI3 anomalies detected in relation with European mammal sites must 
correspond to two successive episodes, one below the Palette MP7a site, and another above the 
Dormaal MP7b site. In any case, the mammalian migratory wave in both continents is not rapid 
and synchronous but gradual and diachronous.

Keywords: Mammals, Late Paleocene, Europe, North-America, correlations.

INTRODUCCIÓN

La búsqueda de microvertebrados en la Formación 
Tremp (Pirineos Meridionales) presenta un doble interés: 
por un lado documentar las grandes crisis evolutivas que 
sufren los organismos durante la transición Cretácico- 
Terciario, y por otro lado paliar la escasez de referencias 
cronológicas de la que adolecen estos depósitos. 
Presentamos en este trabajo los resultados obtenidos en 
cuatro localidades del Paleoceno superior, Claret-0, Claret- 
4, Palau y Tendruy, situadas a techo de la Formación Tremp 
próximas a su localidad-tipo, cerca del contacto con el 
Ilerdiense estratotípico. El lavado-tamizado de 21 tonela
das de sedimento ha proporcionado restos de vertebrados 
(dientes de micromamíferos, cocodrilos, cáscaras de hue
vos de aves gigantes) y carofitas de edad Paleoceno supe
rior (López-Martínez y Peláez-Campomanes, 1999). Los 
micromamíferos estudiados (ver tabla I), permiten extraer 
conclusiones sobre la posición de estas asociaciones en la 
escala biocronológica y sobre su significado paleoecológi- 
co y paleoclimático con respecto al Máximo Térmico del

Paleoceno Superior (LPTM), lo que conlleva implicacio
nes en las correlaciones marino-continentales del tránsito 
Paleoceno-Eoceno.

SITUACIÓN GEOLÓGICA

Todas las muestras proceden de lentejones de margas 
grises intercaladas en sucesiones de arcillas y areniscas 
rojas en la parte superior de la Formación Tremp, que pre
senta en su área tipo la máxima potencia, superior a los 900 
m. La localidad Claret-0 se encuentra bajo un nivel con- 
glomerático a unos 80 m por debajo del límite inferior del 
Ilerdiense estratotípico. Las otras tres localidades están 
situadas en los últimos 40 metros de la formación, por enci
ma de un nivel bastante continuo de yesos (Miembro Las 
Guixeras), sobre el que se apoya una secuencia progradan
te de limos, areniscas y conglomerados retocados por el 
oleaje, que incluye en su techo las primeras calizas de 
Alveolinas del Ilerdiense. (Secuencia IV-Unidad deposicio- 
nal 2 de Krauss, 1990).
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DESCRIPCION

Las asociaciones de mamíferos del Paleoceno de Tremp 
muestran una composición peculiar con pocas especies , 
dominando una de ellas (Paschatherium cf. dolloi) que 
representa el 72%. Este taxón es dominante también en 
una pequeña muestra de micrmamíferos hallada en el 
Paleoceno superior de Campo (Huesca, Gheerbrant et al., 
1997), que presenta asimismo muy baja diversidad.

Los micromamíferos más abundantes en el Paleoceno 
de Tremp son los condilartros, que poseen al menos tres 
géneros y cuatro especies, todas ellas muy similares a taxo- 
nes homónimos hallados en Dormaal (Neustriense de 
Bélgica, tránsito Paleoceno-Eoceno). El género 
Paschatherium es el más abundante en Tremp y en 
Dormaal, y es también frecuente en yacimientos del 
Eoceno inferior de Europa del Sur (Silveirinha, Portugal; 
Fordones, Ilerdiense Nord-Pirenaico). Sin embargo, en 
todas estas localidades del Neustriense abundan otros gru
pos de mamíferos inmigrantes en Europa, como roedores, 
euprimates y ungulados, que están ausentes en localidades 
europeas del Paleoceno Superior (Cernaysiense), así como 
en Tremp y Campo.

El segundo grupo mejor representado el de los 
Insectívoros, con tres géneros y tres especies. El género 
Afrodon se ha descrito en el Cernaysiense de Marruecos y 
Alemania (Walbeck), pero está ausente en localidades más 
recientes. Adapisorex es también un género registrado úni
camente en el Paleoceno Superior (Cernay). En Claret-0 
aparecen restos fragmentarios de un insectívoro distinto del 
que no hay equivalentes en Occidente, que hemos denomi
nado aff. Seia sp. por su remoto parecido a un taxón del 
Eoceno inferior asiático.

Un tercer grupo está representado por un taxón nuevo 
(Nosella europaea, Peláez-Campomanes) asignado con 
dudas a los proteuterios, que se reconoce asimismo en el 
Cernaysiense de Francia (Cernay y Berru).

El grupo menos representado es el de los multitubercu- 
lados, de los que han aparecido dos ejemplares asimilables 
al género Hainina registrado en el Paleoceno de Bélgica, 
Francia y España (López-Martínez y Peláez-Campomanes, 
1999 ; Tabla 1).

BIOCRONOLOGÍA

Las asociaciones de mamíferos de Tremp presentan 
características intermedias entre las de edad Cernaysiense,, 
incluidas en la unidad MP6 del Paleoceno (Cernay, 
Walbeck, Marruecos), y las de edad Neustriense, incluidas 
en la unidad MP7 del Eoceno inferior (ver Figura 1). Con 
las localidades de MP6, comparten la presencia de Hainina, 
Adapisorex, Afrodon y Nosella, la dominancia de condilar
tros y la ausencia de immigrantes. Con la localidad de 
Dormaal, incluida en la unidad MP7, comparten la presen
cia de Paschatherium cf. dolloi, Microhyus cf. musculus y 
cf. Pleuraspidotherium. Los dos primeros géneros también 
se encuentran en la localidad de Silveirinha (Eoceno infe
rior de Portugal), pero representados por especies distintas.

Esta posición intermedia obliga a definir una unidad de 
mamíferos nueva (MP6b) para las asociaciones de Tremp. 
Por su mayor semejanza con las faunas del Paleoceno se ha 
incluido en la edad de mamíferos Cernaysiense, pasando a 
denominarse MP6a la unidad que contiene las localidades 
anteriormente incluidas en la antigua unidad MP6 (Figura 1).

Las localidades de la unidad MP7 muestran una fuerte 
heterogeneidad, debida en parte a diferencias paleoecológi-

Claret
0

Claret
4

Tendruy Palau Total

Allotheria Multituberculata cf. 1 1 2
Hainina sp.

? Nosella europaea 12 12
Proteuteria n.gen.n.sp.
? Insectívora Afrodon ivani n. sp. 1 4 5

“ aff. Seia sp. 3 3
Insectívora Adapisorex sp. 1 1
Condylarthra Paschatherium cf. dolloi 3 160 4 2 169

“ Paschatherium sp. 20 20
“ M icrohyus cf. musculus 7 2 9
“ cf. Pleuraspidotherium sp. 1 1

Condylarthra indet. 2 9 1 12

Total 8 211 11 4 234

Tabla 1. Mamíferos y número de ejemplares identificados en las cuatro localidades de la parte superior de la Formación Tremp, 
Paleoceno superior (Lleida). (Según López-Martínez y Peláez-Campomanes, 1999).
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cas, pero también probablemente a diferencias cronológi
cas. En base a los rasgos arcaicos que presentan las espe
cies de insectívoros, roedores y ungulados puede distin
guirse una unidad MP7a, con las localidades de 
Silveirinha, Palette y Fordones que poseen especies más 
primitivas de Leptacodon, Microparamys y Diacodexis en 
relación a las de las localidades de Dormaal. Rians, 
Meudon y Pourcy. Estas últimas quedan así diferenciadas 
en una unidad MP7b más reciente, que además muestra la 
aparición de nuevos taxones inmigrantes como Teilhardina, 
Coryphodon y Phenacodus, ausentes en la unidad anterior 
(ver Figura 1).

Esta ordenación biocronológica Europea presenta una 
correlación precisa con la sucesión bioestratigráfica del 
Paleoceno superior-Eoceno inferior de Wyoming (USA, 
ver Clyde y Gingerich, 1998 ; Gingerich, 2000), en base a 
algunos taxones en común y a los sucesivos cambios en la 
diversidad. A la derecha de la Figura 1 se muestra la suce
sión de biozonas de mamíferos del Tiffaniense, 
Clarkforkiense y Wasatchiense de Wyoming, correlaciona
da con las unidades europeas de mamíferos. En el extremo 
derecho se representan las curvas de diversidad de ambas 
sucesiones en los dos continentes, calculadas en base al 
índice de Simpson. Se observa que ambas curvas ajustan de 
forma muy precisa. La correlación base se realiza entre el 
Tiffaniense 5 (Ti 5) norteamericano y el Cernaysiense anti
guo europeo (MP6a), con la última aparición de los géne
ros Neoplagiaulax, Propaleosinopa y Mckennatherium, 
con una diversidad media. En el Clarkforkiense inferior (Cf 
1-2) se aprecia en Norteamérica lo mismo que en Tremp

(Cernaysiense reciente, MP6b) una importante caída de la 
diversidad de mamíferos. Las localidades del 
Clarkforkiense superior (Cf3) y del Neustriense antiguo 
(MP7a) comparten el género Wyonycteris y un crecimiento 
de la diversidad. Por último, el Wasatchiense (WO/4) y el 
Neustriense reciente (MP7b) presentan en común 
Ectypodus, Paramys, Teilhardina, Arfia junnei, 
Coryphodon, Phenacodus y un Diacodexis avanzado, junto 
con un notable incremento de la diversidad (Fig. 1).

Las asociaciones del Paleoceno de Tremp vienen pues a 
llenar un vacío de registro en Europa que se correlaciona 
con el Clarkforkiense inferior norteamericano. La correla
ción propuesta muestra una gradación en la entrada de 
inmigrantes del Neustriense y Wasatchiense, que no es 
brusca ni sincrónica en Europa y Norteamérica como se 
había propuesto. Entre los órdenes nuevos, los roedores 
aparecen primero en Norteamérica mientras que los ungu
lados y euprimates serían anteriores en Europa (Fig. 1).

RELACIÓN CON EL LPTM

La sucesión bioestratigráfica norteamericana ha sido 
calibrada con magnetoestratigrafía (figura 1). La anomalía 
de 5C13 relacionada con el LPTM ha sido señalada en el 
Wasatchiense basal (W0) y considerada como límite Paleo- 
ceno/Eoceno (Gingerich, 2000). En Europa, una anomalía 
similar se ha detectado en la unidad MP7b por encima de 
Dormaal (Steurbaut et al., 1999). También se han señalado 
dos anomalías de intensidad semejante en la unidad MP7a 
por debajo del yacimiento de Palette (Cojan et al., 1998).

Figura 1.- Sucesión de mamíferos y correlación en Europa (en negro) y Norteamérica (en gris) en el tránsito Paleoceno -Eoceno. Se 
indican las divisiones biocronológicas, las curvas de variación de la diversidad de ambas sucesiones, y la calibración con la escala mag- 
netoestratigráfica y las biozonas de nannoplancton. Se han situado las posiciones de las dos anomalías de dC13 detectadas en secciones 
con yacimientos de mamíferos: la inferior debajo de Palette, la superior encima de Dormaal y en Wo.
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Los análisis bio- y magnetoestratigráficos realizados en 
las secciones de Tremp-Claret y Campo sitúan las faunas 
de mamíferos en un intervalo de polaridad inversa, por 
encima de las biozonas SBZ-3 de Glomalveolina primaeva 
y NP8 de nannoplancton (Tambareau et a i, 1992; Serra- 
Kiel et al., 1994). La interpretación del paleomagnetismo 
considera a Campo en el cron C25r. No obstante, según la 
correlación MP6b-Cfl-2 propuesta en base a los mamífe
ros, los yacimientos españoles se situarían entre el final del 
cron C25n y principio de C24r, que corresponde a la bio- 
zona NP9 de nannoplancton. El C25r según las correlacio
nes aceptadas corresponde con el Tiffaniense 5, que pre
senta asociaciones con una alta diversidad y con mamífe
ros más primitivos que los de Tremp.

La correlación de la figura 1 muestra que la anomalía 
de 8C13 detectada en Nortemérica en el WO corresponde 
con la detectada en Europa en la zona MP7b. Sin embargo, 
las dos anomalías de 8C13 detectadas en la cuenca de Aix- 
en Provence por debajo del yacimiento de Palette indican 
que otros episodios previos al LPTM existieron en MP7a. 
Es posible que el evento conocido como LPTM correspon
da en realidad a más de un único episodio anómalo de 8 0 3 
como se ha sugerido (Thomas y Zachos, 2000).
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Evolución del sistema lacustre de Artesa de Segre 
(Eoceno superior de NE de la Cuenca del Ebro)
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Dpt. Geología. Univ. Autónoma de Barcelona. 08193 Bellaterra Eudald.Maestro@uab.es

ABSTRACT

The Artesa de Segre lacustrine system is aged uppermost Priabonian. This lacustrine basin is 
located in the backthrust of the southermost thrust of the Sierras Marginales Imbricate Fan. It is 
filled by alluvial deposits, during the uplifting of the thrust, and by lacustrine deposits during the 
quiet periods in the thrust movement. The complet infilling o f the basin conforms a depositional 
sequence related to tectonism of the Sierras Marginales Imbricate Fan. The depositional 
sequence can be subdivided in five minor order cycles, and these cycles could also be divided 
in other high frequency cycles. The last units consist of a lower stretch with red shales and 
sandstones, deposited during arid and colder periods, with a low water column in the lake or in 
subaerial environments, and an upper lacustrine stretch with grey to white shales and 
sandstones, sedimented during humid and warmer periods, with a high global base level and the 
consequent expansion of the lake. These high frequency cycles would be Milankovitch or 
climatic cyles

Keywords: climatic cycles, lacustrine, Uppermost Eocene, Ebro Basin

INTRODUCCIÓN

A finales del Eoceno, con el emplazamiento de los 
cabalgamientos de las Sierras Marginales en la zona de 
rampa oblicua oriental de la Unidad Surpirenaica Central, 
donde se mezclan los componentes Sur y Este de los movi
mientos de los cabalgamientos, se formaron una serie de 
pequeñas cuencas subsidentes a espaldas de las unidades 
cabalgantes más meridionales de estas Sierras Marginales. 
Estas depresiones se convirtieron en cubetas deposiciona- 
les en donde se acumularon gran cantidad de sedimentos 
lacustres y asociados. En las zonas donde la subsidencia 
fue más importante, durante el Priaboniense superior, solía 
haber una columna de agua más o menos estable, dando 
lugar a la formación de lagos. En un principio se deposita
ban facies evaporíticas, pero posteriormente predominó la 
sedimentación detrítica. Los materiales siliciclásticos pro
venían de sistemas aluviales y fluviales que transportaban 
sedimentos erosionados de las unidades tectónicas de las 
Sierras Marginales y del Montsec.

Una de estas pequeñas cuencas es la que se estudia en 
el presente trabajo y está localizada en los alrededores de la 
población de Artesa de Segre, al W del río Segre. El estu
dio comprendre una visión exhaustiva de las facies lacus
tres que rellenan esta cubeta deposicional.

MARCO TECTÓNICO

El área estudiada está delimitada por el N con el cabal
gamiento del Montsec, por el W con el sistema de cabalga
mientos imbricados de las Sierras Marginales (Martinez- 
Peña y Pocoví, 1988, Vergés y Muñoz, 1990); y por el S 
por el cabalgamiento de Artesa y la falla de Seró (fig. 1). 
Esta falla está relacionada con el flanco norte del anticlinal 
de Barbastro-Balaguer. Todos estos cabalgamientos con
vergen en el cabalgamiento del Segre (Vergés y Muñoz, 
1990). Estos cabalgamientos habían funcionado como ram
pas oblicuas con una verónica este en el área del Segre 
(Camara y Klimowitz, 1985).

La unidad más septentrional de las Sierras Marginales 
es la de Sant Mamet (Fig. 1). Tiene una morfología de 
domo y está recubierta en su flanco oriental por conglo
merados del Eoceno superior y del Oligoceno inferior. Esta 
estructura orientada de SW a NE continua hasta la Sierra de 
Peramola. Aflora como un cabalgamiento transpresivo en 
Montmagastre y Bellfort (Pocoví, 1978). El emplazamien
to de esta unidad empezó en las áreas más occidentales, 
donde los conglomerados del Eoceno superior cubrían la 
unidad de Sant Mamet. Estos conglomerados fueron plega
dos en posterioridad por el emplazamiento hacia el S de la 
unidad de Sant Mamet. Finalmente el emplazamiento afec-
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Figura l.- Mapa geológico del sector Noroccidental de la Cuenca Catalana (Cuenca del Ebro).

tó las áreas más orientales donde los conglomerados del 
Eoceno superior son cabalgados por la Unidad de 
Peramola, con movimiento hacia el E (Maestro y Serra, 
1997). El anticlinal de Oliana, orientado de NE a SW, se 
desarrolla delante de la Unidad de Peramola. Este anticli
nal sería paralelo al Cabalgamiento del Segre.

Al S del domo de Sant Mamet aflora un conjunto de 
cabalgamientos imbricados con potencia reducida. Los 
frentes de estos cabalgamientos tienen una vergencia pre
dominante S, orientados E-W, pero en su extremo oriental, 
la orientación cambia a NE-SW, y en su extremo occiden
tal la orientación es NW-SE. Los extremos oriental y occi
dental tienen características de rampas oblicuas. El cabal
gamiento de Salgar aparece elevado por el NW, donde los 
conglomerados del Eoceno superior solapan expansiva
mente los materiales del Terciario Inferior que forman esta 
Unidad. Por el SE, la Unidad de Salgar cabalga los con
glomerados y evaporitas del Eoceno superior. La Unidad 
de Artesa comprende un pequeño afloramiento. El cabalga
miento de Seró, con vergencia N, es el resultado del movi
miento del Cabalgamiento de Artesa en contacto con las 
evaporitas del núcleo del anticlinal de Barbastro-Balaguer.

El complejo lacustre que se expone en este trabajo se 
deposita sobre las Unidades de Salgar y de Artesa.

MARCO ESTRATIGRÁFICO
En los sedimentos aflorantes en el área de estudio 

(Fig.l) pueden distinguirse dos etapas muy diferenciadas
Durante la primera etapa (Bartoniense a Priaboniense 

medio), al N del área estudiada (sector de Peramola- 
Oliana, Fig.2) se da sedimentación marina. Los materiales 
depositados don de origen deltaico o fandeltaico. Los apor
tes provenían del SE, durante el Bartoniense, para pasar a 
provenir de S-SW, durante el Priaboniense inferior, y final
mente a provenir del W, a medida que se emplazaban los 
cabalgamientos de las Sierras Marginales (Sierra de 
Peramola) y del Montsec. Por mientras, en el sector S del 
área de estudio la sedimentación que predomina es de tipo 
evaporítico (Fm. Cardona y Barbastro), durante el 
Priaboniense.

Durante el Priaboniense superior, las unidades de las 
Sierras Marginales terminan su emplazamiento, aunque 
seguirán moviéndose hasta el Oligoceno inferior, como lo 
indican la sedimentación de abanicos aluviales relacionados
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con estas unidades. Solamente existe sedimentación en 
frente de la unidad de Sant Mamet-Peramola, donde se for
man pequeñas cuencas muy subsidentes. En estas cuencas 
se desarrollan unos sistemas lacustres, primeramente con un 
marcado matiz evaporítico, para pasar a predominar la sedi
mentación siliciclástica, con aportes provenientes del N y 
del W, por medio de abanicos aluviales y sistemas fluviales.

Durante el Oligoceno la sedimentación en esta área se 
vuelve casi por completo de tipo aluvial y fluvial, debido al 
emplazamiento progresivo de los cabalgamientos, que com
portan un mayor aporte sedimentario, y a que las pequeñas 
cuencas que se desarrollan durante el Priaboniense superior 
ya están llenas. Las facies lacustres se desplazan progresi
vamente hacia el S del área estudiada, o sea hacia el centro 
de la Cuenca del Ebro. (Anadón et al., 1989).

CICLO DEL PRIABONIENSE SUPERIOR

La serie de Artesa de Segre (Fig. 2) tiene representados 
los depósitos del Priaboniense, formando un gran ciclo 
sedimentario, asimilable a una secuencia de tercer orden 
causada por la tectónica. Esta secuencia sería de tipo 
“forestepping-backstepping”. La base del ciclo lo constitu
yen sedimentos aluviales, formando una discordancia pro
gresiva sobre los sedimentos del Mesozoico y del terciario 
inferior de las Sierras Marginales, con ángulos de inclina
ción entre 90° y 45°. Estos depósitos están relacionados 
con el emplazamiento de las unidades tectónicas de las 
Sierras Marginales (momento de forestepping). La parte 
superior está constituida por depósitos lacustres, subhori
zontales (unos 10°) y por tanto, fuertemente discordantes 
sobre los depósitos conglomeráticos básales. Estos depósi
tos lacustres evolucionan desde sedimentos evaporíticos y 
arcillosos en la base, a sedimentos siliciclásticos relaciona
dos con sistemas deltaicos progradantes, a techo, indican
do una progresiva actividad de las unidades tectónicas más 
septentrionales (Montsec).

Unidad Aluvial Basal
Formada por brechas y conglomerados que forman 

barras sigmoidales. Los cantos son carbonáticos , proce
dentes del Mesozoico y del Terciario Inferior de las unida
des de Artesa y Salgar.. En la parte superior, las barras con- 
glomeráticas sigmoidales están recubiertas por areniscas 
con estratificación hummocky. También afloran cuerpos 
conglomeráticos, intercalados con lutitas, con estratifica
ción festoon. Estos depósitos representan facies de abani
cos aluviales, de tipo “flood-dominated”, primero proxi- 
males y posteriormente más distales, ya relacionados con 
una llanura fluvio-aluvial.

Unidad Aluvial Superior
La base está formada por cuerpos conglomeráticos for

mando barras sigmoidales recubiertos con niveles arenosos 
con estratificación hummocky, alternando con lutitas. Los

cantos son de carbonatos y de cuarzo, y proceden de la ero
sión del Mesozoico y del Terciario de las unidades de Sant 
Mamet, Salgar y Artesa. Representan depósitos de abani
cos aluviales distales, de tipo “flood-dominated” y de lla
nura fluvio-aluvial. La parte superior de la unidad está for
mada con barras de areniscas con estratificación hum
mocky y festoon, alternando con arcillas. Son facies de lla
nura fluvio-aluvial y palustre.

Primer Ciclo Lacustre
En él se pueden distinguir dos ciclos de orden inferior. 

El primer ciclo está formado por un tramo potente de arci
llas rojas, con barras arenosas con estratificación hum
mocky, fuertemente pedogenizadas y que presentan huellas 
de desecación, que culmina con un tramo arcillosos gris, 
con anhidrita nodular, yesos laminares y cristales de halita. 
Representa el paso de una llanura fluvio-aluvial y palustre 
a una llanura lacustre salina efímera. El segundo ciclo está 
formado por arcillas rojas en la base, con algunas capas de 
arenisca y nodulos de anhidrita, pasando por unas arcillas 
grises con anhidrita nodular y niveles seleníticos, para ter
minar con un tramo con areniscas grises con estratificación 
hummocky, formando un ciclo deltaico grano- y estrato- 
crreciente. Representa el paso de una llanura fluvio-aluvial 
y palustre a una llanura lacustre salina y finalmente a un 
delta lacustre.

Segundo Ciclo Lacustre
Está formado por seis ciclos de orden inferior, consti

tuidos por un tramo inferior rojo, con areniscas con estrati
ficación hummocky y con climbing ripples, alternando con 
arcillas, y un tramo superior, con coloraciones grises y 
blancas, con areniscas con estratificación hummocky y con 
climbing ripples, alternando con arcillas. Serian depósitos 
de llanura fluvio-aluvial y de deltas lacustres. Este segun
do ciclo está descrito en mayor detalle en el apartado 
siguiente.

Tercer Ciclo Lacustre
Está formado por tres ciclos de orden inferior, iguales 

que los descritos para el Segundo Ciclo Lacustre.

CONCLUSIONES

El segundo ciclo lacustre corresponde a una gran uni
dad estrato- y grano-creciente, en donde se pueden distin
guir un total de ciclos de orden inferior, claramente dife- 
renciables por la coloración que presentan (Fig. 2). A gran 
escala, este ciclo representa la práctica colmatación del sis
tema lacustre debido a la progradación de los sistemas del
taicos y fandeltaicos hacia el centro del lago. Esta progra
dación iría relacionada con el emplazamiento progresivo 
de las unidades tectónicas más septentrionales., hecho que 
permite tener una mayor disponibilidad de materiales fac
tibles a ser erosionados y transportados por los corrientes
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s iis i v i  I  m ó v c n

Tercer
Ciclo

Lacustre

3

2

Ciclos formados por un tramo inferior con 
areniscas con estratificación humocky y 
climbing ripples y arcillas, de color rojo y un 
tramo superior con areniscas con 
estratificación humocky y climbing ripples y 
arcillas, de color gris a blanco.

Alternancia Llanura 
fluvio-aluvial y 

Deltas lacustres

1

Segundo
Ciclo

Lacustre

6
5

4

3

Ciclos formados por un tramo inferior con 
areniscas con estratificación humocky y 
climbing ripples y arcillas, de color rojo y un 
tramo superior con areniscas con 
estratificación humocky y climbing ripples y 
arcillas, de color gris a blanco.

Alternancia Llanura 
fluvio-aluvial y 

Deltas lacustres

2

1

OCO
CE
LU
CL
ZD
(f)
LU
(f)
Z
LU

Primer
Ciclo

Lacustre

2

1

Areniscas grises con estratificación humocky. 
Ciclo grano y estrato-creciente 
Arcilla gris, anhidrita nodular, niveles 
seleniticos.
Arcillas y barras arenosas con estratificación 
hum m ocky. Nódulos anhidrita.

Arcilla gris, anhidrita nodular, yesos 
laminares y cristales de halita ocasionales.

Arcillas y barras arenosas con estratificación 
hummocky homogeneizdas por 
pedogénesis. Marmorizaciones. Huellas 
desecación.

Llanura lacustre 
salina y Delta lacustre

Llanura fluvio- 
aluvial y palustre 
Llanura lacustre 
salina efímera

Llanura fluvio- 
aluvial y palustre

ZO

Unidad
Aluvial

Superior

2

1

Barras arenosas con estratificación 
hummocky. Barras con estratificación 
festoon.

Barras congiomeráticas sigmoidales 
recubiertas con niveles arenosos con 
estratificación hummocky. Acreción de oeste 
a este. Cantos carbonatados y de quarzo 
procedentes del Mesozoico de la Unidad 
de St. Mamet (base) y Mesozoico y Terciari 
de las Unidades de Artesa y Salgar.

Llanura fluvio- 
aluvial y palustre

Abanicos 
aluviales 

distales “flood- 
dominated" y 
Llanura fluvio- 

aluvial

CD
<

CE
CL

Unidad

2

Barras congiomeráticas sigmoidales 
recubiertas con niveles arenosos con 
estratificación hummocky. Barras con 
estratificación festoon. Cantos carbonatados.

Abanicos 
aluviales 

distales “flood- 
dominated" y 
Llanura fluvio- 

aluvial

Aluvial
Basal 1

_______

Barras congiomeráticas sigmoidales. 
Acreción de oeste a este. Cantos 
carbonatados procedentes del Mesozoico y 
Terciario inferior de las Unidades de Artesa 
y Salgar.

Abanicos
aluviales

proximales
“flood-

dominated”
. . . . .

F igura 2.- Serie estratigráfica de Artesa de Segre, mostrando los diferentes órdenes de unidades descritas en el texto.
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torrenciales hacia la cuenca lacustre, en momentos de fuer
tes avenidas.

La zona escogida para estudiar esta ciclicidad es la de 
Vernet (Fig.3). Se observan un total de 5 subciclos en este 
Segundo Ciclo Lacustre, constituidos por un tramo inferior 
lutítico-arenoso rojo y un tramo superior lutítico-arenoso, 
más carbonatado, gris-blanquecino. Estos ciclos representa
rían una alternancia de depósitos que se sedimentarían alter
nativamente en periodos más secos y otros más húmedos.

Los periodos secos representarían momentos de aridez 
general, durante los cuales el nivel de base de la cuenca, y 
consecuentemente el nivel del lago, estarían en su mínimo. 
Los sistemas fluvio-aluviales progradarian haca zonas más 
centrales del lago, siendo la deposición únicamente en 
momentos de avenidas fuertes relacionadas con lluviaas

torrenciales. El lago reduciría fuertemente su extensión, 
quedando representado por pequeñas charcas. Estos perio
dos de mayor aridez general representarían momentos cli
máticos generales más temperados, en latitudes tropicales. 
Un ejemplo de este tramo rojo se puede observar en la 
Fig.4. Durante estos periodos a granulometría general de 
los cuerpos areniscosos es mayor que en los tramos blan
cos. Los depósitos fluviales, que muestran “climbing 
dunes” y estratifiación cruzada planar, son de tipo “flood- 
dominated” . Estos, cuando llegan a la desembocadura del 
canal fluvial, dan lugar a cuerpos arenosos con estratifia
ción cruzada hummocky, en sitios donde el régimen de 
flujo es mayor (desembocadura), y dunas con climbing rip
ples, en lugares con régimen de flujo menor (zonas latera
les o áreas distales de la desembocadura).
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F igura 3.- Panel de correlación del Segundo Ciclo Lacustre, mostrando los ciclos de alta frecuencia descritos y mapa de 
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Los periodos más húmedos representarían momentos 
climáticos más cálidos, durante los cuales el nivel de base 
general de la cuenca, y también del sistema lacustre, esta
ría más alto. Durante este periodo el lago se expandiría, 
dejando un área mayor inundada. En estos momentos, los 
sistemas fluvio-aluviales, que continuarían funcionando 
esporádicamente durante épocas de lluvias fuertes y de 
avenidas torrenciales, se retraerían, aunque la cantidad de 
aportes que llegarían no disminuiría. Esto iría relacionado 
con que debido al rejuvenecimiento progresivo del relieve 
circundante, en todo momento habría disponibilidad de 
material para ser transportado por ríos y torrentes. Durante 
estos momentos más cálidos y húmedos, la cantidad de 
vegetación aumentaría, como puede observarse con la pre
sencia de abundante bioturbación por raíces, y por la car- 
bonatización de las areniscas deltaicas.

Estos ciclos climáticos, seguramente relacionados con 
los ciclos orbitales descritos por Milankovitch, se pueden 
reconocer a lo largo de una gran parte de la Cuenca del 
Ebro, y sobretodo, en los lugares donde la subsidencia fue 
lo suficientemente importante para dejar una gran potencia 
de sedimentos. Las dataciones que se tienen de estos mate
riales estudiados los datan como pertenecientes al 
Priaboniense superior (Anadón, 1987). Con la correlación 
efectuada con zonas próximas de la misma edad (Maestro 
y Serra, 1997 y Burbank et al., 1994?), donde existen data
ciones paleomagnéticas, puede verse que toda la serie del 
Priaboniense superior se ha sedimentado en un intervalo 
entre 900.000 y 1 millón de años. Haciendo cálculos a 
“grosso modo”, este segundo ciclo lacustre presentaría 
diferenciados ciclos de unos 35.000-40.000 aproximada
mente, y podrían equivaler a los ciclos de oblicuidad de 
Milankovitch.
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ABSTRACT

During the middle Priabonian, the eastern Ebro foreland basin became an endhorreic basin 
containing a lacustrine system in the central areas, which were bordered by alluvials coming 
from the surrounding chains: the Pyrenees and the Catalan Coastal Ranges in the study area 
context.
The studied area belongs to "les Garrigues" lacustrine system (lower OUgocene), in the 
southeastern Ebro basin. The Omells unit, the study subject in this work, constitutes the base of 
this system. Within the Omells unit different orders of climatic changes are recorded by means 
of a distinctive cyclic stacking pattern, which consist in three elements. The lower part is formed 
by a south-derived (Catalan Coastal Range) fluvio-alluvial reddish stretch; the intermediate 
stretch is made by deltaic lacustrine deposits (with the same source area); finally, lacustrine 
limestones characteristically form the uppermost stretch. The stacking pattern is recording the 
cyclic variations of climate and thus, the base-level variations of the lake. The base of the cycle 
may point to a dry and cool climate merging upwards into humid and warm conditions. In the 
latter the lake was gentlely expanded with very high basin coverage.

La zona que abarca este estudio se encuentra situada en 
el sector suroriental de la Cuenca Terciaria del Ebro. 
Comprende parte de las provincias de Lleida y Tarragona y 
engloba parte de las comarcas de l’Urgell, Les Garrigues y 
la Conca de Barberà (Fig. 1 ).

La cuenca del Ebro se configura como una cuenca de 
antepaís, relacionada con la evolución del orógeno pirenai
ca (Puigdefàbregas et al., 1986), actuando como centro de 
deposición de materiales continentales procedentes del 
desmantelamiento de las cordilleras circundantes.

Hasta el Priaboniense medio la cuenca del Ebro conec
ta con el Atlántico por poniente. Durante el Priaboniense 
medio el mar se retira definitivamente de la cuenca cerrán
dose la conexión con el mar abierto. A partir de ese 
momento la cuenca se convierte en una cuenca de sedi
mentación estrictamente continental y endorreica (Sáez, 
1987). Durante ese periodo se sedimentan cantidades 
importantes de evaporitas en la zona central del sistema y 
facies detríticas en las zonas periféricas.

En el sector oriental de la cuenca del Ebro, el emplaza
miento de los diferentes mantos pirenaicos dio lugar a la 
formación de anticlinales y sinclinales con ejes orientados 
NE-SW. En las zonas deprimidas (sinclinales) y en las 
áreas centrales de la cuenca se desarrolla un sistema lacus
tre que evoluciona en el tiempo y en el espacio. Los apor
tes que reciben estas zonas lacustres proceden de los

Pirineos y de los Catalánides. Producto de la desmantela- 
ción de estas cadenas se depositan materiales detríticos 
fluvio-aluviales y deltaicos en los márgenes del sistema 
lacustre mientras que en las zonas centrales la sedimenta
ción tiene un carácter totalmente lacustre, ya sea arcillosa, 
carbonática o evaporítica.

Durante este periodo actúan una serie de fracturas de 
origen hercínico, reactivadas durante la orogenia alpina, 
que influyen de forma importante en la sedimentación.

La zona de estudio pertenece al sistema lacustre de Les 
Garrigues o Fm. Urgell (Riba, 1967) perteneciente al 
Oligoceno Inferior (Estampiense-Chatiense). Dentro de 
este sistema lacustre el estudio se ha centrado en la unidad 
Omells y Vallbona (Costa et al., 1991) (Fig. 2). Estas uni
dades se sedimentan durante el Oligoceno Inferior y están 
constituidas por depósitos continentales, tanto fluvio-alu
viales como lacustres. Se repite una ciclicidad fluvio-alu- 
vial y lacustre a largo de la serie oligocena en el sector 
suroriental de la Depresión del Ebro próximo a los 
Catalánides.

Existen momentos de retracción del sistema lacustre, 
con aumento de los aportes fluvio-aluviales procedentes de 
los Catalánides, y momentos de expansión del sistema 
lacustre.

Los ciclos lacustres que aparecen en esta unidad están 
ligados a cambios climáticos. Estos ciclos están formados
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por un tramo basal rojizo fluvio-aluvial con alguna peque
ña intercalación lacustre de carbonatos, un tramo medio 
con materiales terrígenos lacustres con alguna intercala
ción arenosa y carbonática. El tramo final está formado por 
materiales lacustres y aparecen micrítas y arcillas carboná- 
ticas grises.

En la parte septentrional de la zona afloran las facies de 
abanico aluvial distal y en la parte meridional afloran las 
facies fluviales, las facies lacustres detríticas y las facies 
carbonáticas lacustres y palustres.

ESTRATIGRAFÍA

Las figuras 3 y 4 representan la evolución de la unidad 
Omells. Esta unidad puede dividirse en dos subunidades:

Unidad 1: Se trata de una subunidad predominantemen
te lutítica que a su vez se puede dividir en diferentes uni
dades de orden inferior:

Subunidad 1.1: Tramo arcilloso con intercalaciones 
anecdóticas arenosas. El tramo inferior presenta una colo
ración rojiza. En el techo de esta subunidad aparece un 
tramo carbonático de orden métrico. El tramo arcilloso rojo 
se depositaría en un ambiente deposicional de llanura alu

vial. La presencia de niveles de carbonato indicaría una 
expansión del sistema lacustre sobre la llanura aluvial.

Subunidad 1.2: Se observa una repetición del ciclo 
anterior, con arcillas rojas en la mitad inferior y arcillas 
carbonáticas en la mitad superior. Las arcillas carbonáticas 
contienen ostrácodos, gasterópodos e intraclastos hacia el 
norte de la zona estudiada y presentan rizocreciones impor
tantes hacia el sur.

Las facies más proximales se encuentran en el SSE mien
tras que el depocentro lacustre se sitúa en el NNW de la zona.

Las dos subunidades que forman la unidad 1 muestran 
dos ciclos completos de variación del nivel de base del sis
tema. La parte inferior de los ciclos indica momentos de 
aridez relacionados con una retracción del sistema lacustre 
mientras la parte superior carbonática representa una 
expansión del sistema lacustre.

Unidad 2: A grandes rasgos, se puede diferenciar un 
tramo inferior arenoso de coloración rojiza y con carácter 
fluvial, un tramo intermedio arenoso con facies deltaicas 
lacustres y un tramo superior lacustre predominantemente 
carbonática. En esta subunidad se pueden diferenciar tres 
ciclos completos de orden inferior:

(¡eotemas 1(2), 2000



ARQUITECTURA DEPOSICIONAL DE LA UNIDAD OMEILLS 135

w

1 2 3 4

E

5

Leyenda

Carbonatas y arenas carrbonatadas

Arcillasr ~ i
Canales arenosos

F igura 2

F igura 3

Geotemas 1(2), 2000



136 E. MAESTRO. A. BOSCH. N. CHAMORRO. LL. GIBERT. S. FIGUERAS, J A. NUÑEZ, G. RIVAS Y J. SANCHO

Subunidad 2.1: El ciclo empieza con un paquete are
noso potente de coloración amarillenta y con estructuras 
tipo “climbing ripples” y “climbing” dunas. La geometria 
de las capas es, a escala de afloramiento, mayoritariamen- 
te tabular, pero se observan, también, capas erosivas de 
morfologia irregular. Estas arenas se depositarían en un 
ambiente de llanura fluvio-aluvial. Estos depósitos areno
sos representan depósitos fluviales. El ciclo continua con 
un nivel arcilloso de color rojizo con rizocreciones. La pre
sencia de estos paleosuelos indicaría un ambiente subaéreo 
de llanura aluvial. Por encima de estas arcillas hay un 
tramo con carbonatos y arcillas carbonáticas que marcan 
una expansión de la superficie del sistema lacustre. Este 
tramo carbonático pierde importancia hacia el NNW lle
gando en algunos puntos a desaparecer.

Dentro del tramo arenoso encontramos una capa centi- 
métrica de arcillas rojas bioturbadas. Esta capa de arcillas 
separa dos ciclos de orden inferior dentro de esta misma 
subunidad.

Subunidad 2.2: Este ciclo está formado por un tramo 
arenoso basai y un tramo carbonático superior. Las capas 
arenosas presentan una morfología ondulada con bases ero
sivas, laminación paralela, laminación cruzada, “climbing 
ripples” y alguna rizocreción. Hacia el techo, las arenas 
presentan una composición más carbonática. Este tramo 
arenoso disminuye de potencia hacia el norte y se convier
te en un tramo limoso con alguna pequeña intercalación 
arenosa. Estas arenas representan depósitos deltaicos lacus
tres. A techo de este tramo afloran arcillas grises y arenas 
carbonáticas que se sedimentarían durante la expansión del 
sistema lacustre.

Subunidad 2.3: Esta subunidad tiene un carácter domi
nantemente lacustre con arcillas blancas y grises, carbona
tos y arenas carbonáticas. Este tramo, a diferencia de los 
anteriores tramos carbonáticos, tiene una potencia conside
rable. Esta subunidad representa la expansión más impor
tante del sistema lacustre dentro de la unidad Omells. 
Aparecen algunas intercalaciones de arenas con muy poca 
continuidad lateral, producto de pequeñas avenidas esporá
dicas. Hacia la parte norte del sistema aparecen unas arci
llas rojas.

CONCLUSIONES

La unidad Omells representa una expansión generaliza
da del sistema lacustre condicionada por una variación cli
mática a gran escala. El tramo inferior de la unidad está 
representado por materiales continentales depositados en 
un ambiente de llanura aluvial y por facies arenosas de 
carácter fluvial. Este tramo indica el momento de máxima 
retracción del sistema lacustre. El tramo medio está repre
sentado por depósitos deltaicos lacustres y el tramo supe
rior está formado por depósitos lacustres predominante

mente carbonáticos. La culminación carbonática de la uni
dad Omells representa el momento de máxima expansión 
del sistema lacustre.

Dentro de la unidad Omells (sistema lacustre Les 
Garrigues) se pueden diferenciar varias unidades y subuni
dades. Estas unidades y subunidades corresponden a ciclos 
de distinto orden que están constituidos por un tramo infe
rior de arenas y arcillas rojas y un tramo superior de arci
llas grises y carbonatos.

Cada una de las diferentes unidades y subunidades 
representan pequeñas pulsaciones climáticas. En los perío
dos más húmedos, representados por tramos carbonáticos, 
el sistema lacustre se expande mientras que en los períodos 
más secos y áridos, representados por arenas y arcillas 
rojas, este se retrae.

REFERENCIAS

Anadón, R, Cabrera, L., Colldeforns, B., Sáez, A. (1989): 
Acta Geológica Hispánica. 24, 3-4, 205-230.

Costa, J.M., Sola, J., Ramírez, J. J. (1991): Mapa 
Geológico de España E: 1:50.()()0 Hoja 389 (Tárrega) 
l.G.M.E.

Sáez, A. (1987): Tesis doctoral. Universitad de Barcelona. 
Publicacions de la Universität de Barcelona, de. 
Microficha, 353 p.

Geotemas 1(2), 2000



Caracterización de las unidades tectosedimentarias 
paleógenas de la Cuenca de Almazán

A. Maestro-González, A. Casas-Sainz y A.L. Cortés-Gracia

Area de Geodinámica. Departamento de Geología. Plaza San Francisco s/n. 50009 Zaragoza, amaestro@posta.unizar.es

ABSTRACT

The Almazàn Basin, showing an overall synclinal geometry, is one o f the most subsiding areas 
during the Tertiary in the inner part o f the Iberian plate, with more than 3500 m o f preserved 
Tertiary non-marine sediments. They are arranged in four Paleogenes tectonosedimentary units 
(A I to A4), bounded by unconformities at the basin borders. The deposits are conglomerates, 
sandstones, shales and lacustrine limestones, associated to alluvial fans, most o f them sourced 
at the northern basin border. The maximum thickness o f units A l to A4 are 500 m, 2000 m, 1100 
m, and 400 m, respectively. The age o f the first three units (A l to A3) ranges from the Late 
Eocene (Headonian, near the top o f A l )  to the Early M iocene (Agenian, base o f A4).

Keywords: tectosedimentary units, paleogene, Almazan basin

La Cuenca de Almazán se situada en el extremo NW de 
la Cordillera Ibérica (Fig. 1A). Se trata de una depresión 
sedimentaria sinclinal generada en régimen compresivo 
que ocupa una extensión de algo más de 4000 km2. El relle
no de la cuenca muestra una geometría sintectónica, con 
espesores de 3500 m en el centro, decreciendo muy rápida
mente hacia el S. Hacia el N, el conjunto de espesores de 
las series del Terciario decrecen más gradualmente.

La escasez de fósiles en estos materiales hace que no 
sea fácil establecer una división cronoestratigráfica de los 
mismos, para lo cual es preciso acudir al estudio de sus 
relaciones estratigráficas. Los estudios realizados sobre la 
aplicación del análisis tecto-sedimentario en el sentido de 
Garrido Megías (1973) y González et al. (1988), utilizan 
como criterios básicos la presencia de rupturas sedimenta
rias que tengan validez regional y la evolución de los siste
mas de depósito integrantes.

METODOLOGÍA UTILIZADA PARA LA DEFINI
CIÓN DE LAS UTS

Pueden distinguirse desde el Eoceno inferior hasta el 
Mioceno inferior cuatro UTS, definidas a partir de discor
dancias en los bordes de cuenca y sus conformidades corre
lativas. Dado que el límite N de la cuenca es erosivo, en él 
sólo se conservan las discordancias asociadas a las unida
des superiores. En las unidades básales las UTS se definen 
a partir de relaciones geométricas establecidas a partir del 
estudio de perfiles sísmicos (ojflap-onlap, Riba, 1976) 
(Fig. IB).

UTS Al
Aflora en el borde septentrional y oriental de la cuenca 

(Fig. IB). La litología dominante son lutitas y calizas 
lacustres, con depósitos de grano grueso asociados con 
abanicos aluviales cortos provenientes de la Rama 
Aragonesa. Posee más de 700 m de espesor en el borde N 
de la cuenca y se acuña cerca del centro, disponiéndose en 
onlap al S, sobre los materiales del Cretácico superior (Fig. 
1C). En su techo se encuentran los yacimientos de verte
brados de Mazaterón y Deza que Jiménez et al. (1989) y 
Peláez-Campomanes et al. (1989) datan como 
Headoniense (MP17) (Fig. 2). Su base se sitúa en discor
dancia o paraconformidad sobre diversos términos de la 
serie cretácica, cuyo techo conserva restos del desarrollo de 
una incipiente karstificación, donde se observa la altera
ción del sustrato carbonático y la formación de complejos 
niveles de caliches edáficos, que Armenteros (1989) sitúa 
entre el Cretácico terminal-Eoceno medio.

uts a2
Aflora a lo largo de todo el borde E y N de la cuenca, 

desde Soria hasta Alhama de Aragón (Fig. IB). Se le ha 
asignado una edad Suevisiense al correlacionarla con el 
techo de la UTS II de Carballeira y Pol (1989). Esta cons
tituida por conglomerados y arenas asociadas a depósitos 
de canal (Fig. 2). Disminuye su espesor hacia el S, situán
dose en onlap sobre el Cretácico superior. En el sector cen
tral de la cuenca y en su borde N el espesor varía entre los 
1000 y 1500 m, con un engrasamiento gradual desde el S 
hasta el N, alcanzando su máximo en borde N de la cuenca 
(Fig. 1C).
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e indicación de la localización de los perfiles sísmicos utilizados en su definición. C) Corte geológico del sector central de la cuenca 
donde se muestra la geometría de las UTS diferenciadas.

u t s A 3
Aflora a lo largo de todo el borde N y E, a partir del 

paralelo de Deza, aunque también se localiza hacia el O en 
afloramientos aislados (Fig IB). Esta constituida funda
mentalmente por conglomerados y arenas (Fig. 2). Presenta 
un espesor máximo de 1500 m en el centro de la cuenca y 
decrece gradualmente hacia los márgenes. En el borde S se 
dispone en onlap sobre A2. Al N muestra una discordancia 
progresiva, decreciendo el buzamiento de los estratos hacia 
techo (Fig. 1C). A esta unidad tectosedimentaria se la ha 
asignado una edad Arveniense por correlacionarla con la 
UTS III de Carballeira y Pol (1989). Esta representada por 
sistema aluviales con distintas características en función 
del área de procedencia.

u t s  A4
Se localiza en casi todo el borde N y E de la cuenca a par

tir del sector Deza (Fig. IB). Esta constituida por conglome
rados y arenas, siendo característica común a todos los siste
mas que la integran la naturaleza exclusivamente carbonata
da de sus clastos. Se dispone en onlap sobre la unidad A3 al 
S y muestra una discordancia progresiva en el margen N de 
la cuenca (Fig. 1C). Su espesor máximo es superior a 500 m. 
A su techo se localizan los yacimientos de Cetina (Daams, 
1976) y Ariza (Cuenca, 1991) que atribuyen a estos materia
les una edad Ageniense (biozona MN2) (Fig. 2).
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Figura 2.- Perfil est rat i gráfico sintético del Paleógeno de borde 
septentrional de la Cuenca de Almazán, mostrando la evolución 
vertical de las unidades tectosedimentarias. Litologia: C: calizas 
lacustres; L: luti tas; A: arenas; Co: conglomerados. Yacimientos 
de mieromamíferos: All: Mazaterón; AI2: Deza; A13: Cetina; 
AI4: A riza y Al5: Radona.

EVOLUCIÓN SEDIMENTARIA

La principal fuente de sedimentos durante el depósito 
de A2 y A3 fueron dos sistemas aluviales (con una longitud 
de sus radios que varía entre 35 y 40 km, Bond, 1996) pro
venientes del Macizo del Moncayo, donde el espesor de las 
series erosionadas es máximo (superior a 5 km), y decrece 
hacia el O y la Rama Aragonesa, donde los abanicos alu
viales presentan radios entre 0,5 y 8 km, (Bond, 1996). El 
margen S de la cuenca (Rama Castellana) era una fuente 
menor de aportes de sedimentos.

El máximo estadio de deformación esta situado en ese 
intervalo de tiempo. La relación de la media máxima de 
sedimentación durante este período es de 10-30 cm cada 
1000 años (sin considerar el efecto de la compactación), 
comparable con el obtenido en el Surco Riojano, localiza
do al N, en el bloque inferior del cabalgamiento de 
Cameros (Muñoz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997).
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(zonas internas Calabro-Peloritano, S Italia) y el Terciario 
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ABSTRACT

The Tertiary of the Stilo Unit (Internal Calabro-Peloritani Zone) is studied. Two sedimentary 
cycles are distinguished (pretectonic ans syntectonic, respectivelly). The pretectonic cycle is 
divided into two depositional sequences (Early Oligocene and Late Oligocene-Aquitanian in 
age). The syntectonic cycle is restricted to an Early-Middle Burdigalian age. This framework is 
correlated with the Tertiary of the Morron de Totana Unit (Malaguide from the Internal Betic 
Zone) and similities in stratigraphy, age and geodynamic evolution have allowed us to propose 
a close paleogeographic origin and a parallel tectonic history, for both units.

Keywords: Tertiary, Internal Betic Zone, Internal Calabro-Peloritani Zone, tectonics, 
paleogeographic evolution.

INTRODUCCIÓN

Las zonas internas de las cadenas alpinas perimedite- 
rráneas (Béticas, Rif, Tell, Kabylides, Calabro- 
Peloritánides) antes de su encajamiento con las zonas 
externas de las diferentes cordilleras, formaron parte de un 
mismo dominio paleogeográfico (“Mesomediterranean 
Terrane”) que fue segmentado, dividido y cuyas porciones 
se desplazaron de forma radial hacia la periferia (Guerrera 
etal., 1993). Esto dio lugar a que cada porción se estructu
rara en diferentes unidades y se dispusiera en la posición 
que actualmente se puede reconocer.

En las Zonas Internas del Arco Cálabro-Peloritano (S 
Italya) se pueden distinguir cinco unidades tectónicas que 
de arriba abajo, según su posición en la pila de manos, son: 
Stilo, Aspromonte, Mandanici, Fondachelli y Longi- 
Taormina (Gerrera et al., 1993). De todas ellas, se ha estu
diado la superior (Stilo) situada en la Calabria meridional, 
que presenta una cobertera mesozoica-terciaria bastante 
desarrollada (Bonardi et ai, 1971). Será este último perio
do al que se preste atención en la presente comunicación. 
Se ha realizado un estudio en el Terciario de dicha unidad 
que ha permitido el reconocimiento de tres diferentes 
secuencias deposicionales limitadas por discontinuidades

estratigráficas que pueden organizarse en dos grandes 
ciclos sedimentarios (inferior y superior, respectivamente). 
El Terciario de la Unidad de Stilo será comparado con el 
Terciario de la Unidad de Morrón de Totana del Maláguide 
de las Zonas Internas Béticas estidiado con anterioridad 
por uno de nosotros (Martín -Martín et al., 1997a).

EL TERCIARIO DE LA UNIDAD DE STILO

El ciclo sedimentario inferior de la Unidad de Stilo es 
de carácter pretectónico y está constituido por dos secuen
cias deposicionales. El ciclo sedimentario superior es de 
carácter sintectónico ya que aunque aparece discordante 
sellando el apilamiento de las diferentes unidades de las 
Zonas Internas Cálabro-Peloritanas es cabalgado por el 
Flysch Antisicilide (Bonardi et al., 1971; 1980).

La primera secuencia deposicional del ciclo pretectóni
co está representada por la formación Palizzi definida por 
Bouillin et al. (1985) que está constituida por calizas con 
cantos de cuarzo y lidita redondeados con fauna nerítica, 
que presentan intercalaciones de niveles margosos negros. 
A esta formado se le asigno una edad Oligoceno Inferior.

La segunda secuencia deposicional del ciclo pretectóni
co, ha sido objeto de discusión ya que hasta la fecha había
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sido considerada, por la mayoría de los autores, la base de 
los sedimentos sintectónicos. Se trata de calizas organóge- 
nas con abundantes lepidocyclinas que hacia arriba pasan a 
margas con intercalaciones carbonatadas atribuidas al 
Oligoceno Superior (Bonardi et al., 1971). Nuestra revisión 
de los afloramientos de dichas calizas revela que estos 
materiales no constituyen la base de la formación supraya- 
cente, ya que una discontinuidad mayor con un paleokarst 
asociado las separa. Se trata, por tanto, de la secuencia 
deposicional superior del ciclo sedimentario inferior, de 
naturaleza pretectónica. Estudios relativos a su fauna tanto 
de nanoflora calcárea como de macroforaminíferos bentó- 
nicos permiten atribuirle por primera vez una edad 
Oligoceno Superior-Aquitaniense.

Estos materiales aparecen implicados en el apilamiento 
de las Zonas Internas Cálabro-Peloritanas, sobre los que 
aparece un ciclo sedimentario de naturaleza sintectónica 
que está representado por la Formación de Stilo-Capo 
D'Orlando (sensu Bonardi et al., 1980) cuya edad debe res
tringirse al Burdigaliense inferior-medio.

EL TERCIARIO DE LA UNIDAD DE MORRÓN DE 
TOTANA

En la parte Bética ocurre algo parecido, esta vez con la 
unidad superior de las que constituyen las Zonas Internas 
Béticas: la Unidad de Morrón de Totana del Maláguide 
(Martín-Martín et al., 1997a). Estos autores definieron 
ciclos sedimentarios mayores comparables en edad y facies 
con los citados anteriormente para las Zonas Internas 
Cálabro-Peloritanas. Según estos autores existiría un ciclo 
sintectónico de edad Burdigaliense inferior y medio asig
nado al Grupo Vihuela, que sería discordante sobre las uni
dades de las Zonas Internas apiladas pero anterior al cabal
gamiento de los Flyschs Béticos (Martín-Algarra, 1987).

Por lo que respecta a los Terciarios pertenecientes a la 
Unidad de Morrón de Totana (Maláguide: Zonas Internas 
Béticas) fueron reconocidos por Martín-Martín et al. 
(1997a) un gran número de secuencias deposicionales: 
Paleoceno, Cuisiense-Luteciense inferior, Luteciense 
medio-Priaboniense, Oligoceno Inferior (Formación As: 
Martín-Martín et al., 1997b) y Oligoceno Superior- 
Aquitaniense (Formaciones Bosque y Río Pliego: Martín- 
Martín et al., 1997a), existiendo entre las dos últimas 
secuencias una fase tectónica (Martín-Martín et al., 1997c) 
no reconocida en la Calabria. Aunque la serie estratigráfica 
en el Maláguide es mucho más completa que la de la 
Unidad de Stilo, existe un gran paralelismo por facies y 
edad entre las secuencias Oligoceno Inferior y Oligoceno 
Superior Aquitaniense.

La primera de estas secuencias béticas está constituida 
por calizas con cantos de cuarzo y lidita redondeados y 
fauna nerítica perfectamente correlacionadle en edad y 
facies con la Formación Palizzi. Por su parte, dentro de la 
secuencia deposicional del Oligoceno Superior-

Aquitaniense fueron descritas dos formaciones. En posi
ción infrayacente y edad Oligoceno Superior-Aquitaniense 
inferior, la Formación Bosque, constituida por calizas orga- 
nógenas con lepidocyclinas y conglomerados que pasan 
hacia arriba a margas con intercalaciones carbonatadas. En 
posición suprayacente la Formación Río Pliego, de natura
leza flyschoide y no identificada de momento en la 
Calabria. Existe por tanto, una correlación perfecta por 
facies y edad entre la Formación Bosque y los materiales 
de la segunda secuencia deposicional del ciclo inferior de 
la Calabria.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Aunque ya se hizo una primera correlación entre unida
des por Gerrera et al. (1993) que puso de manifiesto que 
tanto las Zonas Internas Béticas como las Cálabro- 
Peloritanas formaron, antes de su estructuración definitiva 
durante el Oligo-Mioceno Inferior, parte de un mismo 
dominio paleogeográfico (“Mesomediterranean Terrane”), 
este estudio pone de manifiesto que durante el Terciario 
aún existía dicha conexión, debiendo ocupar la Unidad de 
Stilo una posición más proximal, según los ambientes sedi
mentarios, que la Unidad de Morrón de Totana. Según este 
modelo, de todas las formaciones sedimentarias terciarias 
agrupadas en diferentes secuencias deposicionales, que se 
reconocen en la Unidad de Morrón de Totana, sólo las más 
transgresivas aparecen discordantes sobre la Unidad de 
Stilo (Formación Palizzi y Formación Bosque), cumplién
dose en ambas unidades los mismos patrones de comporta
miento por lo que respecta a la sedimentación y a las fases 
de deformación.
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ABSTRACT

We study the stratigraphic and structural characteristics of the Paleogene materials along the 
northeastern border of les Gavarres mountains. A detailed geological map, as well as cross- 
sections and correlation panels, are presented based on outcrop data and well-logs. Our results 
show that those lithological formations are intensively fractured, and therefore aquifer levels are 
heavily broken apart in fragments. Nevertheless, potentiometric data indicate good hydraulic 
connection between them.

Keywords: hydrogeology, Paleogen, aquifers, Emporda.

INTRODUCCIÓN

Los estudios hidrogeológicos en terrenos formados por 
rocas sedimentarias se basan en la correlación de las dife
rentes formaciones litológicas, considerando la influencia 
de la tectónica. En este sentido, la geometría espacial de los 
distintos acuíferos es indispensable para su descripción: la 
ubicación de captaciones, la cartografía de las zonas de 
recarga y de zonas de vulnerabilidad, entre otras.

No obstante, el conocimiento de la estratigrafía y de la 
estructura de un conjunto de formaciones sedimentarias en 
el subsuelo, sólo es reconocible, en la mayoría de casos, a 
partir de los testigos de sondeos y de las descripciones de 
sus propietarios, generalmente poco detalladas e impreci
sas. A pesar de todo, ambas constituyen una información 
valiosa en aquellos casos donde no existen sondeos de 
reconocimiento ni se han realizado campañas de explora
ción geofísica intensivas. De la misma forma, el estudio de 
estos datos del subsuelo complementa el conocimiento de 
que disponemos de la estratigrafía y estructura regional a 
partir de los afloramientos en superficie.

Este trabajo presenta la correlación entre los distintos 
registros de sondeos y captaciones ubicados en las forma
ciones paleógenas del Baix Empordá, situadas entre la ver
tiente norte del macizo de las Gavarres y la llanura del río 
Ter, en la depresión del Baix Empordá, al este de la Bisbal 
(Girona, Fig. 1).

Los objetivos son los siguientes:
• descripción de la estratigrafía, geometría y estructura 
de estas formaciones y su correlación espacial, y
• ubicación y distribución espacial de los niveles acuífe

ros más productivos, con la finalidad de explicar los distin
tos rendimientos observados entre áreas limítrofes.

CONTEXTO GEOLÓGICO

La zona estudiada se sitúa en la transición morfológica 
entre el macizo de las Gavarres, constituido por materiales 
ígneos y metamórficos paleozoicos y la llanura aluvial cua
ternaria del río Ter. Los materiales paleógenos afloran en 
una franja intermitente de unos 3 km de ancho adosada a 
las Gavarres y en los montes situados en el interior del 
relleno aluvial de los ríos Ter y Daró.

Estos materiales terciarios corresponden a la sedimen
tación del surco oriental de la cuenca eocena del Ebro 
asfosa de l’Empordáae y presentan una alternancia de for
maciones detríticas y carbonatadas. La sucesión de mate
riales local en base al concepto de “formación litoestrati- 
gráfica” fue definida por Pallí (1972) y se ha mantenido en 
este trabajo. La columna estratigráfica sintética del paleó- 
geno en la zona estudiada se presenta en la figura 2. Para 
su elaboración se han considerado las observaciones litoló
gicas de campo y las medidas de campo y datos de sonde
os para las potencias aproximadas.

Estructuralmente, el contacto entre las Gavarres y la 
llanura del Ter se realiza por un sistema de fracturas de 
carácter regional orientado NO-SE, y por otro sistema local 
orientado N-S, que afectan tanto al zócalo herciniano como 
a la cobertera mesozoica y cenozoica. Ambos sistemas 
están relacionados con el hundimiento de la fosa del 
Empordá (Saula et al., 1994). La intersección de ambos dio 
lugar a una intensa fracturación de los materiales paleóge-
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Figura 1.- Situación geográfica y geològica de la zona estudiada. A: Paleozoico, B: Mesozoico, C: Terciario, D: Vulcanismo, E: 
Cuaternario.

nos, aislando los distintos bloques resultantes mediante sal
tos de falla considerables. En esta zona, el contacto mecá
nico entre los materiales paleozoicos y paleógenos, ambos 
constituyentes del sustrato de la depresión del Empordá, 
presenta una dirección aproximada E-O.

Desde la perspectiva hidrogeológica, el comportamien
to de los materiales terciarios del Baix Empordá fue des
crito por Martínez Gil (1972). Albergan notables acuíferos 
en las formaciones carbonatadas, concretamente, la forma
ción Girona y el tramo calcáreo existente en la base de la 
Fm. Rocacorba; y en algunos niveles detríticos de esta últi
ma formación. La zona de recarga de los mismos se sitúa 
en las Gavarres (950 m s.n.m.) y su descarga favorece el 
aluvial profundo del valle del río Ter (Mas-Pla et al., 1999).

CORRELACIONES

La cartografía de las distintas formaciones litoestrati- 
gráficas aflorantes en el área de estudio se presenta en la 
Fig. 3. La característica principal es la fuerte dislocación de 
estas formaciones debido a la tectónica local, siendo las 
fracturas orientadas N-S las principales causantes de estos 
desplazamientos. Ello conlleva una notable fragmentación 
de las niveles hidrogeológicos más productivos, el segui
miento de los cuales en profundidad es complejo a partir de 
los afloramientos en superficie.

La figura 4 muestra dos cortes geológicos perpendicu
lares próximos al población de Palau-Sator, basados en la 
cartografía anterior y en los datos procedentes de dos son-
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Figura 2.- Columna estratigráfica sintética del Paleógeno en la 
zona del Empordá.

déos existentes. El corte A-A’ muestra la dislocación que 
sufren los niveles carbonatados, principales acuíferos loca
les. En esta sección se desconoce su profundidad en aque

llos bloques donde no existen captaciones, si bien el movi
miento relativo de las fallas ha podido deducirse de la car
tografía. Complementariamente, el corte B-B’ intenta rela
cionar los materiales aflorantes con la columna del pozo 
situado al SO de Palau-Sator (PS 40). Siendo el cabuza- 
miento de estas formaciones en la zona de Pantaleu de 
320/15, el tramo calcáreo basal de la Fm. Rocacorba debie
ra aparecer a mayor profundidad en la zona de la captación 
PS-40, lo cual permite suponer la existencia de una fractu
ra orientada aproximadamente ENE-OSO, paralela a la 
observada entre Pantaleu i el Falguer, bajo la cobertera de 
materiales cuaternarios.

La reconstrucción de la estructura subterránea median
te la correlación de los datos de captaciones se presenta en 
la Fig. 5. En ella se perciben los distintos saltos de falla a 
lo largo del tramo estudiado y las discontinuidades que 
afectan a las formaciones litoestratigráficas. En concreto, 
es de especial interés la falla ubicada entre las captaciones 
FR-40 i FR-42, que representa un hundimiento considera
ble de los materiales carbonatados. Ello justifica, conse
cuentemente, la menor eficiencia de las captaciones situa
das al oeste de la misma en comparación a las emplazadas 
al este. Las primeras explotan básicamente los materiales 
detríticos de la Fm. Rocacorba, contrariamente, ais encon
trarse en las últimas los niveles carbonatados a profundida
des inferiores a los 20 m, permite su explotación. 
Asimismo, la columna perteneciente a la captación FR-42 
muestra en detalle la estratigrafía del tramo calcáreo basal, 
siendo ésta coherente con la observable en el afloramiento 
de la zona del Mas Ventos, en Pantaleu.

Finalmente, los niveles piezométricos en estas capta
ciones son coherentes entre ellos y sugieren una dinámica 
hidrogeológica común a pesar de la intensa fracturación 
que afecta a los distintos niveles explotados. Ello evidencia 
que las fallas actúan como zonas de flujo preferencial 
comunicando hidráulicamente los distintos bloques acuífe
ros desplazados entre ellos.

CONCLUSIONES

El conocimiento de la estructura del subsuelo corres
pondiente a los materiales paleógenos situados en el límite 
noreste de las Gavarres ha permitido identificar la disposi
ción y geometría de los principales acuíferos, destacando 
su intensa fragmentación causada por la tectónica local 
relacionada con el hundimiento de la fosa de PEmpordá. 
Basándonos en las captaciones existentes, estos acuíferos 
se ubican en los niveles carbonatados de la Fm. Girona y el 
tramo calcáreo basal de la Fm. Rocacorba, los cuales se 
hallan relativamente próximos a la superficie en la mitad 
oriental de la zona estudiada. En el sector occidental, las 
captaciones existentes se emplazan en los niveles detríticos 
de la Fm. Rocacorba. Los datos piezométricos indican que 
la intensa fracturación existente permite una excelente 
comunicación hidráulica entre ellos a través de las fallas.
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Figura 3.- Mapa geológico detallado del área de estudio. El corte A-A’se muestra en la Fig. 4, y la correlación de los testigos de pozos 
se halla representada por una línea de trazos (Fig. 5). A: Paleozoico indiferenciado, B: Fm. Pontils, C: Fm. Girona, D: Fm. Banyoles, 
E: Tramo calcáreo basal, F: Fm. Rocacorha, G: Fm. Igualada, H: Cuaternario indiferenciado, l: Falla, J: Falla deducida, K: Límite de 
los materiales paleogénos, L: Contacto entre formaciones paleógenas, M: Pozo usado en la correlación, N: Población.
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CORTE A-A'
O E

Patau Sator Fontclara

F igura 4 - Corte geológico A -A ' entre Palau-Sator y Sant Julia de Boada y B-B ’ entre Palau-Sator y El Falguer. A: Fm. Pontils, B: Fm. 
Girona, C: Fm. Banyoles, D: Tramo Calcáreo Basal, E: Fm. Rocacorba, F: Cuaternario.
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Figura 5.- Correlación entre las distintas formaciones paleógenas identificadas en los testigos de captaciones en el borde norte del maci
zo de las Gavarres. TCB: Tramo Calcáreo Basal, Q: Cuaternario.
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ABSTRACT

This paper describe two units o f the Guadiana Basin (Cenozoic) between Mérida and Badajoz, 
Spain. The first unit (upper tertiary unit) represent fluvial sandstone deposits that was migrating 
from the E towards the W. The miocene fluvial system is characterised for channels and bars 
deposits associated with edafic levels and erratic development of the flood plain deposits. The 
second fluvial unit (plioquaternary unit) represent a new superimposed fluvial system. The 
Plioquaternary system is characterised for sandstone and conglomeratic deposits that represent 
channel and bars with high lateral displacements as consequence of the migration and fill of the 
fluvial system. Both types of fluvial systems represent part of the evolution of the Guadiana basin 
from the Miocene until the Plioquaternary.

Keywords: basin, Guadiana, fluvial facies

INTRODUCCIÓN

La cuenca del Guadiana es una pequeña depresión ter
ciaria al SW de la península Ibérica (fig.l), representada 
por cuatro unidades principales entre las localidades de 
Mérida y Badajoz: -Unidad Inferior, UI, de origen palustre 
y edad oligocena, Hernández - Pacheco (1932,1955) o mio- 
cena (Hernández -Pacheco y Crusafont, 1960, Hernández- 
Pacheco, 1960 ) - Unidad Superior miocena (UST) - 
Unidad fluvial pliocuaternaria, (UPQ) y -depósitos plio- 
cuaternarios en facies de Raña,(DP).

En esta comunicación se realiza la descripción y análi
sis sedimentológico de las unidades superior miocena 
(UST) y pliocuaternaria (UPQ).

La metodología empleada consistió en el reconoci
miento de campo de una extensa zona desde Mérida 
(España) hasta Redondo (Portugal), se elaboraron foto
montajes y se realizó la correlación litoestratigráfica del 
área . Los diferentes estilos fluviales que representan la 
unidad Superior (UST) y la unidad Pliocuaternaria (UPQ) 
y su dispersión geográfica se discuten en términos paleo- 
geomorfológicos y de control estructural.

Figura 1.- (a) Localización de la cuenca del 
Guadiana Extremeño, (b) Mapa Geológico de la 
cuenca del Guadiana entre Mérida y Badajoz. 
Adaptado de Quesada et al. 1987.
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FACIES FLUVIALES DE LA UNIDAD SUPERIOR 
TERCIARIA (UST)

Los depósitos fluviales, anteriores a la instalación de la 
red pliocena de drenaje, son representados por las arenas y 
conglomerados que constituyen la Unidad Superior (UST). 
La unidad Superior ha sido dividida por Apalategui et al. 
(1988) en tres tramos. El primero de ellos (tramo Basal) es 
interpretado como un depósito de mantos de arroyada. El 
segundo de los tramos (tramo intermedio) esta formado por 
los depósitos aluviales que constituyen la facies 
Almendralejo y Badajoz. Y el tercero de los tramos esta 
constituido por carbonatos laminados (caleño). Las medi
das de paleocorrientes efectuadas a lo largo de la unidad 
apuntan una dirección comprendida entre 230 y los 270 
desde los afloramientos de Mérida hasta los de Badajoz y 
las facies en las áreas donde la unidad Superior (UST) aflo
ra son las siguientes (fig.2):

1. Conglomerados masivos: Consiste en un conglo
merado Gm (Miall, 1978) matriz sostenido con clastos 
principalmente de cuarcita de un tamaño no superior a los 
6 cm y con una redondez media-baja e inmersos en una 
matriz lutítica. El depósito se encuentra parcialmente car
bonatado. La carbonatación afecta al sustrato y se hace 
más intensa a techo del conglomerado. Se identifican estos 
depósitos como pertenecientes a abanicos aluviales en su 
facies proximal (Apalategui et al. 1988).

2. Conglomerados con geometría tabular: Se distin
gue este tipo de depósito en la parte mas suroriental de la 
zona de estudio. Se trata de un microconglomerado, Gt 
(Miall, 1978) de cantos fundamentalmente de cuarzo, cuar
cita y rocas metamórficas, de redondez media, inmersos en 
una matriz arenosa. La carbonatación es intensa en todo el

depósito destruyendo parcialmente la matriz. Interpreta
mos el depósito como cuerpos canalizados de alta energía 
de abanicos aluviales (zona proximal-media).

Tanto la primera como esta segunda facies se localizan 
en los márgenes de la cuenca, con una dirección N-S, per
pendicular al resto de los depósitos fluviales miocenos

3. Cuerpos arenosos con geometría tabular Se dis
tinguen dos tipos. El primero se presenta como un depósi
to residual de difícil observación. Se trata de una arena de 
grano grueso-muy grueso, con niveles de conglomerados 
centrimétricos. Los conglomerados de cuarzo y cuarcita se 
encuentran imbricados dentro de las arenas. Los cuerpos 
arenosos presentan “set” con estratificación cruzada en 
surco St (Miall, 1978). Se ha interpretado el depósito por 
su escaso desarrollo vertical y longitudinal como el inicio 
de barras longitudinales de fondo de canal.

El segundo de los tipos corresponde a un depósito de 
arenas de grano medio - grueso que presenta litofacies 
St,Sp (Miall, 1978). En estas facies cada paquete arenoso 
no supera los 60 cm. Estos paquetes se repiten sucesiva
mente a lo largo de la unidad. Normalmente un “set” de 
arenas presenta una tendencia grano decreciente, finalizan
do con la acumulación de niveles de limo y arcilla con 
intensa bioturbación por raíces. Se interpreta el conjunto 
como el crecimiento y desarrollo de barras longitudinales y 
transversales dentro de un sistema de canales móviles. Los 
niveles bioturbados de raíces indican una exposición sub
aérea periódica de las barras.

4. Cuerpos arenosos canalizados. Con base erosiva y 
facies St, típicas de relleno de canal. Son abundantes los 
niveles limo arcillosos con bioturbación vegetal intercala
dos entre las arenas. Estas características sedimentarias 
abundan principalmente al Este de la zona de estudio. La

Conglomerados masivos. Facies proximales de abanicos 
aluviales.

Microconglomerados con estratificación cruzada en surco. 
Facies medias de abanicos aluviales

Microconglomerados y arenas Gt, St. Barras longitudinales 
con unidades de reactivación interna.

Arenas con estratificación cruzada en surco y planar que 
corresponden a barras longitudinales arenosas.

Arenas con estratificación cruzada en surco y planar, alta
mente carbonatadas y con niveles pedogenéticos.

Arenas st con morfología de canal que corresponden a los 
depósitos de canales arenosos.

Figura 2.- Facies presentes en la unidad superior terciaria( UST).
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organización de la secuencia permite interpretar una suce
sión de canales móviles propia de ríos entrelazados 
(Villalobos et al., 1988) con abandonos de corta duración.

Tanto los conglomerados con geometría tabular como 
los cuerpos arenoso presentan medidas de paleocorrientes 
de dirección E-W coincidiendo con el sistema colector 
principal actual de la cuenca.

FACIES FLUVIALES PLIOCUATERNARIAS DEL 
PRE- GUADIANA (UPQ)

En los cortes que hemos estudiado, entre Mérida y 
Badajoz, a una altura comprendida entre los 39 -  60 m (con 
respecto al nivel del río) se pueden identificar los depósitos 
de una antigua red lluvial muy similar a la que encontra
mos en la actualidad. Las medidas de paleocorrientes de los 
afloramientos (entre Mérida y Badajoz) indican una direc
ción de flujo entre 225-315 °. Mediante el levantamiento de 
columnas y estudio de fotomontajes se ha podido estable
cer el siguiente grupo de facies para esta unidad (fig.3):

1. Cuerpos de Gravas y arenas con Morfología 
Tabular: Se trata de cuerpos de conglomerados Gt 
(Miall.1978) matriz sostenidos, con clastos de subredonde
ados a angulosos. El material esta compuesto fundamental
mente por cantos de cuarcita (60%), cuarzo(35%) y rocas 
variadas como los esquistos, granitos en una proporción de 
5%. Los coset que forman los cuerpos de gravas no supe
ran 1,70 de altura. En todos los casos cada paquete de con
glomerados es grano decreciente. La base de cada cuerpo 
de gravas comienza por una superficie erosiva “lag” fácil
mente identificable. Se interpreta este depósito como 
barras longitudinales de gravas y arena con superficies de 
reactivación interna, donde es posible distinguir las unida
des de crecimiento lateral resultado de la modificación de

la propia barra, similares a las descritas por (Ramos et al., 
1986) para los conglomerados del Buntsandstein del nor
deste Ibérico. La presencia de capas de grava de espesor 
decimétrico lo interpretamos como material que se mueve 
como carga de fondo solo con los caudales mas altos (simi
lar al modelo de Hein, 1974). La separación entre dos 
barras se produce por una hilera de clastos (ribs de gravas) 
dispuestos transversalmente al flujo. Este tipo de deposito 
aparece fundamentalmente en sistema de canales Braided y 
sobre todo a techo de las barras (Gustavson, 1974).

2. Cuerpos canalizados de Arena. Se caracterizan por 
estar formados por arenas con estratificación cruzada en 
surco. El depósito comienza con unos niveles centrimétri- 
cos de gravas y arenas (lag) que cortan al material anterior. 
Lateralmente las arenas pasan a formar parte de barras lon
gitudinales. Se interpreta el depósito como el relleno de 
canales múltiples dentro de un amplio sistema Braided de 
gravas y arenas.

3. Cuerpos canalizados de gravas y arenas: Este con
junto presenta características muy similares a los cuerpos 
canalizados de arenas. Los conglomerados y arenas (Gt,St) 
se separan del material subyacente por superficies erosivas. 
Lateralmente forman parte de cuerpos canalizados de 
mayor envergadura..

4. Cuerpos de arenas y lutitas: Dentro de los materia
les pliocuaternarios más comunes de gravas y arenas de 
canal, se encuentran niveles de arenas de grano muy fino y 
limos con abundante materia orgánica. Estos niveles se 
localizan a techo de las barras y como materiales finales 
que tapizan los canales. Se interpretan como depósitos de 
llanura de inundación de pequeña entidad dentro del siste
ma fluvial.

Conglomerados sin estructura aparente con clastos imbrica
dos resultado de flujos masivos.

Conglomerados y arenas (Gt,St) resultantes de la migración 
de barras, longitudinales de gravas y en menor proporción 
arenas, con crecimiento lateral.

Arenas con estratificación cruzada en surco, resultado del 
relleno de canales.

Conglomerados (Gt), que corresponden a barras longitudi
nales con crecimiento lateral y vertical.

Arenas y limos de llanura de inundación.

Conglomerados Gt.St de relleno de canal.

F igura 3.- Facies Pliocuatemarias de la cuenca del Guadiana.
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Figura 4 - Evolución Cenozoica de la cuenca del Guadina entre Met ida y Badajoz. 1) Etapa inicial de relleno , unidad inferior Terciaria, 
sistema lagunar.2) Etapa fluvial de relleno, Unidad Superior Terciaria, sistema
Fluvial Braided de arenas. 3) Etapa fluvial de relleno, Unidad Pliocuaternaria, sistema Braided de gravas v  arenas, sistema fluvial. 4) 
Situación actual.

CONCLUSIONES

Durante la sedimentación de la unidad superior 
Terciaria (UST) la zona de estudio se caracteriza por la 
existencia de un extenso sistema fluvial “Braided” de arena 
de dirección Este-Oeste. Un sistema con numerosos cana
les y barras que temporalmente eran inactivos. En los bor
des de la cuenca, fundamentalmente en el borde sur, una 
red de abanicos aluviales aportaba sedimentos al sistema 
fluvial que eran eventualmente retrabajados incorporándo
los al río ( Fig. 3, 2).

El estudio de la Unidad Pliocuaternaria (UPQ) permiten 
clasificar al preguadiana como un río Braided con carga de 
fondo mixta de gravas y arenas. Las medidas de paleoco- 
rrientes indican una dirección de corriente muy parecida a 
la dirección actual del río y que se sitúa entre los 225 -  315 
grados. Este hecho puede hacernos pensar en una dirección 
fluvial principal semejante a la dirección fluvial del 
Mioceno. Sin embargo, otros puntos de la cuenca situados 
al sur de Badajoz, nos permiten diferenciar dos direcciones 
fluviales diferentes, una E-W (tramo Mérida Badajoz) y 
otra N-S (al sur de Badajoz). El seguimiento de los niveles 
de terraza y las descripciones que de ellas hace Feio( 1946) 
indican que la red principal pliocuaternaria presentaba una 
dirección muy semejante a la actual (Fig. 4, 3, 4).
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del borde S de la cuenca Surpirenaica Oriental
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ABSTRACT

The Eastern South Pyrenean Eocene Foreland Basin, located in the eastern margin o f the Ebro 
Basin, is formed by a tectonically active border in the N (that corresponds to the Pyrenees) and 
a passive wedge in the S (that corresponds to the Catalan Coastal Ranges). During the Lower 
Eocene, a continental sedimentation o f alluvial fans (braid-delta type) took place in the passive 
margin close to the source area (probably the Montseny Massif). These deposits, up to 500 m in 
thickness, are made up o f detrital sediments (mainly conglomerates and coarse-grained 
sandstones) and are arranged in alluvial red-bed sequences. Into a petrographical point o f view, 
the sandstones are litharenites formed by plutonic and metamorphic rock fragments, quartz and 
feldspars. Plutonic fragments are more abundant than metamorphic in sandstones, whereas 
metamorphic fragments are more abundant than plutonic in conglomerates. On the other hand, 
compaction processes have been more intense than cementation in sandstone diagenesis.

Keywords: pyrenean Eocene foreland basin, passive wedge, alluvial fans, litharenites, 
compaction processes

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Antepaís Surpirenaica Oriental se 
encuentra al NE de la Península Ibérica, limitada por un 
borde de cuenca activo al N (Pirineos) y un margen pasivo 
al S (Cadenas Costero - Catalanas) (Puigdefábregas et al., 
1986). Esta disposición compartimenta la cuenca en dos 
sectores bien diferenciados (septentrional y meridional). Al 
W está limitada por la rampa lateral de las unidades cabal
gantes pirenaicas, también denominada “falla del Segre” 
(Barnolas, 1992). La sedimentación del sector meridional, 
inicialmente continental, tuvo lugar en el Paleógeno infe
rior, entre el Thanetiense Superior y el Cuisiense. Poste
riormente, ya en el Paleógeno medio y superior, el relleno 
de la cuenca fue preferentemente de carácter marino y del
taico.El área fuente de estos sedimentos se sitúa en la 
Cordillera Costero Catalana y, en concreto, en el macizo 
del Montseny, el cual está compuesto mayoritariamente por 
rocas paleozoicas (pizarras, esquistos y granitos) de edades 
que oscilan entre el Cambro-Ordovícico y el Carbonífero. 
También afloran rocas mesozoicas de edad triásica (facies 
Buntsandstein y Muschelkalk).

En el sector situado entre Seva y Vilanova de Sau se 
encuentra una buena representación de estas facies continen
tales del Eoceno Inferior (Fig. 1). Según Colombo (1980), en 
esta zona se individualizan tres formaciones litostratigráfi- 
cas: Fm. Mediona, Fm. Vilanova de Sau y Fm. Romagats.

ESTRATIGRAFÍA

Estos depósitos comprenden un total de 540 m y abar
can las tres formaciones mencionadas por Colombo (1980). 
Sin embargo, se han considerado solamente las dos unida
des superiores, incluyendo la

Fm. Mediona dentro de la Fm. Vilanova de Sau debido 
a que ambas presentan características sedimentológicas 
similares y no se pueden diferenciar cartográficamente. La 
serie descansa sobre un zócalo paleozoico compuesto por 
pizarras y filitas cambro-ordovícicas y varios tipos de gra- 
nitoides tardihercínicos (básicamente granodioritas, pórfi
dos granodioríticos y leucogranitos). En las inmediaciones 
del contacto, el substrato paleozoico está afectado por un 
fuerte proceso de rubefacción que da lugar a un perfil de 
meteorización, muy similar al descrito en el tránsito 
Paleozoico - Mesozoico por Gómez-Gras y Ferrer (1999). 
Este perfil está tapizado por un paleosuelo carbonático de 
tipo calcreta con nodulos y rizocreciones.

La Fm. Vilanova de Sau (incluyendo la Fm. Mediona), 
depositada entre el Thanetiense y el Cuisiense, tiene una 
potencia aproximada de 340 m. La componen cinco unida
des deposicionales estrato y granocrecientes compuestas 
por lutitas, areniscas y conglomerados de color rojo que se 
interpretan como la progradación de las facies medias - dis
tales de los abanicos aluviales de tipo hraid-delta, en el 
sentido de Nemec y Steel (1988), procedentes del área del
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F igura 1 Mapa geológico de la Cordillera Costero Catalana y 
localización de la zona estudiada.

Montseny. La Fm. Romagats, de edad cuisiense superior - 
luteciense y con 200 m de espesor, se dispone en continui
dad con la anterior y está compuesta por una amalgamación 
de canales conglomeráticos entre areniscas muy gruesas de 
color rojo organizados en seis secuencias deposicionales 
grano y estratodecrecientes. Se interpreta como las facies 
proximales y medias de un abanico aluvial de tipo braid- 
delta.

PETROLOGÍA

Los conglomerados de estos depósitos están compues
tos por clastos graníticos, porfídicos, metamórficos, de 
cuarzo y de lidita. Estas litologías también pueden aparecer 
rubefactadas y proceder, por tanto, de la erosión de un per
fil de alteración. Los cantos de cuarzo y lidita aparecen en 
pequeñas proporciones en toda la serie sin experimentar 
ningún tipo de tendencia. En las unidades inferiores de la 
Fm. Vilanova de Sau son característicos los fragmentos 
graníticos, porfídicos y metamórficos, los cuales están en 
su mayoría rubefactados. En las unidades superiores se 
observa un descenso en la proporción de cantos rubefacta
dos, los cuales casi llegan a desaparecer en el techo de la 
formación. En esta misma formación, en general, dominan 
los clastos pizarrosos y, hacia el techo, aparecen, aunque en

bajas proporciones, clastos conglomeráticos y cornubianí- 
ticos con andalucita procedentes de niveles rudíticos del 
Caradoc y de las pizarras ampelíticas del Silúrico, llegando 
a desaparecer las litologías graníticas. En la unidad inferior 
de la Fm. Romagats se mantiene esta misma tendencia y 
continúa el dominio de los cantos metamórficos. Pero a 
partir de la segunda unidad, y coincidiendo con la entrada 
de materiales de mayor granulometría, resurgen los frag
mentos graníticos al mismo tiempo que se empiezan a 
encontrar cantos triásicos, tanto de arenisca (de las facies 
Buntsandstein) como de carbonatos (de las facies 
Muschelkalk), siendo estos últimos los dominantes en el 
techo de la serie, lo cual implica una ampliación de las 
áreas fuente.

Figura 2.- Diagrama Qt - F - FR de Dott (1964) (a) y 
Houseknecht (1987) (b), que ilustran la composición y la 
compactación de la fracción arenítica del sedimento.
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Del estudio petrográfico al microscopio se desprende 
que las areniscas de la serie son litarenitas (Dott, 1964) 
(fig. 2a). La Fm. Vilanova de Sau está compuesta princi
palmente por fragmentos de roca plutónicos (69,4%), cuar
zo detrítico (10,9%), fragmentos metamórficos (5,7%), 
plagioclasa (1,2%), feldespato potásico (3,3%), fragmentos 
de roca porfídica (2,5%), fragmentos de roca sedimentaria 
siliciclàstica (1,7%), matriz siliciclàstica (2,1%) y epima- 
triz producida por la alteración de las plagioclasas (2,8%). 
En la Fm. Romagats se observan variaciones composicio- 
nales importantes: los fragmentos plutónicos disminuyen 
(57,3%) debido a que los fragmentos metamórficos (6,9%), 
el cuarzo detrítico (14,8%) y la matriz siliciclàstica (8,5%) 
aumentan y a la aparición de fragmentos de roca carboná- 
tica (1,9%). La proporción de feldespato potásico aumenta 
ligeramente (5,0%) al igual que el porcentaje de plagiocla
sa (2,9%) ya que la proporción de epimatriz disminuye 
( 1 , 1 %).

La diferencia composicional existente entre las fraccio
nes rudítica y arenítica es debida a que un sustrato pizarro
so meteorizado y erosionado genera cantos centimétricos y 
arena fina a muy fina, mientras que un sustrato granítico 
aporta al sedimento clastos decimétricos (incluso métricos) 
y arena gruesa a muy gruesa. Por tanto, es fácil que en la 
fracción rudítica dominen los fragmentos de roca pizarrosa 
y que en la fracción arenítica, de granulometria gruesa a 
muy gruesa, dominen los fragmentos de roca plutònica. 
Además, la compactación del sedimento ha jugado un 
papel importante, ya que una cierta proporción de frag
mentos de roca pizarrosa ha sido incorporada a la matriz 
siliciclàstica en forma de pseudomatriz (4.3% del total de 
fragmentos metamórficos).

Según el diagrama volumen intergranular - cemento de 
la fig. 2b, el 90% de los datos se proyectan en la porción 
inferior izquierda del diagrama, indicando que estas mues
tras han sufrido una significativa reducción del volumen 
intergranular por procesos de compactación (Houseknecht, 
1987) y una cementación relativamente pequeña de calcita, 
con texturas drusy, bladed y en mosaico equant, siendo el 
tamaño de los cristales inferior a 400 pin. Sólo el 10% de 
las muestras ha sufrido una cementación importante, ya 
que es la más próxima al contacto con la calcreta basai y 
pudo verse afectada por procesos pedogenéticos o por 
removilización del carbonato de la calcreta.
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Control tectónico en la sedimentación del Alogrupo Castissent 
entre el coll de Montllobar y el río Isábena 
(Eoceno surpirenaico central)

O. Oms, E. Remacha y A. Bosch

Universitat Autónoma de Barcelona. Dpt. de Geologia (Fac. de Ciéncies). 08193 Bellaterra (España)

ABSTRACT

In the NE of the Eocene South-Central Pyrenean Basin the continental sediments of the Castissent 
Allogroup (in the sense of Mutti et ah, 1988) display an important synsedimentary deformation 
stage at the base of the allogroup. Apart from the thrust propagation sequence known in the 
lateral ramps of the Cotiella Unit (west of the study area), the structures previously formed at the 
end of the Cretaceous, got reactivated (Boixols and Turbon units), controlling mainly the 
sedimentation of the lower allogroup in the eastern sector of the South-Central Pyrenean Unit.

Keywords: Pyrenees, Eocene, Castissent allogroup, growth-strata

Formando parte del relleno de la cuenca de antepaís 
eocena surpirenaica central, el alogrupo de Castissent (ver 
Mutti et al., 1985, 1988) se desarrolló durante el Cuisiense 
superior con una duración aproximada de 3 Ma. Registra 
una etapa que, en sentido amplio, puede considerarse como 
de las más activas de la historia eocena surpirenaica.

La parte inferior del alogrupo registra una reactivación 
intensa de estructuras de cobertera preexistentes, incluidas 
en el conjunto de la Unidad Surpirenaica Central (en el sen
tido de Seguret, 1972), ya bien diferenciada durante la sedi
mentación del alogrupo y enraizada en la Zona Axial. El 
conjunto delaminado había ya iniciado la formación de una 
cuenca "a cuestas” relativamente compleja durante los 
estadios precedentes (desde el alogrupo de Fígols de Mutti 
et al. 1988), ofreciendo las primeras etapas evolutivas de la 
cuenca de Tremp-Ager (Nijman, 1998). Durante el desa
rrollo sintectónico del alogrupo Castissent esta cuenca 
desarrolló cierta complejidad en lo concerniente al borde 
noroccidental, por lo demás restando similar a las etapas 
anteriores a excepción de la formación de relieves internos 
asociados a la reactivación de los cabalgamientos de 
Bóixols y Turbón (ver fig. 1) y Montsec.

La reactivación de las estructuras del sistema de 
Bóixols-Turbón se pone de manifiesto durante los primeros 
estadios de sedimentación del alogrupo Castissent, regis
trados principalmente hacia el oeste del Banco occidental 
del anticlinal del Turbón. Allí, en su paso por el valle del 
Isábena, el alogrupo alcanza su máximo espesor. En este 
Banco suroeste del anticlinal se pone de manifiesto una dis
cordancia progresiva desarrollada sincrónicamente con el 
crecimiento producido por la reactivación del cabalga
miento del Turbón. Su anticlinal de rampa asociado pre

senta una dirección aproximada NNW-SSE. Los sedimen
tos que rellenan el surco adyacente al Banco oeste se cul
mina con la entrada de las areniscas de Mas de Faro (cuer
pos A y B de Marzo et al., 1988, ver también Nijman y Nio, 
1975). Los equivalentes orientales de los sedimentos ante
riores son menos potentes y se pierden por solapamiento 
expansivo sobre el borde norte de la cuenca de Tremp, en 
los relieves sinsedimentarios del levantamiento estructural 
generado por el sistema de Bóixols-Turbón. Este último 
está superpuesto a la linea de entroncamiento frontal del 
sistema de basamento, hasta alcanzar el abanico aluvial de 
Cajigar (de origen norte), que suministrará sedimentos al 
conjunto de drenaje axial, principalmente por delante (W) 
del anticlinal del Turbón. Igualmente estos términos se 
pierden por solapamiento expansivo sobre el Banco E del 
anticlinal del Turbón. La sucesión por encima del nivel de 
Mas de Faro adquiere características transgresivas median
te un predominio de facies Buvio-lacustres que culminan 
con la entrada de una cuña marina (lutitas con Ostrea y 
Potámides) que desde el oeste invade la región occidental 
hasta la región de Castigaleu. Tras esta superficie de máxi
ma inundación, tanto el sistema de drenaje axial como sus 
equivalentes del sistema de Cajigar adquieren característi
cas regresivas, manteniendo las características Buvio- 
lacustres en el sector oriental estudiado, hasta que se alcan
zan condiciones de abanico aluvial proximal con la entrada 
de conglomerados sucedidos por un conjunto de calcretas 
muy desarrolladas en el sector oriental (ver fig. 1).

Tras estos paleosuelos anteriores, la sucesión adquiere 
características marinas (equivalentes de la Fm. Perarrúa en 
sentido estricto, no preservadas por erosión en el sector 
más oriental), hasta evolucionar de nuevo a medios predo-
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minantemente continentales. Estos últimos se encuentran 
ya erosionados en la zona occidental con un hiato muy sig
nificativo. Como puede observarse en la fig. 1, tras la sedi
mentación del nivel de Mas de Faro la sección adquiere un 
patrón de apilamiento isópaco hasta la discordancia supe
rior. Este hecho puede ser indicativo de la etapa de relaja
ción relativa de la actividad de cabalgamientos en la parte 
occidental del rellano del cabalgamiento del Montsec, 
etapa en la cual la deformación es intensa en las rampas 
laterales occidentales de la Unidad Surpirenaica Central 
(Babault et al., este volumen y Remacha, en prep), donde 
se produce la formación de nuevas láminas de cobertera.

En conclusión, parece que la actividad de cabalgamien
tos de cobertera durante la sedimentación del alogrupo se 
reduce progresivamente de este a oeste. En su inicio se 
reactivan los cabalgamientos formados previamente hasta 
que el acortamiento es transferido hacia el oeste, donde se 
generan nuevas láminas de cobertera mientras que los reac
tivados pasan ya por un estadio de relajación.
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ABSTRACT

The Kirka borate deposit (upper Miocene, Turkey) is an evaporitic lacustrine formation 
composed mainly of borax with subordinate ulexite and colemanite. The depositional sequence, 
which is roughly symmetrical, can be subdivided in two parts, each one characterized by a 
shallowing upward trend. The mineral zonation of this formation is considered to be primary.

Keywords: borates, borax, evaporites, Miocene, Turkey

INTRODUCCIÓN

La secuencia volcano-sedimentaria de la cuenca de 
Kirka, en Turquía (Fig. 1A), de ambiente continental y 
edad Mioceno superior, descansa discordantemente sobre 
un sustrato variado de rocas paleozoicas, mesozoicas y 
eocenas. La secuencia se compone de las siguientes unida
des (Fig. IB): 1) tobas y rocas volcánicas intercaladas; 2) 
caliza inferior con margas y tobas; 3) formación boratífera; 
4) arcilla superior; 5) caliza superior con tobas y margas 
con chert; y 6) basalto (Kistler y Helvaci, 1994).

La formación boratífera, de hasta 145 m de potencia, 
está compuesta por bórax (Na2B40 7.IOH20 ) con cantidades 
menores de ulexita (NaCaB50 9.8H20 ) y colemanita 
(Ca2B60 ||.5 H 20). Esta formación da lugar al único yaci
miento de borato sódico de Anatolia, con un contenido del 
20-25 % en B20 3. Inan et al. (1973) reconocen en esta for
mación una zonación simétrica, tanto en sentido vertical 
como lateral, integrada por boratos de Ca, boratos de 
Ca/Na, boratos de Na, boratos de Ca/Na, y boratos de Ca. 
Al techo de los boratos de Na se desarrolla un nivel discon
tinuo de boratos de Mg. Además de bórax, ulexita y cole
manita, otros boratos presentes en la formación son: inyoita 
(Ca2B6O n .13H20), meyerhofferita (Ca2B60 ||.7 H 20), tin- 
calconita (Na2B40 7.5H20), kernita (Na2B40 7.4H20), hidro- 
boracita (CaMgB60 , |.6H20), inderborita
(CaMgB60 ,,.l  1H20), inderita (Mg2B60 ||.15H 20), kurna- 
kovita (Mg2B60 M.15H20 ) y tunellita (SrB6O i0.4H2O). 
También se presentan cantidades menores de rejalgar, oro- 
pimente, yeso, celestina, calcita y dolomita. Las arcillas 
están formadas por minerales del grupo de la esmectita y, en 
menor proporción, por illita y clorita. El origen de las solu
ciones boratíferas se relaciona con el volcanismo de la zona 
y el hidrotermalismo asociado (Inan et al., 1973).

LITOFACIES DE LOS BORATOS PRINCIPALES

La Fig. 2 presenta la zonación mineral del yacimiento y 
sitúa las dos series estudiadas en este trabajo: 1) una de 
posición central en la cuenca lacustre, y 2) otra marginal en 
la cual sólo se registran lutitas y carbonatos. La Fig. 3 resu
me las observaciones realizadas en la serie (1), donde se 
designa de A a F las capas de boratos aflorantes. Las capas 
básales de colemanita y ulexita sólo son conocidas por son
deo.

Las principales litofacies de bórax son las siguientes: 
(I) Litofacies laminada (capas A y D). Consiste en una 
alternancia rítmica entre láminas (1 mm a 1 dm de grosor) 
de bórax, y láminas más finas (<1 mm a 2 cm) de lutitas de 
composición arcilloso-dolomítica. En las láminas de bórax 
los cristales son de tono marrón, con tamaño entre <1 mm 
y 1-2 cm y hábito de euhedral a subhedral, y pueden estar 
zonados debido a la presencia de inclusiones de la matriz 
lutítica. Se distingue tres tipos de láminas en relación con 
la textura y fábrica del bórax: a) Lámina de cristales en 
empalizada (subverticales), de base plana y techo modela
do por los ápices cristalinos. Los cristales, de hasta 1-2 cm, 
puede presentar truncamientos en dichos ápices; b) Lámina 
de cristales desorientados. En ella los cristales son de euhe- 
drales a anhedrales, relativamente heterométricos y con 
cantidades variables de matriz lutítica. Es frecuente la gra- 
noclasificación directa, integrada tanto por cristales euhe- 
drales como por cristales de aspecto más redondeado (es 
decir, de aspecto detrítico); y c) Lámina mixta, integrada en 
la base por fábrica en empalizada y al techo por textura 
desorientada, y en ocasiones gradada. Las láminas mixtas 
que presentan granoclasificación pueden desarrollar trun
camientos en la parte superior de la empalizada basal. 
Algunas láminas de cristales desorientados presentan
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Figura 1.- (A) Localización del depósito de Kirka en el conjunto de los depósitos de boratos neógenos de Turquía (el más oriental de 
todos ellos). (B) Secuencia sedimentaria de la cuenca neógena de Kirka (adaptado de Kistler y Helvaci, 1994, fig. 8).

pequeños ripples. Al microscopio también se observan 
varios tipos de microláminas, compuestas algunas por cris
tales alargados y transparentes dispuestos oblicuamente a 
la estratificación, y otras por cristales tabulares en disposi
ción subparalela. En las diversas texturas cristalinas de las 
láminas se presenta presión-disolución. (II) Litofacies 
intersticial macrocristalina (capa B). Consiste en cristales 
de bórax transparentes y gruesos (1-10 cm), que se presen
tan desorientados y rodeados de abundante matriz lutítica a 
la que desplazan. Esta litofacies da lugar a niveles de entre 
20-50 cm de potencia. Estos mismos cristales también pue
den formar niveles más compactos y con menos matriz. 
(III) Litofacies masiva cristalina (capa C). En ella el bórax 
muestra cristales transparentes, desde subhedrales a anhe- 
drales y con tamaños de entre pocos mm y 1-2 cm. La 
fábrica es muy densa y, en general, está libre de matriz lutí
tica. Los cristales muestran una textura gruesa y no definen 
ninguna fábrica en particular. Aún así, en algunas zonas se 
observa un aspecto recristalizado.

La ulexita presenta principalmente dos litofacies: (I) 
Litofacies masiva nodular (capa E). Corresponde a grandes 
masas nodulosas pobremente definidas, con cierta elonga
ción subvertical y con textura interna fibrosa. (II) 
Litofacies nodular lenticular. Se presenta en la capa D aso
ciadamente al bórax. Se caracteriza por nodulos pequeños 
(pocos cm) de morfología discoidal-planar (semilenticular)

y textura fibrosa vertical. Contra estos nodulos se adelga
zan y terminan las láminas de bórax, sugiriendo ello una 
interacción entre el desarrollo de los nodulos y la sedimen
tación de dichas láminas. Al microscopio estos nodulos 
contienen abundantes pseudomorfos de ulexita según 
bórax.

La colemanita desarrolla dos litofacies en la capa L: (I) 
Litofacies nodular. Los nodulos alcanzan tamaños de hasta 
varios dm y presentan cristales alargados y fibrosos, local
mente con fábrica radial, así como estructuras internas de 
septaria. (II) Litofacies brechoide y masiva. Corresponde a 
cristalizaciones de colemanita, ya sea como masas estrati
formes con porosidad vug o como masas irregulares que 
cementan carbonato.

INTERPRETACIÓN DE LAS LITOFACIES

La litofacies laminada del bórax corresponde a depósi
tos subacuosos en los que la fábrica en empalizada repre
senta crecimientos cristalinos competitivos sobre un fondo 
deposicional. Las láminas de cristales desorientados de 
hábito euhedral y con granoclasificación directa sugieren 
precipitación a partir de un aumento progresivo de la con
centración de la salmuera. Además de la evaporación, otro 
factor de precipitación del bórax serían los cambios térmi
cos (por enfriamiento de la solución boratífera en el fondo
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Figura 2 - Esquema interpretativo de la distribución de facies en la formación boratífera de Kirka (basado en lnan et al., 1973, fig. 11)

lacustre), dada la relación directa entre temperatura y solu
bilidad del bórax; algunas de las zonaciones cristalinas más 
finas podrían corresponder a cambios térmicos diarios 
(Bowser y Dickson, 1966). Las láminas de cristales con 
granoclasificación de aspecto detrítico, y ocasionalmente 
con ripples, deben corresponder a intercalaciones de crista
les transportados desde el margen hacia el centro lacustre; 
estas intercalaciones producirían, en las láminas mixtas, los 
truncamientos de los ápices cristalinos de la empalizada 
basal. Las microláminas de cristales tabulares subparalelos 
a la estratificación pueden representar acumulaciones sobre 
el fondo deposicional de cristales nucleados en la interfase 
aire-solución. La litofacies macrocristalina intersticial, 
caracterizada por cristales desplazantes de gran tamaño, se 
formaría en las zona vadoso-capilar y freática (posición 
subterránea de la solución boratífera), como ocurre en 
algunos salares actuales de bórax. La litofacies masiva cris
talina, no estratificada y con muy poca matriz, es de inter
pretación más incierta: (a) podría sugerir un proceso gene
ral de recristalización del bórax en profundidad, sin orien
tación cristalina preferente (lnan et al., 1973); sin embargo, 
el tránsito de esta litofacies a la litofacies laminada supra- 
yacente es gradual; (b) podría corresponder a un intenso 
crecimiento intersticial y sinsedimentario del bórax; sin 
embargo, parece improbable que este proceso lleve a un 
casi total reemplazamiento de la matriz lutítica; y (c) podría 
tratarse de un precipitado lacustre relativamente profundo; 
este precipitado sería puro por quedar protegido de los 
aportes detríticos, y no estaría estratificado al no afectarle 
los cambios superficiales.

La litofacies masiva nodular de la ulexita, en masas de 
elongación subvertical, no presenta características de pre
cipitación subacuosa, por lo que cabe interpretarla como un 
crecimiento intersticial, en ambiente ya emergido. Esta 
litofacies se desarrollaría en un momento de cambio lacus

tre, tanto hidrológico (pérdida de la masa de agua libre) 
como químico (pérdida del carácter sódico dominante de la 
solución). Los pequeños nodulos lenticulares de ulexita 
(desarrollados en la capa D) son sincrónicos con el bórax. 
Estos nodulos de crecimiento diagenètico temprano, que 
reemplazan y desplazan al bórax, parecen formarse a partir 
de la expulsión de las salmueras intersticiales contenidas 
en las láminas lutíticas que alternan con las de bórax. 
Previsiblemente, dichas láminas lutíticas retuvieron aguas 
de poro con contenidos en Ca apreciables. La localización 
precisa de los nodulos en las láminas de bórax está deter
minada por la existencia de pequeñas grietas en las láminas 
lutíticas adyacentes, las cuales han quedado cementadas 
por ulexita.

La litofacies nodular de la colemanita presenta caracte
rísticas similares a la colemanita de otros depósitos de 
boratos neógenos de Turquía (Helvaci y Orti, 1998), y debe 
corresponder a crecimientos intersticiales en ambiente dia
genètico temprano.

SECUENCIA DE PRECIPITACIÓN

La secuencia deposicional de la formación boratífera de 
Kirka (Fig. 3) responde a un ciclo evaporítico de boratos 
con dos subciclos internos. El subciclo inferior (I), que 
abarcaría las capas básales de colemanita y ulexita y las 
capas A y B de bórax, muestra una evolución de la solución 
boratífera desde càlcica a sódica. Esta evolución refleja 
también la implantación de un lago perenne de bórax sobre 
precipitados iniciales de colemanita y ulexita, estos últimos 
muy posiblemente intersticiales (lago playa boratífero). En 
este lago de bórax, cuya profundidad no puede cualificar
se (¿algunos metros?), se dan ciclos tanto químicos como 
detríticos, y la precipitación debió verse facilitada por el 
enfriamiento de la solución en el fondo lacustre (Bowser y
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Dickson, 1966). La desecación de este lago viene marcada 
por la capa B. El subciclo superior, que abarcaría las capas 
C y D de bórax, la capa E de ulexita y la capa F de cole
manita, se iniciaría con una nueva instalación lacustre 
(capa C de bórax masivo), que evolucionaría hacia el 
ambiente somero de la capa D, marcado por nuevas lami
naciones de bórax y de lutitas (ambas, más finas que en la

ona central (sección I de la Fig. 2).

capa A y sin intercalaciones detríticas de bórax). Los nódu
los lenticulares de ulexita que se intercalan en esta capa D 
parecen marcar el inicio de la evolución del cuerpo lacus
tre hacia un carácter sódico-cálcico. La tendencia a la 
somerización y al cambio hidroquímico se completan con 
la precipitación, ya intersticial, de ulexita (capa E) y cole
manita (capa F). La presencia de algunos boratos de Mg
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(kurnakovita principalmente, además de indenta, inderbo- 
rita e hidroboracita) al techo de la capa D, tanto en el seno 
de la delgada capa de lutitas que separa las capas D y E 
(Fig. 3) como en la propia ulexita (capa E), sugiere una pre
cipitación intersticial a partir de salmueras enriquecidas en 
Mg (Crowley, 1996). Estas salmueras constituirían la fase 
más evolucionada del cuerpo boratífero, ya restringido a 
posición subterránea, antes de su dilución y cambio a 
carácter càlcico. Este cambio marcaría la remisión del prin
cipal aporte (¿de origen hidrotermal?) rico en sodio al sis
tema lacustre. Así pues, el carácter de la solución boratífe- 
ra estuvo dominado por el Na+ y en menor grado por el 
Ca++ y el Mg++, siendo muy bajas las cantidades de Cl- 
(ausencia total de halita) y S04=.

Inan et al. (1973) refieren la existencia de microciclos 
de bórax-ulexita y de ulexita-inyoita, que no hemos identi
ficado en nuestro estudio. Igualmente, dichos autores inter
pretan que la colemanita es una fase generada durante el 
enterramiento por transformación de la inyoita, a pesar de 
que la ocurrencia de este mineral en el depósito de Kirka es 
muy limitada. Por otro lado, si se acepta esta interpretación 
de Inan et al. ( 1973), los efectos del enterramiento deberí
an también reflejarse en la transformación generalizada del 
bórax en kernita, como ocurre en el yacimiento de Kramer, 
en California (Bowser y Dickson, 1966), lo que no es el 
caso. En un estudio sobre la composición isotópica (di IB) 
de los boratos de Kirka, Palmer y Helvaci (1995) conclu
yen que colemanita, ulexita y bórax son precipitados pri
marios de una solución boratífera, la cual progresivamente 
se concentra y aumenta su pH.
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Abstract

The Monjuïc hill is located in the S of Barcelona city. This hill is constituted by an alternance of 
lutitic units and conglomerate /  sandstone units. These materials are interpreted as deltaic 
deposits formed during the Lower - Middle Miocene. The source area is the Collserola massif, 
that is located at the NW of Montjuïc, where Palaeozoic materials crop out.
In a diagenetical point of view, authigenic silica formation was essential in the sandstone 
cementation. This process conferred to the original sediment its present characteristical 
hardness. Anyway, burial diagenesis did not occur.
Two main diagenetic micro-facies with characteristic associations of authigenic minerals can be 
identified by microscopical analysis:
1. Non-silicified micro-facies: They are present in the less permeable materials where 
cementation is scarce. Cementation generally forms layers or nodules ofcalcite spar cement that 
fills interparticle porosity.
2. Silicified micro-facies: They are characterised by the presence of different silica varieties and 
other minor secondary authigenic minerals.
The study of geometrical relationships between silicified and non-silicified micro-facies shows 
the main silicification paths. In the most permeable facies, silicification occurs across the 
bedding, whereas in less permeable facies it occurs across fractures.

Keywords: Barcelona, Miocene, diagenesis, silicification, permeability.

INTRODUCCIÓN

La montaña de Montjuíc se halla al S de la ciudad de 
Barcelona y constituye una pequeña colina (190 m) que 
sobresale por encima de la llanura del delta del Llobregat. 
Los materiales que forman esta montaña son principalmen
te lutitas, areniscas y conglomerados del Mioceno (Villalta 
y Rosell, 1965), los cuales han sido explotados como pie
dra de construcción debido a su dureza y resistencia desde 
la época romana. La mayoría de los edificios antiguos de la 
ciudad de Barcelona han sido construidos con la “piedra de 
Montjuíc” (Catedral, Palau de la Virreina, Parlament...).

Los primeros estudios geológicos de la montaña datan 
de finales del siglo XIX (Almera, 1898), la mayoría de 
ellos se refieren a la paleontología y a la estratigrafía de la 
misma. Sin embargo, la petrología de las areniscas y con
glomerados ha sido escasamente tratada en estos trabajos. 
En este sentido, destacan por un lado, el trabajo de Faura y 
Sans (1917) en el que realiza un inventario mineralógico 
exhaustivo y señala la presencia de ópalo, calcedonia y 
cuarzo neomórficos así como de baritina y alunita y por

otro lado, las descripciones petrológicas de la roca realiza
das por San Miguel y Masriera (1970).

El estudio petrológico de las areniscas de Montjuíc 
muestra que estos sedimentos han sido intensamente silici- 
ficados. La silicificación afecta a toda la serie concentrán
dose en los niveles de granulometría más gruesa (areniscas 
y conglomerados). Su edad es relativamente joven (poste
rior al Mioceno Medio) y tiene carácter superficial, ya que 
estos materiales no han sido sometidos a un enterramiento 
importante (Gómez-Gras et al., in press). El análisis geo
métrico detallado de las áreas silicificadas y de los cambios 
mineralógicos que éstas conllevan permite establecer cuá
les han sido los principales mecanismos de silicificación.

MARCO GEOLÓGICO Y ESTRATIGRÁFICO

Situada en el margen noroeste del Surco de Valencia, la 
montaña de Montjuíc forma parte de un sistema de grabens 
y horsts desarrollados durante la extensión neógena en la 
Cordillera Costero - Catalana. Esta cordillera se estructura 
en fallas longitudinales con fuerte buzamiento y con orien-
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Figura 1 Fotografía cle la cantera del Morrot situada en la ladera E de la montaña de Montjuíc (arriba) y representación esquemática 
de la geometría de la silicificación en esta área (abajo).

tación NE - SW a ENE - WSW. Durante la compresión 
Alpina estas actuaron como fallas de strike-slip con trans
presión local, mientras que durante la extensión neógena 
algunas de ellas fueron reactivadas actuando como fallas 
normales (falla del Vallés - Penedés, falla de Camp).

La Cordillera Costero - Catalana esta formada por un 
basamento herciniano, el cual es recubierto por rocas del 
Mesozoico y del Cenozoico. Litològicamente, el basamento 
esta compuesto por sedimentos paleozoicos (pizarras y 
esquistos) y granitos tardihercinianos. Los materiales del 
Mesozoico fueron depositados en cuencas de tipo rift asocia
das a la tectónica extensional que afectó a la Península Ibérica 
desde el Pérmico Superior hasta el Cretácico y están consti
tuidos dominantemente por rocas carbonatadas (calcáreas y

dolomías). En la parte central de la cordillera se encuentra el 
semi-graben neógeno del Vallés - Penedés y, actualmente 
bajo el nivel del mar, el semi-graben de Barcelona, ambos 
rellenos por sedimentos terrígenos de edad neógena y separa
dos por la zona de horst que forman los macizos del Garraf, 
Collserola y Montnegre (Cordillera Litoral).

El semi-graben de Barcelona, formado por sedimentos 
si 1 iciclásticos depositados entre el Aquitaniense y el 
Plioceno, está limitado en el NW por una falla normal de 
buzamiento SE con un salto superior a 6 kms. El límite SW 
está formado por diversas fallas de salto hectométrico. La 
montaña de Montjuíc, formada por depósitos siliciclásticos 
miocenos, se encuentra en la zona de enlace entre el horst 
(macizo de Collserola) y el semi-graben de Barcelona.
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Estratigráficamente, la sucesión de Montjuíc tiene unos 
200 m de potencia y está formada por una alternancia de 
lutitas, margas, areniscas y conglomerados de edad 
Serravalliense que se han subdividido en cuatro unidades 
litostratigráficas (Gómez-Gras et al., en prensa): (1) 
Areniscas y conglomerados del Morrot (84 m), que se 
interpretan como depósitos de llanura deltaica; (2) lutitas, 
areniscas y conglomerados del Castell (100 m), organiza
dos en 5 secuencias grano y estratocrecientes, y que corres
ponden a depósitos de frente deltaico proximal; (3) margas 
de Miramar (15 m) con abundante fauna de foraminíferos 
planctónicos, bivalvos, equinodermos, restos de plantas y 
bioturbaciones, que son interpretadas como depósitos pro
deltaicos; (4) conglomerados, areniscas y lutitas del 
Mirador (20 m) con fósiles marinos, que corresponden a 
depósitos de frente deltaico.

GEOMETRÍA DE LA SILICIFICACIÓN

La silicificación en Montjuíc afecta preferentemente a 
las partes arenosas y conglomeráticas de la serie. En dichos 
sedimentos se desarrollan cementos sintaxiales de cuarzo, 
cementos intergranulares de mesocuarzo y la protomatriz 
arcillosa original es transformada a microcuarzo (microfa-

cies silicificadas) (Gómez-Gras et al., en prensa). Estos 
materiales, cuando no están afectados por la silicificación, 
pueden aparecer sin cementar o presentando sobrecreci
mientos de feldespato potásico y pequeñas cementaciones 
de calcita en forma de nodulos centimétricos o pequeñas 
capas (microfacies no silicificadas).

En las granulometrías más gruesas (arena media a con
glomerado), la silicificación es homogénea y de carácter 
masivo dando lugar a morfologías de tipo estratiforme, 
mientras que en las granulometrías más finas la silicifica
ción es heterogénea y discontinua, pasando en pocos decí
metros de una arenisca fuertemente silicificada a una are
nisca no silicificada. En este último caso, la silicificación se 
produce a favor de las fracturas de la roca. Si estas fracturas 
cortan algún estrato conglomerático, la silicificación puede 
extenderse lateralmente a favor de este nivel. La intersec
ción de fracturas y estratos conglomeráticos en las partes 
finas de la serie da lugar a silicificaciones decamétricas de 
morfologías irregulares, las cuales individualizan grandes 
cuerpos no silicificados con morfología bolar (Fig. 1).

Las facies no silicificadas presentan coloraciones ocres, 
son materiales poco cementados y fácilmente disgregables, 
excepto en los nodulos y capas que sobresalen del resto de 
la roca debido a la cementación carbonática. Composi-

F ig ura  2.- (a)Bloque diagrama de la geometría de la silicificación en la cantera del Morrot y la circulación de fluidos que esta conlle
va (flechas). (b) Columna geológica de la cantera del Morrot.
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cionalmente, la difracción de RX muestra la presencia de 
cuarzo, calcita, feldespato potásico y minerales arcillosos.

Las facies silicificadas adquieren una gran dureza y son 
de color rojo a violeta a causa de la presencia de óxidos de 
hierro (marmorización). La difracción de RX muestra cuar
zo como mineral más abundante y, minoritariamente, fel
despato potásico y minerales de la arcilla.

En el límite entre zonas silicificadas y no silicificadas 
suele aparecer frecuentemente un borde de orden decimé- 
trico poco consolidado y con coloraciones blancas a roji
zas. El área adyacente a este límite puede tener un aspecto 
oqueroso producto de la disolución de los nodulos carbo- 
náticos previamente existentes en las microfacies no silici
ficadas. El análisis de RX delata la presencia de cuarzo 
como mineral mayoritario y, en menor cuantía, feldespato 
potásico y alunita.

DISCUSIÓN

La geometría estratiforme y masiva de las silicificacio
nes en las capas de granulometría más elevada y irregular 
en los niveles de granulometría más fina indica que existe 
una relación entre el grado de silicificación y la permeabi
lidad de la roca. La silicificación de los niveles de granulo
metría gruesa y permeable se desarrolló debido a la circu
lación de fluidos por la porosidad intergranular primaria de 
las areniscas y conglomerados, mientras que, en los niveles 
de arenisca fina y poco permeable, la circulación tuvo lugar 
preferentemente por la porosidad secundaria de [factura
ción (Fig. 2).

La geometría de los cementos de calcita en forma de 
nodulos centimétricos indica que la fuente de estos es pro
bablemente interna y relacionada con la presencia de car
bonato en el sedimento original (bioclastos) (Morad et al., 
2000). Por contra, el carácter potente y masivo de la silici
ficación es característico de medios con una intensa circu
lación de fluidos de origen externo en el que la advección 
es el mecanismo principal de transporte de solutos 
(Bjorlykke y Egeberg, 1993).

La presencia de fracturas y la organización estratigráfi- 
ca de la serie en capas de diferente granulometría compar- 
timenta la montaña de Montjuíc en zonas con distinta per
meabilidad. La circulación de fluidos a través de estas 
zonas de alta permeabilidad que constituyen un acuífero 
multicapa condicionó la morfología de esta silicificación.

En los niveles de granulometría fina donde la silicifica
ción es discontinua, el tránsito de las facies silicificadas a 
las no silicificadas es gradual. El proceso de silicificación 
empieza con la disolución del carbonato de la arenisca 
(bioclastos y cemento). A continuación, empieza a precipi
tar la sílice acompañada de alunita y óxidos de hierro y el 
sedimento adquiere tonalidades blancas a rojizas. 
Finalmente, la precipitación de sílice convierte el sedimen
to original en una roca dura y resistente de colores rojo a 
violeta. Por otro lado, la difracción de rayos X sugiere la

migración de los principales cationes de la roca (K, Na, Ca 
y Al) de las áreas silicificadas hacia las no silicificadas, 
acumulándose en los bordes del área si 1 icificada.
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ABSTRACT

This work shows examples o f the genesis o f carbonated minerals because o f the action ot 
bacterial in shallow carbonated lacustrine systems. These efects are observed in the 
development o f estromatolitic structures that are asociated with marles and gypsum levels and 
coated grains. The coated grains are formed by one or more microesparitic envelopes with radial 
texture. They are formed by calcite and dolomite cristals over they are filaments generated by 
cyanobacterial action. The stromatolitic crust asociated at carbonated facies rich in dolomite, 
show tabular o domed forms. In SEM we can observe a perfect cianobacterial mat. These 
deposits occurs in marginal sectors o f shallow lacustrine carbonated areas in conditions o f 
elevated alcalinity.

Keywords: cianobacteria, calcite, dolomite, carbonated lake.

El estudio se centra en los depósitos carbonatados gene
rados en los sistemas lacustres desarrollados durante el 
Mioceno en las cuencas del Ebro y de Calatayud. con el 
objeto de poner de manifiesto el papel de las algas y cia
nobacterias en la génesis de carbonatos. La metodología de 
trabajo utilizada ha sido basada en el análisis de las facies, 
completando las observaciones con estudios mediante 
DRX y SEM.

Los depósitos miocenos estudiados en la cuenca del 
Ebro se localizan al Sur de la ciudad de Zaragoza, en los 
relieves conocidos como La Muela y La Plana (Fig.l) y 
forman parte de los sistemas de lagos carbonatados some
ros del Aragoniense-Vallesiense. En concreto se sitúan den
tro de las Unidades Tectosedimentarias N2 y N3 definidas 
por Pérez et al. (1988), datadas como Aragoniense medio- 
superior y Aragoniense superior-Vallesiense respectiva
mente. Además se corresponden con la Fm Alcubierre de 
Quirantes (1978) y con las unidades genético-sedimenta- 
rias denominadas como

Sierra de Lanaja-Montes de Castejón y Unidad de San 
Caprasio por Esnaola y Gil (1998) en la hoja n° 383 
(Zaragoza) de la serie MAGNA.

La serie estratigráfica viene dada en este sector de la 
cuenca del Ebro por una sucesión de unos 60 metros de 
potencia, de los cuales los 25 metros básales corresponden 
a la unidad N2 y el resto a la Unidad N3. Los materiales 
que constituyen la unidad N2 son calizas de color blanco o 
gris claro con intercalaciones de margas blancas y verdes, 
y en menor proporción lutitas de color marrón verdoso.

Figura 1. Situación del área estudiada.

La unidad N3 está constituida mayoritariamente por 
calizas de color gris claro y blanco con intercalaciones de 
margas grises y ocasionalmente ocres. Cada una de esta 
unidades se organiza en una megasecuencia de evolución 
positiva.

Geotemas 1(2), 2000

mailto:anperez@posta.unizar.es


176 A. PÉREZ, A.C. ROC. M.L. MAYAYO. J A. SÁNCHEZ Y J.M. GONZÁLEZ

Las observaciones realizadas en la cuenca de Calatayud 
se sitúan entre las localidades de Mara, Orera y Morata de 
J i loca, estudiando secciones naturales labradas por los ríos 
Perejiles y Jiloca y excavaciones realizadas con motivo de 
las explotaciones de sepiolitas de las minas de Mara, en 
concreto sondeos localizados al Este de Ruasta. Los depó
sitos han sido generados en medios lacustres alcalinos, bajo 
condiciones de clima árido (Mayayo et al, 1998). Se sitúan 
dentro de la Unidad Intermedia de Hoyos y López (1985) 
del Mioceno medio y más concretamente en las unidades 
cartográficas n° 63, 65 y 66 recogidas en la hoja n° 40 
(Daroca) del Mapa Geológico de España (ITGE, 1991). 
Unicamente se ha estudiado el hemiciclo superior de estos 
conjuntos cartográficos, que integran una sucesión de unos 
50 metros de potencia, de evolución vertical positiva y 
edad Aragoniense medio-superior, siendo por tanto corre - 
lacionable con la Unidad Tectosedimentaria N2 del sector 
estudiado de la cuenca del Ebro. Esta correlación queda 
confirmada por la edad puesta recientemente de manifiesto 
por Abdul et a i (2000) que mediante estudios de magneto- 
estratigrafía precisan una edad para la serie aflorante en 
Orera de 10,7 a 12,8 Ma.

Litológicamente consisten en conglomerados de color 
rojo anaranjado, de cantos dominantemente silícicos, lutitas 
margosas de color gris oscuro, calizas blancas y yesos, que 
se relacionan lateralmente según el sentido de los aportes. 
Los minerales fibrosos (sepiolita y paligorskita) y esmecti- 
tas magnesianas que están presentes en las facies de margas 
y calizas son comercialmente explotables en este área.

DESCRIPCIÓN DE FACIES

A partir de la descripción de facies realizada en el 
Terciario de la Cuenca del Ebro por Pérez y Roe (1999) 
para las Unidades Tectosedimentarías N2 y N3, se han dife
renciado tres asociaciones de facies (Fig. 2) que hemos 
denominado como A, B y C.

"V  Bioturbación ' f f '

Estromatolitos ' y '

ED Cristales tolva
Ripples de oscilación 

=  Laminación paralela

Figura 2. Asociaciones de facies establecidas para el sector 
estudiado de la Cuenca del Ebro.

La asociación A está formada por facies de lutitas masi
vas de color marrón verdoso que contienen escasos nodu
los de yeso alasbastrino, facies de margas de color verdoso 
y facies de micritas masivas o laminadas de color gris 
claro, blanco o marrón, con textura Mudstone, conteniendo 
escasos restos de ostrácodos, caráceas y gasterópodos, y 
bioturbación por raíces. Forman estratos con geometría 
laminar de potencia centimétrica. Su composición es domi
nantemente calcifica, estando la dolomita presente en can
tidades inferiores al 10%. Los filosi 1 icatos identificados en 
las lutitas son ilita, esmectita y clorita.

La asociación B está caracterizada por el desarrollo de 
margas grises compuestas por ilita, esmectita y baja pro
porción de clorita y facies de calizas laminadas de color 
gris claro o blanco, que contienen escasos restos de ostrá
codos y en su composición se destaca el alto contenido en 
calcita magnesiana. Estas calizas consisten en micritas, 
intramicritas y oomicritas de textura Mudstone a 
Grainstone. Es posible observar grietas de desecación y 
desarrollo de pseudomorfos de cristales lenticulares de 
yeso y de cristales tolva. La laminación que presentan es 
paralela, ondulada o cruzada. La laminación paralela viene 
dada por niveles de micrita, con alta concentración de 
peloides que dan una coloración oscura, que alternan con 
niveles de intramicritas y oomicritas con granos de cuarzo, 
generalmente alineados. Estos niveles tienen tonos más 
claros.

Los oolitos son realmente granos con envuelta que pre
sentan de 1 a 0,25 mm de diámetro y una forma esférica o 
alargada. Están constituidos por un núcleo de cuarzo o 
micrita sobre el que hay una o más envueltas microesparí- 
ticas con textura radial. Estas envueltas son concéntricas y 
adaptadas al núcleo y han sido estudiadas en SEM resul
tando que están constituidas por cristales de calcita y dolo
mita. Estos últimos cristales son euhedrales o subeuhedra- 
les y están envueltos por filamentos atribuidos a cianobac- 
terias. Tales filamentos han sido igualmente analizados y 
ha resultado una composición exclusivamente carbonatada. 
Además hemos observado texturas grumosas sobre los 
cristales euhedrales de dolomita y sobre ellos formas atri- 
buibles a bacterias unicelulares.

La laminación ondulada está formada por láminas mili
métricas de micrita más o menos recristalizada a tamaño 
esparita, que en lámina delgada presentan aspecto festone
ado y diferente grado de porosidad. En microscopio elec
trónico ha sido observado un notable desarrollo de fila
mentos atribuidos a cianobacterias. Los estratos con esta 
laminación presentan construcciones estromatolíticas en 
forma de domo o simplemente costras que a veces están 
fuertemente deformadas y brechificadas, posiblemente por 
desecación.

La laminación cruzada es debida a la existencia de rip
ples de oscilación y se encuentra en las oomicritas y en las 
intramicritas, pudiéndose observar también superficies ero
sivas que cortan las unidades laminadas.
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La asociación C está formada por facies de margas gri
ses u ocres que ocasionalmente presentan niveles carbono
sos y facies de calizas, de color gris claro o blanco que apa
recen masivas o bioturbadas por raíces. Constituyen estra
tos tabulares, de potencia de 0,3 a 0,6 m, más o menos irre
gulares, o bien exhiben morfología en montículos y fuerte 
bioturbación por raíces que dominantemente se reconoce 
en la parte superior de los mismos, pero en ocasiones puede 
afectar a todo el estrato. Consisten en biomicritas con 
importante desarrollo de charáceas, gasterópodos y ostrá- 
cados.

En el sector estudiado de la cuenca de Calatayud se han 
observado dos asociaciones de facies en las que se identifi
can estructuras de origen algal. Tales asociaciones han sido 
denominadas como D y E (Fig.3).

F igura 3.- Asociaciones de facies establecidas para el sector 
estudiado de la Cuenca de Calatayud.

La asociación D presenta lutitas verdes con marmoriza- 
ciones de tonos marrones, margas de color blanco y verde 
y niveles carbonatados de color blanco grisáceo. Las lutitas 
están constituidas por filosilicatos tales como sepiolita e 
ilita. Las margas presentan bioturbación por raíces y su 
composición viene dada por dolomita y filosilicatos del 
tipo sepiolita, esmectita e ilita, apareciendo la calcita en 
muy bajas proporciones. Los niveles carbonatados presen
tan geometría tabular con bases irregulares y su composi
ción viene dada casi exclusivamente por dolomita con pre
sencia de filosilicatos. Asociado a estos niveles carbonata
dos han sido observados filamentos atribuidos a cianobac- 
terias. Tales filamentos han sido analizados y resulta una 
composición exclusivamente carbonatada, a diferencia de 
los filamentos correspondientes a minerales fibrosos que 
presentan la composición propia de estos minerales silica- 
tado-magnésicos.

La asociación E consiste en lutitas carbonatadas con 
yesos y yesos con intercalaciones de niveles carbonatados. 
En las lutitas los minerales de las arcillas presentes son di
tas, esmectitas y cloritas-caolinitas, apareciendo además 
cuarzo y dolomita. El yeso es alabastrino y contiene nive
les discontinuos de composición carbonatada con lamina
ciones onduladas y estructuras estromatolíticas en forma de 
domo. Estos niveles están constituidos casi exclusivamen
te por magnesita y dolomita.

INTERPRETACIÓN
Las asociaciones de facies anteriormente descritas han 

sido generadas en sistemas de lagos carbonatados someros 
con diferente grado de salinidad. En concreto, las asocia
ciones A y D se interpretan como secuencias de sonoriza
ción correspondientes a sectores muy marginales de lagos 
carbonatados someros que sufren desecaciones periódicas 
y en los que se deja sentir la influencia aluvial, mientras 
que la asociación B también corresponde a sectores margi
nales pero muy próximos a la linea de costa. Representa 
ciclos de expansión-retracción de la lámina de agua y en 
base a las características de las facies de calizas (oolitos 
calcáreos con textura radial, pseudomorfos de cristales len
ticulares de yeso y de cristales tolva) interpretamos la exis
tencia de lagos someros, posiblemente con aguas de mode
radas salinidad, que sufren desecaciones y emersión total, 
tal como lo atestigua la existencia de fuertes brechificacio- 
nes a techo de la secuencia. La asociación C presenta 
características propias de sectores internos de un lago car
bonatado somero. Por último, las facies referidas en la aso
ciación E son representativas de áreas marginales de com
plejos de playa-lake.

La presencia de estructuras estromatolíticas y el desa
rrollo de filamentos atribuidos a cianobacterias se pone de 
manifiesto en la secuencia B, descrita en el sector estudia
do de la cuenca del Ebro, y en las secuencias D y E, iden
tificadas en la cuenca de Calatayud. En la cuenca del Ebro 
están asociadas a las facies de calizas laminadas. Las lami
naciones en depósitos lacustres son relacionadas frecuente
mente con la existencia de aguas estratificadas y el desa
rrollo de un hipolimnion característico de lagos profundos. 
El hipolimnion inferior es habitado únicamente por bacte
rias anaerobias, siendo las transformaciones estrictamente 
químicas y las laminaciones se conservan debido a la falta 
de bioturbación. En nuestro caso se corresponden con lagos 
someros que presentan rasgos de emersión y variaciones 
rápidas del nivel del lago, siendo imposible la existencia de 
un hipolimnion profundo. Las condiciones ambientales son 
similares a las descritas por Vasconcelos y McKencie 
(1997) en el lago actual de Vermelha en Rio de Janeiro, con 
una superficie de 2,4 km y aguas muy someras (<2m), 
donde se desarrollan bacterias sulforeductoras del grupo 
Desulfovibrio.

La alternancia de láminas claras y oscuras representa el
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depósito de sedimento en épocas húmedas o secas respec
tivamente. Esta laminación se conserva por la inexistencia 
de organismos que podían provocar removilizaciones debi
do a la alta salinidad. Las láminas de color más claro 
corresponden a épocas húmedas en las cuales la produc
ción de carbonatos es bioinducida por la acción de eiano- 
bacterias, identificándose momentos de acumulación de 
partículas carbonatadas por decantación de lodo y fases de 
estabilización de estos carbonatos por el desarrollo de tapi
ces estromatolíticos. Las láminas oscuras representan las 
épocas más secas.

En condiciones de alto nivel de la lámina de agua la 
acción del oleaje remodela el sedimento dando lugar a los 
granos con envuelta antes descritos. En esta envuelta, la 
presencia de dolomita la hemos confirmado con microsco
pía electrónica en donde vemos los cristales de calcita y 
dolomita recubiertos por una malla de filamentos genera
dos por las cianobacterias. La precipitación se produciría 
en la capa de barro negro anóxico, situado en la interfase 
agua sedimentos. La hipersalinidad de las aguas en la 
época seca, hace que haya una alta concentración de iones 
sulfato debido a la sulfatoreducción bacteriana así como de 
calcio y magnesio que favorecen la precipitación de Mg- 
calcita y Ca-dolomita. La alta concentración de iones S04 
=, Ca~+ y Mg2+ es debida a que los principales aportes 
eran de aguas subterráneas que atravesaban los yesos de la 
Lormación Zaragoza, siendo aguas sulfatado cálcico-mag- 
nésicas. Con el depósito de la Ca-dolomita comienza un 
proceso de envejecimiento, volviéndose más estequiomé- 
trica. Eventualmente, la actividad microbiana cesa con el 
enterramiento, pero la diagénesis continúa como un proce
so inorgánico de precipitación de dolomita que ocurre en 
los cristales nucleados microbialmente.

Las costras estromatolíticas asociadas a estas facies 
muestran una forma tabular o en domo y en SEM han sido 
observadas con una perfecta estructura algal. Arenas et al. 
(1997) estudian la composición isotópica de esta mismas 
facies, pero en afloramientos situados al norte del Ebro y 
concluyen que presentan calcita generada por la acción 
microbiana.

Por ello podemos concluir que estas facies se han gene
rado en un lago carbonatado de moderada salinidad, cada 
lámina de micrita clara y micrita oscura corresponde a un 
ciclo biológico, en el que la película oscura estaría relacio
nado con épocas secas (aguas más evaporadas) y la lámina 
clara correspondería a épocas más húmedas o de mayor 
dilución de las aguas.

Los sedimentos con laminaciones onduladas y estructu
ra estromatolítica identificados en la cuenca de Calatayud 
presentan un elevado contenido en dolomita. Estos depósi
tos han sido generados en un lago somero de bajo gradiene 
topográfico y en condiciones de elevada alcalinidad, con 
aguas procedentes de los relieves paleozoicos que delimi
tan la cuenca.
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ABSTRACT

The main geological features of the Plasencia-Messejana Fault are presented, including 
geometric characteristics, related tertiary basins and tectonic vertical and horizontal movements 
along this multiple fault-system. Five geographical domains are defined, from ME to SW, 
presenting different cynematics of the faults and related horsts and basins. The integration of all 
these data allows a first overview of this system in the Portuguese territory: small tertiary basins 
are related to pull-appart mechanisms and larger ones with dip-slip subsidence; NE-SW 
elongated horsts and grabens are related to dislocations along multiple sub-paralel faults. This 
preliminary synthesis may now be correlated with studies at the Spanish part of the Fault.

Keywords: alpine tectonics, Portugal, Messejana-Plasencia fault, tectono-sedimentary analysis.

INTRODUCCIÓN

La falla de Plasencia-Messejana (FPM) constituye el 
accidente frágil mas extenso de la Península Ibérica, de 
mas de 500 kilómetros de longitud, desde Avila hasta el 
extremo SW de Portugal, prolongándo-se por la plataforma 
continental atlántica. Su génesis esta relacionada con la 
fracturación tardihercínica o posthercínica temprana y es el 
resultados dee la zona de cizallamento extensa que se esta
bleció desde los Urales hasta los Apalaches al final del 
Paleozoico (Martins et al., 1995). A partir del Pérmico el 
regimen distensivo produjo el desarrollo de numerosas 
zonas de “rifts” que culminaron con la abertura del 
Atlántico Norte. Este regimen activó este acídente como 
conducto magmatico: a lo largo del intervalo 200-160 Ma 
se produjo la intrusión un dique doleritico (de quimismo 
toleítico), con un espessor de 5 a 75 m em Portugal 
(Martins et al., 1995), llegando a alcanzar los 200 m de 
espessor en Espanha (Figueirola et al., 1974).

Al tratar-se de un accidente profundo enraizado en la 
corteza, sufrió reactivaciones en respuesta a los diferentes 
campos de tensiones alpinos, no siempre en relación al 
plano inicial, si no que se generaron con frecuencia nuevas 
fallas sub-paralelas. Los movimientos sufridos por la falla 
durante el Cenozoico son testificados no solo por diversos 
depósiots sintectónicos, si no por numerosos “horsts” y 
“grabens” de dimensión variable, como consecuencia del 
trazado sinusoso del accidente y de la existencia de un sis
tema de fallas sub-paralelas delimitando pequeños bloques 
tectónicos.

En este trabajo se pretende presentar una sintesis de los 
elemsntos existentes entra la frontera portuguesa y la costa

atlántica, de modo que pueda aportar indicaciones para el 
análisis tectono-sedimentario de este importante accidente 
y pueda permitir eventuales correlaciones con el territorio 
español.

CARACTERIZACIÓN DE LA FALLA

Los elementos presentados están basados principal
mente en la cartografía existente a escala 1:500.000 
(Delfim de Carvalho, 1992). Algunas cartas de mayor esca
la (Hoja 7, 1:200.000; Algarve Ocidental, 1:100.000; 
Campo Maior y Aljustrel, 1:50.000) permiten hacer un aná
lisis de más detalle en algunas áreas.

i) Sector de Campo Maior-Elvas-Juromenha

La FPM constituye en este punto el borde NW de la 
cuenca terciaria del Guadiana, con subsidencia generaliza
da del sector al SE de la falla y acumulación de depósitos 
paleogenos y neogenos (Moya-Palomares y Azevédo, 
2000). El accidente tectónico tiene una orientación general 
N30°E, con alguna sinuosidad y algún trazado de pequeña 
distancia con dirección N50°E a N60°E. El dique doleritico 
es bastante discontinuo, con tramos de 3 a 6 kilómetros con 
orientaciones diversas, predominando las orientaciones 
N20°E, N30°E e N60°E. El desgarre sinistro de las estruc
turas hercinicas es de 3 a 5 kilómetros.

ii) Sector de Rosario-Cuba

La FPM presenta pequeñas cuencas adyacentes del lado 
SE (Merceana y Monte Trigo) e NW (Montoito). Su direc-
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ción general varia ligeramente en torno a los N40°E, con 
presencia del dique en casi toda su extensión. En dos pun
tos el accidente principal parece estar separado cerca de um 
kilómetro, lo que pudiese ser interpretado como la existen
cia de dos accidentes sub-paralelos, habiendo el dique 
intruido de uno para otro. El desgarre de las estructura her- 
cinicas es de 2 a 3 kilómetros (Silveira, 1990).

iii) Sector de Cuba-Ervidel-Relíquias

En la parte central de este sector, la FPM constituye el 
borde meridional de la cuenca terciaria del Sado, cuyo 
relleno sobrepasa 150 metros de espessor desde el Eoceno 
al Plioceno (Pimentel, 1994, 1997, 1997a, 1997b). El limi
te de la cuenca se realiza en algunos tramos por el proprio 
accidente y el dique. En relación a los otros tramos se 
detectan accidentes sub-paralelos (N20°E y N40°E) que 
delimitan “horsts” paleozoicos que bordean la cuenca o 
bajo los sedimentos terciarios de ella. El borde meridional 
de la cuenca se presenta asi como una “escalera” de blo
ques tectónicos con dirección NE-SW, con dimensiones y 
amplitudes verticales variables.

El accidente describe, en su conjunto, un arco suave 
entre las direcciones N40°E y N50°E, donde el dique dole- 
ritico presenta una grand discontinuidad en su trazado, pre
dominando la dirección N50°E sobre las direcciones 
N20°E y N60°E. La cuantificación del desgarre indica que 
este no supera los 2 kilómetros.

iv) Sector de Odemira-Sao Teotónio

La identificaciín rigourosa de la FPM en esta área se 
encuentra dificultada por la existencia de múltiples ramifi
caciones y accidentes sub-paralelos, volviéndo-se en oca
siones difícil definir cual es el accidente principal. En la 
región de Odemira la presenca del dique casi continuo 
identifica un tramo orientado N40°E, acompañado por frac
turas N60°E. Estas dos direcciones, a demás de otras menos 
frecuentes (N90°E y N20°E), delimitan estrechos “horsts” 
y “grabens”, rellenos estos últimos de material neogeno 
(Pereira, 1990). El desgarre siniestro no se detecta en la 
cartografía.

v) Sector de Aljezur-Sagres

Para SW de Sao Teotónio, la FPM parece prolongarse 
hacia la plataforma continental con una dirección N40°E. 
Sin embargo, en las proximidades de Sagres se localiza 
nuevamente el dique intruido en una fractura con dirección 
N30°E, puede que en este caso nos encontremos ante dos 
acciidentes pectónicos principales, paralelos entre si y 
separados entre 10 a 15 kilómetros. Además de esta situa
ción, es posible detectar una importante alineación tectóni
ca de orientación N20°E, delimitando “grabens” donde se 
encuentra preservado material neogeno (Pimentel y

Amaro, 2000). En ninguno de los casos expuestos es obser
vable la componente horizontal de las fallas.

ELEMENTOS TECTONO-SEDÍ MENTA RIOS

El trazado del dique doleritico y de los accidentes tec
tónicos más activos en el Cenozoico no siempre coincide, 
con las movimientaciones más importantes registradas en 
los accidentes sub-paralelos al principal. Esta situación 
pude indicar una migración de la actividad de la falla prin
cipal en el Mesozoico para las fractura sub-paralelos en el 
Cenozoico.

En dos situaciones, cuenca de Guadiana y de Sado, la 
FMP constituye el borde tectónico de cuencas sedimenta
rias de escala regional, lo que indica subsidencia afectando 
grandes áreas. La genesis de múltiples cuencas e “horsts” 
de menor escala parece estar relacionada esencialmente 
con la movimientación en las fractura sub-paralelas. En 
funcción de la orientación de estas en realción a lo desga
rre siniestro general, asi se ha generado pequeñas cuencas 
de tipo “pull-apart” o elevaciones de tipo “push-over”.

El análisis de los depósitos generados en las cuencas 
principales adyacientes a la FMP y las dislocaciones detec
tadas en sus depósitos, permite intentar caracterizar la tipo
logía de las fases de movimentación de este sistema de 
fallas. En el Paleogeno (Eoceno ?) se han producido las pri
meras dislocaciones cenozoicas, caracterizadas por la 
genesis de dos largas cuencas sedimentaarias adyacentes: 
la cuenca de Guadiana al SE del tramo fronterizo; la cuen
ca de Sado al NW de su tramo central. En el Mioceno supe
rior se han producido niovimentaciones localizadas en 
accidentes sub-paralelos, generando pequeños “grabens” 
rellenados por depósitos gruesos (cuencas de Sado, 
Vidigueira, Guadiana) o también afectando depósitos ante
riores (Aljezur, por ejemplo). Al inicio del Cuaternario 
(Vilafranquense medio-superior ?) múltiples dislocaciones 
de pequeña amplitud afectaran superficies con depósitos de 
Raña, originando “horsts” e grabens” orientados NE-SW y 
presentes en la na morfología actual (Aljustrel, Reliquias, 
Odemira, por ejemplo).

CONCLUSIONES

La caracterización general de la falla de Plasencia- 
Messejana en el territorio portugués ha permitido poner de 
manifesto la existencia de alguna identidad a lo largo de su 
trazado, pero también la existencia de diferencias a nivel 
regional en las orientaciones predominantes, el estilo tectó
nico y la cinemática de las fracturas.

Se detectan tres fases principales de movimentación - 
Eoceno, Mioceno superior y Cuaternário - y dos estilos dis- 
tinetos - largas cuencas adyacientes al accidente principal y 
pequeños bloques delimitados por accidentes sub-paralelos 
al principal. El regimen en el Eoceno parece haber sido 
más distensivo y los siguientes más compresivos, en rela-
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ción con la orientación relativa de las fallas y los campos 
de esfuerzos.

Esta sintesis preliminar abre paso para el intento de 
establecer las correlaciones con los estudios desarrolados 
en el sector español de la falla de Plasencia-Messejana. La 
integración de los conicimientos a escala Peninsular apor
taran, sin lugar a duda, importantes ideas para la compren
sión de uno de los accidentes tectónicos mas importantes 
de la Península Ibérica
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ABSTRACT

An analysis o f two sections ot'Margas de Gurb Formation (Bartonian from Vic, Barcelona, Spain) 
supplied the general faunistic content with bryozoan fragments in all samples collected. This 
Formation is composed by "bryozoarites", with diferent proportions o f bryozoan type and 
content, and with associated molluscan and foraminiferan fauna in some cases. The previous 
bryozoan descriptions are cited and the paleogeographic variations arising from South and 
North sedimentation conditions are suggested.

Keywords: Eocene, Ebro basin, bryozoan.

INTRODUCCIÓN

La unidad litoestratigráfica llamada Margas de Gurb 
(Reguant, 1967) es una de las formaciones más fosilíferas 
de la Plana de Vic y ha sido estudiada específicamente 
desde finales del siglo XIX (Carez, 1881 y Maureta y Thos, 
1881). En gran parte de esta formación los briozoos son la 
fauna más importante y característica. El nombre de brio
zoaritas creado por Lamarti-Sefian et al.( 1997) es perfecta
mente aplicable a gran parte de la Formación. El nombre de 
briozoarita lo proponen estos autores para “biocalcarenitas 
en las que la fracción biogénica es dominada por los brio
zoos, que pueden llegar a representar hasta el 80 % de los 
bioclastos” (p. 161).

Un estudio del contenido bioclàstico de esta Formación 
estudiada en dos sucesiones se presenta aquí, discutiendo 
también las variaciones laterales al respecto y las condicio
nes de sedimentación de la propia formación.

Desde un punto de vista litològico la Formación de Gurb, 
en comparación de las formaciones que la limitan por enci
ma y por debajo (ver figura 1 ) se caracteriza por un mínimo 
en contenido de granos de cuarzo. Alternan capas con mayor 
consistencia con otras con menor consistencia. Ello es debi
do al mayor o menor contenido en carbonato calcico de ori
gen orgánico. Para este trabajo las muestras se han tomado, 
preferentemente, en las capas más consistentes.

CATÁLOGO DE ESPECIES DE BRIOZOOS EN
CONTRADAS E IDENTIFICADAS EN LA FORMA
CIÓN MARGAS DE GURB

Faura y Canu (1916) son los primeros que describen la 
fauna de Briozoos y dan largas listas de la abundante y

variada fauna de lo que ellos denominan “colina de Gurb”. 
Esta sucesión así llamada comprende, ademas de la 
Formación de Gurb, otras unidades inferiores y superiores. 
En la parte aquí considerada, predominan, junto con los 
Briozoos, los Macroforaminíferos, sobre todo Discocycli- 
nas y formas próximas y algunos Nummulites. Más ade
lante (tablas 2 y 3) se suministra la información consegui
da con el estudio de las muestras analizadas.

Barroso (1949) y más recientemente Reguant (1990) 
han añadido algunos nuevos hallazgos a la fauna briozoo- 
lógica descrita por Faura y Canu.

Se han revisado todos los nombres y las atribuciones 
taxonómicas relativas a los distintos subórdenes existentes 
de acuerdo con la revisión en curso de Gordon (1995 y 
1997). Un resumen de la fauna briozoológica por subórde
nes se da en la tabla 1.

Orden Suborden ns de es p ec ies

C Y C L 0 S T 0 M A T I D A 9

C H E I L 0 S T 0 M A T I D A M A L A C O S T E G I N A 1

F L U S T R I N A 8

A S C 0 P H 0 R I N A 20

Tabla 1. Número de especies de briozoos pertenecientes a 
los distintos órdenes y subórdenes, reconocidas por los 
autores en la Formación Margas de Gurb.
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F igura  1 Mapa geológico esquemático indicando la situación de la Fin Margas de Gurb entre la Fni Margas de Vespella y la Fin Margas 
de la Gui.xa (modificado de Busquéis et al. 1991)

Las especies (o subespecies) reconocidas por primera 
vez en esta área son:
FLUSTRINA:

Alele riña gurbense BARROSO 1949 
Crassimarginatella crassimarginata HINCK.S, 1880 
elongata BARROSO 1949.

ASCOPHORINA:
Didymosella acutirostris FAURA & CANU, 1916 
Meniscopora magna BARROSO, 1949 
Mamillopora inarmata BARROSO, 1949 
Anoteropora undatirostris BARROSO, 1949 
Metrarabdotos orisense REGUANT, 1990

FAUNA PRESENTE EN LAS DOS SUCESIONES 
ESTUDIADAS

Las dos sucesiones se han tomado en el área clásica de 
la Formación Margas de Gurb. La primera, a la que llama

mos serie de Vespella, se ha tomado en la trinchera y áreas 
adyacentes de la carretera de Vic a Sant Bartomeu del 
Grau, a partir del km. 6. El límite superior de la Formación 
está aquí muy ben definido por la existencia del denomina
do nivel E (Reguant 1967) que está formado por un nivel 
de arenisca de color beige en contraste con el predominio 
del color azul de las formaciones margosas de todo el 
Bartoniense del área de Vic. La segunda se ha tomado, más 
al sur, cerca de la casa llamada “El Puig” muy próxima a la 
iglesia parroquial de Gurb. En realidad, este municipio for
mado por varias parroquias no tiene apenas núcleos urba
nos. Prácticamente toda la población está diseminada en 
masias.

Las tablas 2 y 3, respectivamente, muestran el conteni
do en bioclastos de las muestras obtenidas en las dos suce
siones.

Tabla 2. Contenido en bioclastos de las muestras de la 
sucesión de Vespella
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m u e s t r a c o n t e n id o  

en  b io c la s t o s

B r io z o o s M a c r o f o r a

m in í fe r o s

M o l u s c o s o t r a s  f a u n a s

V9916 m u y  a b u n d a n te X

V9915 a b u n d a n te X X x ( c o r a le s ? )

V9914 m u y  a b u n d a n t e X X

V9913 n o ta b le X x ( e s c a s o s ) X

V9912 a b u n d a n te X X

V9911 m u y  a b u n d a n te X X X

V9910 n o ta b le X X

V9909 e s c a s o X X X

V9908 a b u n d a n te X X X e s p o n ja s

V9907 n o ta b le X X

V9906 a b u n d a n te X X

V9905 n o ta b le X X

V9904 n o ta b le X x ( e s c a s o s ) X

V9903 a b u n d a n te X

V9902 a b u n d a n te X e s p o n ja s

Tabla 2. Contenido en bioclastos de las muestras de la sucesión de Vespella

m u e s t r a c o n t e n id o  

en b io c la s t o s

B r io z o o s M a c r o f o r a

m in í fe r o s

M o l u s c o s o t r a s  f a u n a s

R0016 m u y  a b u n d a n t e X X X

R0015 m u y  a b u n d a n t e X X

R0014 m u y  a b u n d a n t e X X X x ( e q u ín id o s )

R0013 m u y  a b u n d a n t e X X X

RD012 m u y  a b u n d a n t e X x ( e s c a s o s ) X

R0011 m u y  a b u n d a n t e X x ( e s c a s o s ) X

R0010 m u y  a b u n d a n t e X x  ( e s c a s o s ) e s p o n ja s

R0009 m u y  a b u n d a n t e X x  ( m u y  ab.) X e s p o n ja s

R0008 a b u n d a n t e X X

R0007 a b u n d a n t e X X

R0006 a b u n d a n t e X x ( e s c a s o s ) X

R0005 a b u n d a n t e X x ( e s c a s o s )

R0004 n o ta b le X

R0003 a b u n d a n t e X

R0002 n o ta b le X e s p o n ja s

R0001 a b u n d a n t e X X

Tabla 3. Contenido en bioclastos de las muestras de la sucesión de El Puig
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Estudio de las muestras

Un análisis más detallado de cada muestra permite 
señalar algunos aspectos de interés no recogidos en la 
tabla, que brevemente pueden resumirse diciendo que:

- los bioclastos se agrupan, casi siempre en forma de 
bolsadas dentro del sedimento.

- los fragmentos de briozoos más abundantes están 
representados por troncos delgados. Es decir, son briozoos 
con zoarios vinculariformes. Las bolsadas presentan, en 
este caso, los troncos orientados paralelamente.

- los macroforaminíferos se colocan en disposición 
paralela horizontal, respecto al sedimento.

- los restos de moluscos, equínidos y de algún escaso 
briozoo plurilaminar se presentan excepcionalmente y de 
manera aleatoria.

CONDICIONES DE SEDIMENTACIÓN

El estudio de estas dos sucesiones y la información 
aportada por otros trabajos (Serra-Kiel y Reguant 1991; 
Busquéis et al., 1991) permite afirmar que:

(a) los bioclastos han experimentado poco transporte ya 
que se conservan tanta abundancia de briozoos de esquele
tos particularmente frágiles. No obstante hay evidencias de 
movimientos de vaivén de las aguas del fondo que han pro
ducido la acumulación orientada en bolsadas de los bio
clastos susceptibles de orientación a bajas energías.

(b) las diferencias existentes entre los bioclastos de la 
sucesión situada más al sur (sucesión de El Puig) y de la 
situada más al norte (sucesión de Vespella) y aun con los 
existentes en el área, más septentrional aun, de Orís, de la 
cual existe información en los trabajos citados, permite 
hacerse cargo de las condiciones ligeramente diversas en 
que se producía la sedimentación. Pasamos de sur a norte a 
un descenso, hasta la práctica desaparición, de foraminífe- 
ros. A la vez la presencia de briozoos multilaminares, en el 
área más septentrional, suponen un período largo de sedi
mentación escasa en esta zona. La presencia y ausencia, 
respectivamente, de macroforaminíferos suponen una pla
taforma fótica en el extremo sur y sugieren condiciones 
afóticas en el extremo norte de la Formación Margas de 
Gurb.
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ABSTRACT

The topography o f the Hecho Croup basin margins induced the flow non-uniformity processes 
leading to the genesis o f the ponded lobes element (basin plain facies association). An ideal 
facies tract is defined for ponded lobes, partially preserved in some beds. As a result o f syn- 
depositional liquefaction and plastic behaviour, the facies tract changed into its actual 
appearance: a graded muddy sandstone/siltstone, with a distinctive content o f graded small 
pseudonodules and fragments o f microfolded laminae, merging upwards into a thick mudstone 
division which in turn evolves into a relatively thin hemipelagite cap.

Keywords: non-uniform flows, deflection, reflection, ponding, facies tract.

INTRODUCCIÓN

La topografía de la cuenca ejerce una influencia decisi
va en la transformación de los flujos gravitativos que for
marán un sistema turbidítico. La combinación de la veloci
dad de la corriente en el momento de alcanzar el accidente 
topográfico, la altura y pendiente de éste, el ángulo de inci
dencia, y la densidad del flujo y su estratificación, ofrece
rán una variedad de transformaciones de los procesos de 
transporte originales incluidas en los procesos de no-uni
formidad de flujo (Kneller y Buckee, 2000, y referencias 
allí contenidas). Estas transformaciones, aunque observa
das en experimentos de laboratorio, son de difícil traduc
ción en estructuras que faciliten su reconocimiento en 
sucesiones sedimentarias. En la cuenca flexural estudiada, 
donde la mayoría de los sistemas son alimentados desde un 
único punto de entrada situado en un extremo de la cuenca, 
los flujos presentan una evolución axial, confinada al 
menos por los márgenes de la cuenca estrecha y elongada, 
y sólo se ha inferido la no-uniformidad en relación con la 
región superior en suspensión turbulenta de flujos sosteni
dos ya muy evolucionados. Estas regiones superiores de los 
flujos tienen que tener una importante carga sedimentaria 
de grano fino, con una densidad y velocidad relativamente 
alta en su parte baja (ver Remacha et al. en prensa). Estas 
condiciones se dan aproximadamente en el 65% (depen
diendo del sistema) de los flujos que desarrollaron una 
región inferior granular depositando desde los elementos 
de transición canal-lóbulo hasta, al menos el inicio de las 
zonas más distales. Teniendo en cuenta que los fenómenos 
de no-uniformidad caracterizan la asociación de facies más 
distal (llanura submarina entendida en su acepción clásica), 
dando sentido al cambio de facies entre los lóbulos y este

elemento más distal, estos procesos van a ser determinan
tes para explicar la deposición de, al menos, el 60% del 
área del sistema deposicional.

En el Grupo de Hecho la transformación se inició tras 
la incidencia oblicua de los flujos en el margen sur de la 
cuenca para proseguir ofreciendo múltiples reflexiones 
incluyendo las del margen norte y el cierre de la cuenca por 
el oeste. Estas reflexiones múltiples culminan con estan
camiento final. El presente trabajo resalta el cortejo de 
facies generado por reflexión que es aplicable a todos los 
elementos más distales de los estadios de crecimiento are
nosos de los diferentes sistemas del Grupo de Hecho.

LOS FLUJOS EN EL GRUPO DE HECHO Y EL 
CORTEJO DE FACIES POR REFLEXIÓN.

Mutti, (1992) ha propuesto un cortejo de facies desarro
lladas por evolución de flujos gravitativos unidireccionales 
y decrecientes, siendo estrictamente equivalentes en el 
tiempo. Mutti et al. (1999) destacan la importancia de la 
bipartición de los flujos ya desde etapas muy tempranas de 
evolución. Una parte inferior formada por un flujo granular 
(parte de la comente de alta densidad cargada con las partí
culas gruesas) evoluciona segregando las partículas finas 
por mexcla con el fluido ambiental y dilución en la parte 
delantera superior, y elutriación en la zona del cuerpo del 
flujo gravitativo, hasta desarrollar progresivamente una 
parte superior en verdadera suspensión turbulenta, bien 
expandida. No obstante, la evolución de facies propuesta en 
los trabajos mencionados, aunque aplicable para los térmi
nos de los depósitos asociados a las zonas de transferencia, 
transición canal-lóbulo y lóbulos tabulares, no ha conside
rado la transformación del flujo tras la incidencia con un
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obstáculo topográfico. Remacha et al. (en prensa ) han mos
trado que la transformación afecta básicamente a la región 
del flujo en suspensión turbulenta, mientras que el flujo gra
nular basal continuará su evolución deflectando siguiendo 
el eje de la cuenca, y evolucionando según la secuencia de 
facies de alta densidad propuesta por Mutti (1992).

La parte superior del flujo, tras encontrar la rampa se 
verá forzada a subir por ella. Los procesos asociados a la 
reestructuración de la corriente por reflexión del flujo han 
sido estudiados en laboratorio por varios autores (p. ej. 
Edwards, 1993, y referencias allí contenidas). Estos auto
res documentan la formación de bores internos, saltos 
hidráulicos en movimiento,que transfieren importantes 
cantidades de masa a través de la interfase entre (a) el flujo 
granular delantero ya depositado, o el fondo de la cuenca 
en ausencia del primero, y (b) la suspensión turbulenta del 
flujo primario no reflejado. Los bores se verán seguidos en 
un continuo hasta olas solitarias o saltos hidráulicos en 
movimiento con poca transferencia de masa, aunque sí de 
energía, pero decreciendo debido al comportamiento dis
persivo hasta su agotamiento.

En el Grupo de Hecho, a excepción de las megaturbidi- 
tas donde los fenómenos de reflexión están fuera de las con
sideraciones que aquí se ofrecen, los bores más energéticos 
inferidos tienen una naturaleza ondular, dando lugar a un 
depósito por tracción decantación -facies Fmod-1, constitui
do por formas de fondo de flujo combinado con morfología 
de ripples transieionales 2D/3D de longitud de onda distinti
vamente grande y paleoeorrientes divergentes respecto a las 
marcas de base del flujo primario basal. Los trenes de ripples 
pueden generar una repetición de hasta tres divisiones suce
sivas, estando las dos primeras comúnmente soldadas, mien
tras que la tercera, o segunda ya en algunos casos, se dispo
nen sobre una división delgada de lutitas limosas mal selec
cionadas (facies Fmod-4), depositadas durante los periodos 
de quiescencia entre bores ondulares por colapso del flujo 
primario con la energía severamente reducida tras ser toma
da por los bores. A medida que los bores son progresiva
mente más débiles transportan partículas de tamaño limo 
grueso a fino como máximo y generan divisiones gradadas 
bien calibradas (facies Fmod-2) que pasan a divisiones muy 
delgadas con láminas paralelas por selección por cizalla 
(shear sorting) -facies Fmod-3. Estas parejas de divisiones 
culminan ya frecuentemente en un intervalo de lutitas mal 
seleccionadas (Facies Fmod-4), más potente que los homó
logos situado entre las divisiones deFmod-1 y que va siendo 
progresivamente más potente y de grano más fino hacia 
techo. En los casos preservados se han podido identificar fre
cuentemente hasta dos repeticiones de pares Fmod-2/Fmod- 
3 (tres a lo sumo). Finalmente, el incremento de la tasa de 
decantación de la cola del flujo primario ya parado, conju
gado con el decrecimiento de la energía de las olas solitarias 
en tránsito desde cualquier margen, dará lugar al predominio 
de formación de términos lutíticos (Fmod-4) ya bien selec
cionados. A partir de este momento la decantación de estos

últimos términos será únicamente disturbada por el paso de 
algún salto hidráulico ya muy débil que depositará una lámi
na muy fina (Fmod-3), relativamente bien seleccionada y de 
materiales de grano sutilmente más grueso, hasta que la 
carga en suspensión se agotará depositando una división 
relativamente potente de arcillas (Fmod-4). Finalmente que
dará un residuo de suspensión formado por las partículas 
carbonáticas que, incapaces de flocular y con tasas de decan
tación ya muy bajas, generan las divisiones hemiturbidíticas 
que cierran cada evento.

Las características anteriores se han deducido a partir de 
ejemplos parcialmente preservados. En la práctica totalidad 
de los casos, tras los ripples (Fmod-1), dispuestos sobre 
facies primarias de alta densidad en la zona proximal de los 
lóbulos estancados, los sucesivos depósitos de facies Fmod- 
4 son altamente inestables y cada nueva división de grano 
relativamente más grueso (asociada al paso de un bore/ola 
solitaria) se destruye por liquefacción, alternando con perio
dos con comportamiento plástico (interbores), ambos proce
sos actuando sindeposicionalmente El conjunto resultante es 
una división gradada de gran espesor relativo (alcanzando 
valores superiores a la decena de metros), formada por una 
arenisca/limolita, mal calibrada y arcillosa que evoluciona 
hasta una potente división de arcillitas. Esta última grada, a 
su vez. hasta la hemiturbidita final. Distintivamente, la parte 
inferior arenoso-limosa contiene pequeños pseudonódulos 
gradados y fragmentos de láminas (Fmod-3) muy deforma
das (liquefacción). Como resultado se destruyen ias caracte
rísticas originales de las divisiones reflejadas.
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ABSTRACT

Miocene carbonates (Upper Tortonian-Lower Messinian) in Mallorca Island are composed of 
reef a! (Reef Complex) and shallow water carbonates (Santanyi limestone) that prograded across 
platforms surrounding paleoislands. The contact between the Reef Complex and the Santanyi 
Limestone is a subaerial erosion surface with Paleokarst features. The shallow-water carbonates 
beds both the lagoonal beds of the Reef complex and basal beds of the Santayf Limestone are 
affected by V-collapse structures produced by roof collapse of caverns developed in the 
underlying Reef Complex. Recent work on these carbonate platforms allows to propose a 
genetic model to explain the origin of these V-structures, that are related to early diagenetic 
processes induced by high-frequency sea-level fluctuations, the same sea-level fluctuations that 
controlled the facies architecture of the carbonate platforms.
Cave system, developed near the subaerial erosion surface during sea-level lowstands, collapsed 
during subsequent rise of sea level as result of increase of loading by accretion of the on lapping 
shallow-water carbonates. This gravitational collapse produced V-incasion structures when 
these beds were still not completely consolidated. The cave system developed by preferential 
dissolution of aragonite (mainly corals) in the reef front facies and coral patches existing in the 
underlying unit.

Keywords: paleokarst, Santanyi limestone, collapse structures, upper Miocene.

INTRODUCCIÓN

Los sistemas paleokársticos que afectan a las rocas car
bonatadas presentan una complejidad espacial, tanto lateral 
como vertical, que responde a su compleja historia de for
mación. La mayoría de los sistemas kársticos son epigené- 
ticos, y son el resultando de procesos sub-superficiales 
ocurridos durante periodos de exposición subaérea y de su 
posterior compactación y diagénesis. La escala, los tipos de 
porosidad y las complejidades espaciales de dichos siste
mas paleokársticos dependen de la solubilidad de la roca 
carbonatada, de las condiciones paleoclimáticas, del des
censo del nivel de base relativo (bien debido a una eleva
ción tectónica o a una caída del nivel del mar), así como al 
tiempo de exposición subaérea. Las elevaciones tectónicas 
producen una fracturación adicional que pueden, a su vez, 
controlar el desarrollo posterior del sistema kárstico.

La predicción de las heterogeneidades paleokársticas en 
rocas carbonatadas es fundamental en el campo de la 
Geología aplicada. Con métodos tradicionales de estudio 
de subsuelo, se hace muy difícil definir las escalas de 
arquitectura estratigráfica más pequeñas así como sus 
facies diagéneticas. La elaboración de modelos predictivos 
y su apiicabi 1 idad debe hacerse a partir del estudio de tales

fenómenos en afloramientos de calidad. La precisión pre- 
dictiva de dichos modelos es, en gran parte, función de la 
comprensión detallada de los factores genéticos que con
trolan la geometría, escala, red de poros y complejidades 
espaciales de los sistemas kársticos potenciales.

MARCO GEOLÓGICO

Las rocas carbonatadas del Mioceno superior de 
Mallorca afloran con exquisito detalle en los acantilados 
costeros del levante de la Isla, lo cual permite y facilita el 
estudio detallado en tres dimensiones de su arquitectura de 
facies, así como su evolución diagenètica (Figura 1). 
Dichos depósitos corresponden a plataformas calcáreo- 
dolomíticas tabulares que se hallan afectadas únicamente 
por algunas fallas y ligeros basculamientos ocurridos 
durante el Plioceno y el Pleistocene (Pomar et al., 1996). 
En ellos se han distinguido tres unidades deposicionales. 
La unidad inferior, definida en Mallorca como Calcisiltitas 
con Heterostegina a partir de datos de sondeos (Barón y 
Pomar 1985) corresponde a depósitos de plataforma some
ra y cuenca, y ha sido atribuida al Tortoniense Inferior 
(zona N16 de Blow) (Pomar et al., 1996). En la vecina isla 
de Menorca, donde esta unidad puede estudiarse con deta-
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Figura 1 Localización geográfica y situación.

lie en los afloramientos costeros, corresponde a una rampa 
rhodalgal (Obrador et al., 1992). La unidad intermedia está 
formada por un sistema arrecifal progradante atribuido al 
Tortoniense superior-Messiniense (zona NI7 de Blow). En 
Mallorca esta unidad está exquisitamente expuesta en los 
acantilados costeros y también se conoce a partir de nume
rosos sondeos (Pomar, 1991; Pomar y Ward, 1994, 1995, 
1999; Pomar et al,, 1996). La unidad superior, atribuida al 
Messiniense, contiene diversidad de facies, incluidas cali

zas oolíticas y estromatolíticas (Formación Calizas de 
Santanyí; Fornós y Pomar, 1984), dolomías y margas con 
yesos, y conglomerados de fan-delta. Aunque litofacies 
similares a las calizas oolíticas y estromatolíticas se atribu
yen al Messiniense como una unidad estratigráfica inde
pendiente en otras cuencas mediterráneas (Complejo 
Terminal Messiniense), en Mallorca esta atribución es más 
problemática. Ello se debe a que la progradación de la pla
taforma arrecifal (probablemente, entre las plataformas del 
Mioceno superior, la más extensa del área mediterránea 
con hasta 20 km de progradación) termina bruscamente 
con una caída importante del nivel del mar (Pomar et al., 
1996) y, en posición de cuenca, los depósitos coetáneos de 
los últimos episodios arrecifales se hallan recubiertos por 
depósitos dolomíticos con fauna salobre, sin que se conoz
can por encima depósitos de mar abierto atribuibles a una 
transgresión posterior Messiniense. La exacta atribución 
estratigráfica de las Calizas de Santanyí resulta problemá
tica pudiendo, en consecuencia, ser equivalentes tempora
les de algunos episodios arrecifales, aunque el problema no 
se halla resuelto (ver Pomar et ai, 1996 para una discusión 
sobre este aspecto).

Las estructuras de colapso kárstico que aquí se presen
tan, se han desarrollado tanto en las capas correspondientes 
al lagoon arrecifal como, y sobre todo, en la Unidad 
Calizas de Santanyí. (Fig. 2)
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Figura 2.- Localización de las estructuras de colapso en las capas de lagoon del sistema arrecifal. y diagrama de Weeler.
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Figura 3.- Modelo genético de las estructuras de colapso.

Geotemas 1(2), 2000



192 P. ROBLEDO Y L. POMAR

ORIGEN Y DESARROLLO DE LAS ESTRUCTU
RAS DE COLAPSO

Los primeros resultados de los trabajos actualmente en 
curso, permiten plantear un modelo para explicar el origen 
de las estructuras de colapso cárstico, que estaría relacio
nado con procesos diagenéticos inducidos por fluctuacio
nes del nivel del mar, las mismas que determinaron la 
arquitectura de facies de las plataformas carbonatadas 
(Pomar y Ward, 1991).

La arquitectura de facies.

Las unidades acrecionales de la plataforma arrecifal 
corresponden a secuencias deposicionales de alta frecuen
cia. En dichas secuencias se distinguen cuatro cortejos 
sedimentarios en relación a las partes específicas de los 
ciclos de nivel del mar, y que se definen en base a los cam
bios característicos en las formas de empaquetamiento de 
los cortejos de facies. Los cortejos sedimentarios de bajo 
nivel se formaron durante la fase inicial de ascenso del 
nivel del mar y consisten principalmente de facies arrecifa- 
les progradantes sobre delgados depósitos de talud; en 
dicho cortejo no existen depósitos de lagoon significativos. 
El cortejo sedimentario correspondiente a la fase de ascen
so del nivel del mar es volumétricamente el más importan
te. Está caracterizado por una importante agradación (sin 
retrogradación) de todos los cinturones de facies: lagoon, 
arrecife coralino de tipo barrera, talud arrecifal y depósitos 
de cuenca. Los depósitos de lagoon del cortejo agradante 
(transgresivo) recubren a los depósitos del cortejo de bajo 
nivel. Durante las fases de nivel del mar alto el sistema 
arrecifal progradó sobre depósitos de talud, que a su vez se 
acuñan y condensan en dirección a cuenca, sin que se con
serven depósitos de lagoon correspondientes a este cortejo 
sedimentario. Durante el descenso del nivel del mar, el sis
tema arrecifal progradó, descendiendo de forma progresi
va, sobre los depósitos de talud del cortejo anterior, dada la 
práctica inexistencia de depósitos de talud correspondien
tes a este cortejo sedimentario; tampoco se formaron depó
sitos de lagoon, dada la progresiva emersión de los depósi
tos correspondientes al cortejo sedimentario precedente

Génesis de las estructuras de colapso

Durante las bajadas del nivel del mar (Figura 3), el flujo 
de agua dulce de la capa freática, creó un sistema de caver
nas, cerca del nivel piezométrico, por disolución preferen
te del aragonito (principalmente corales) en las facies del 
frente arrecifal y parches coralinos de las facies de lagoon 
externo del precedente cortejo sedimentario agradante 
(Figura 2). Dichas cuevas se desarrollaron a poca profun
didad, por debajo de la superficie de erosión y cerca del 
nivel piazométrico. Durante el ulterior ascenso del nivel

del mar, las capas de lagoon interno se depositaron en pri
mer lugar sobre la superficie de erosión kárstica y, poste
riormente, el incremento de carga debido a la ulterior agra
dación de las capas de lagoon externo, resultado del pro
gresivo ascenso del nivel del mar, produjo las estructuras 
de colapso en “V” de las capas de lagoon, como conse
cuencia del desplome del techo de las cuevas anteriormen
te formadas en el núcleo arrecifal y parches coralinos del 
cortejo agradante anterior, cuando dichas capas no estaban 
todavía completamente consolidadas (Figura 3).

En la Unidad Calizas de Santanyí, estas estructuras de 
colapso cárstico son más abundantes y de mayor dimen
sión. Sin embargo presentan las mismas características 
genéticas que las que aparecen dentro del complejo arreci
fal: las capas básales, correspondientes a facies de plata
forma interna (depósitos de manglar y estromatolitos) 
colapsaron por la carga inducida por los depósitos subsi
guientes de plataforma somera abierta (calizas oolíticas). 
Estas estructuras de colapso se desarrollaron sobre el estre
cho cinturón correspondiente a las facies de barrera arreci
fal y parches coralinos de lagoon externo del cortejo agra
dante de la unidad arrecifal infrayacente.
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ABSTRACT

This article is a revision of the stratigraphic position of the petroleum mine on the Armancies 
Fm, lithostratigraphic unit in the Eocene of the Southpyrenean basin. The mine concesions for 
petroleum in the Broca district (Bergadä) as known since 1901 and the last is in the 1938. The 
Riutort mine is the major mine, worked since 1905 to 1916 and from 1936 to 1938. It has 385 
meters long of gallerys and was exploted 3.500 tons of bituminosus shales. Their stratigraphic 
position are the most lower position on the stratigraphic record of the Armancies Fm, confirms 
the anoxic subbaisin between Freser river and Josa.

Keywords: petroleum mine, Armancies Fm, Prepyrenean, Bergadä.

Des de molt antic es coneixen eis indicis de petroli al sòl 
de Catalunya, principalment a tota la zona que s’estén des 
de Figueres fins a la provincia de Lleida. A la zona 
Pirinenca s’hi coneixen despreniments d’hidrocarburs a: 
Pont de Molins i Sant Lloreng de la Muga (Alt Empordà), 
Sant Joan de les Abadesses, Campdevànol i Gombrèn 
(Ripollès), Falgàs, Baga, La Pobla de Lillet i Riutort 
(Berguedà). De fet, a fináis del segle XIX i principis del XX 
s’explota, de manera molt diferent a Factual, aquest petroli 
procedent generalment de margues bituminöses que aflora- 
ven a Fexterior i que posteriorment van èsser buscades a 
través de mines per treure’n un major benefici. Un exemple 
dar és la mina de Riutort, amb uns forns annexes i una 
fabrica situada a Bagá que n'extreia aquest preuat liquid.

L'exploració i explotació del petroli a principis del 
segle XX no era tal i coiti ara ia coneixem. En aquell temps, 
l’ùnica manera de conèixer l’existència era veient-lo aflo
rar, és per això que les primeres explotacions són sempre 
partint de la roca mare que el contenia, a través de pedreres 
o mines que s’explotaven amb mètodes d’acord a l’època. 
Aqüestes mines foren actives principalment entre principis 
de segle XX i fins acabada la Primera Guerra Mundial. A 
partir d’aquestes dates, els avanzos tècnics van fer que s’a- 
bandonés aquest sistema d’explotació ja que donava un 
baix rendiment i no podia cobrir una demanda cada vegada 
més important.

SITUACIÓ GEOGRÀFICA I GEOLÒGICA

La Fm. Armàncies pertany a la conca paleògena del 
Prepirineu català, que s’estén de ONO a ESE en franges 
més o menys paral leles, en general poc afectades per frac
tures, i que queden truncades per Fencavalcament del 
Pedraforca. El subjacent d’aquests materials és el

Garumniá, constituít per sediments continentals i lacus
tres. (veure Vergés et al 1994)

Definida com a margas azuladas de Sant Martí 
d'Armancies per Solé Sabaris (1958), s’estén des de 
Figueres a Bagá (100 km). El rang formal de Fm es deu a 
Pallí (1972), i Santamaria (1983) inclou a la Fm. Bagá 
(Solé Sugrañes i Mascareñas, 1970) dins d’aquesta Fm i 
diferencia 3 nivells: (1) Nivell de margues amb plecs de 
gravetat (slumping), desenvolupat sobre la calcarenita 
amb miliólids de la Fm Corones i sent el seu límit superior 
la superficie l’erosió del nivell de megabretxes, amb una 
potencia de 180 a 300 m. La seva part bassal presenta una 
alternanga d’argiles, margues negres i blaves i calcáries 
argiloses en bañes de 10 a 40 cm. Aquests mateixos nivells 
en troben afectats per plecs de gravetat amb eixos E-0 i 
despiagament cap el Sud. La seva coloració fosca es deu a 
la forta presencia d’hidrocarburs. (2) Nivell de margues 
amb megabretxes format per l’alternanga rítmica de mar
gues argiloses blau-grises i margues calcáries d’espessor de 
10 a 25 cm, on s’intercalen gresos centimétrics (turbidites 
terrígenes), olistólits decamétrics (La Pobla de Lillet) i 6 
capes de megabretxes bioclástiques amb calcarenita 
(megaturbidites) de fins a 56 m d’espessor que contenen 
blocs de plataforma de més 50 m de Uarg per 4 d’aleada. A 
la part baixa hi han slumps formats per esllavissaments deis 
marges, que es diferencien clarament del nivell inferior peí 
seu color ciar. La seva potencia arriba ais 370 m. (3) Nivell 
de margues superior, format per una alternanga monóto
na de margues argiloses i margues calcáries, amb un ciar 
predomini de les primeres, amb intercalacions de turbidites 
terrígenes i freqüents discordances intraformacionals. Té 
un espessor d’uns 330 m i el seu límit superior ve donat per 
la discordanga angular de la Fm. Campdevánol (turbidites 
de Ripoll).
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Figura 1.- Canvis laterals de les formacions eocenes: B- Fm. Bellmunt; T- Fin. Terrades; Co- Fin. Corones; S- Fin. Sagnari (I, II. Ill), 
O-Fm. Orpi; Ca-Fm. Campdevànol; A- Fin. Armàncies (l, II, III); Cd- Fm. Cadi; LP- Fm. La Peña .
Localitats: 1. Josa; 2. Bagá; 3. La Pobla de Lillet; 4. Montgrony; 5. Freser; 6. Ogassa; 7. Terrades. *  Posiciô de les mines.

Lateralment, passa a la Fm Terrades (Palli, 1972) cap 
l’Est i cap l’Oest a la Fm La Peña (Estévez, 1970). En la 
Fig. 1 s’ha représentât esquemàticament aquests canvis 
laterals i verticals.

La part baixa de la Fm s’interpreta com una conca res
tringida en un ambient de baixa energia, amb una forta acu
mulado de matèria orgànica en condicions euxiniques. Els 
moviments tectònics provoquen l’esllavissament deis mar
ges i la destrucció de les plataformes adjacents amb la 
incorporado de les megaturbidites a la conca (terratrèmols) 
causais pel moviment deis Pirineus durant la formado deis 
diferents mantells d’encavalcament. La seva edat és Cuisià 
mig a Lutecià inferior (Tosquella i Samsô, 1996).

Els principáis indicis d'hidrocarburs es donen a la part 
baixa de la Fm, en el cul de sac que forma la Fm entre el 
Freser i Josa (Fig. 1). El seu origen prové de la matèria 
orgànica o querogen, peça clau de la formado del petroli, 
continguda en les margues, que segons Permanyer et al. 
(1988) corresponen a restes d'esponges i d'equinoderms, 
foraminifers, algues filamentoses, dinoflagelats, restes de 
peixos i zoorestes indeterminats d'origen mari autôcton en 
el seu inici cap a la formado de petroli.

Mines de petroli:

Al Bergadà es té coneixement de 3 mines de petroli o 
de Pedia Bituminosa, dos al terme de Brocà i una a La 
Pobla de Lillet, de les quais en presenten! en aquest treball 
la posiciô de dues d’elles, ja que de la tercera solament en 
tenim referències. En el terme de Brocà, l’any 1901 es té 
coneixement d’almenys 10 sollicituds de concessions 
mineres per explotar asfalt, petroli o margues bituminoses.; 
existeix un altre boom de sol licituds l'any 1916 amb 8 
concessions fins arribar a l'any 1939 en que es tramita l'ul
tima, sent en total un minim de 31 sol licituds (arxius 
DGEM).

Destaca la Mina de Riutort (Brocà) per la seva produc- 
ció i temps d'explotació. Està situada a prop del nudi de 
Brocà d’on pren el nom, dins el terme municipal de 
Guardiola de Bergadà. Es tracta de l’explotaciô San Miguel 
de los Santos o més tard anomenada la concessió Tres her
manos, número 2.002. L’accès es duu a terme per la carre
tera B-402, que va de Guardiola de Bergadà a La Pobla de 
Lillet. Just en el punt quilomètric 4 s’agafa una pista que 
puja per l’esquerra de la riera de Gavarrós, o de Riutort.
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Després de recórrer uns 1.500 m s’arriba a un indret on hi 
ha un antic mur de pedra, que possiblement formava part 
de l’explotació, d’on surt un carni a l'esquerra que porta a 
la boca mina.

Estratigráficament, la boca mina s’obra a uns 62 m per 
sobra del nivell de micrites negres semislumpitzades i de la 
calcarenita del sostre de la Fm Corones. Aqüestes també 
contenen indicis d'hidrocarburs.

La seva historia s"inicia pels volts de l’any 1905, en que 
es va comentar a explotar les margues bituminöses mit- 
jangant una galeria interior. L’any 1906 es va constituir la 
societat Compañía Minera de Riutort, formada per Jules 
León Claviez i Gosselet i Philippe Petit Brice, o deis 
Francesos. L’empresa que posteriorment es va dedicar a 
l’explotació d'aquests productes a la zona va èsser La Cía 
Española de Aceites de Esquisto. Aproximadament es van 
extreure d’aquesta mina unes 3.500 tones de margues, que 
donaven una mitjana de 70 litres de petroli per tona.

El material extret es deixava assecar a Paire lliura per 
tal de perdre la humitat i posteriorment es destil lava a la 
Fábrica de Riutort, que estava situada al marge esquerre de 
la riera de Riutort. Va èsser construida l’any 1910 per la 
societat Compañía Minera de Riutort. Disposava de tres 
forns rotatoris i cinc retortes horitzontals cadascun. 
Actualment en queden pocs rastres. El producte resultant 
era un oli bituminös molt pobre que s’utilitzava básicament 
per a Penllumenat o per greixatge. Tractaments posteriors 
podien donar un petroli refinat de baixa qualitat.

Una altra fábrica en va situar prop del nudi urbà de 
Bagá, a tocar del carni que va al Santuari de Pallen 
S’anomenava La Petrolífera i va estar en funcionament 
durant els anys 1918-1919. Tenia dos o tres forns rotatoris 
de destil lacio i tres xemeneies de secció circular que esta- 
ven tapades per la part de dalt i disposaven d'una sortida de 
fums en la seva part superior. Actualment, aqüestes cons- 
truccions están destinades a habitatges i només en queda la 
xemeneia. En temps de la guerra civil, la Generalität de 
Catalunya tornà a explotar aquesta mina però al 1938 tan- 
caren per falta de rendiment. Varen treballar unes 10 per
sones.

Segons les análisis realitzats, la densitat del petroli de 
Riutort és de 0,941 g/cm3, el 16% deis productes 
destil laven per sota deis 300° C. Aquesta anàlisi indica que 
el material està molt biodegradat i per aixó presenta valors 
anómals en els isòtops del carboni. D'altra banda, el pre
domini d’aromàtics demostra que és un petroli immadur i 
originai per matèria de tipus algal i amorfa.

La boca de mina es va obrir paral lela a la direcció de 
capa 100/ 55° S. Consta d'una galeria principal de 134 m; 
paral lela a aquesta i situada més al Sud és troba una gale
ria secundària d’uns 70 m. Transversals a aqüestes s’obra 
una galeria que en direcció Sud que està parcialment tapia
da per embassar l’aigua que s’infiltra de la mina, i en direc
ció Nord conté quatre galeries petites d’extracció a favor de 
capa.. En total sumen uns 385 m de galeries.

Dins de la mina s’aprecia perfectament un augment de 
la presència d’hidrocarburs vers la base de la columna 
estratigràfica, que està formada principalment per margues 
microlaminades que presenten localment discordances 
intraformacionals.

Mina del carrilet al costat de la fàbrica de paper del 
Barrai (La Pobla de Lillet): intent fallit d’extraure pedra 
bituminosa per part de la Generalität de Catalunya als ini- 
cis de la Guerra Civil ( 1936). Aquesta mina se situa al cos
tat del Carrilet, via de 60 cm construïda en un principi pel 
transport de mercaderies (1911) entre Guardiola de 
Bergadà i Castellar de N'Hug, al darrera de la fàbrica de 
paper del Barrai.

Estratigràficament, la boca de mina se situa a uns 115 
m per sobre de les micrites, amb nöduls de silex, semis
lumpitzades i la calcarenita del sostre de la Fm Corones. La 
galeria es va obrir casi parai lela a la direccio de capa 
(80/55° S) durant un 10 m, amb una inclinacio d'uns 20°, 
per girar perpendicularment cap el Nord a tallar capa 
durant uns 8 m més, amb la mateixa inclinacio.

En l’interior de la mina no s’aprecia cap signe de l’e- 
xistència d’hidrocarburs, encara que exteriorment, en 
nivells estratigràficament més inferiors, la presència de 
matèria orgànica és prou evident.

La tercera mina , o Mina del torrent de la Font de l’avet 
(Soler i Oriola, 1997), es va explotar durant els anys 1911 
i 1912 per part de la Compania Minera de Riutort, pero pel 
que sembla sense èxit. Es desconeix la seva profunditat i al 
seva posicio estratigràfica.

CONCLUSIONS
Sembla prou evident que els nivells mes productius 

prospectais per les diferents mines, se situen molt a prop de 
la base de la Fm Armàncies, aproximadament a uns 50 m 
per sobre de la calcarenita que représenta el sostre de la Fm 
Corones. Els intents realitzats en posicions estratigràfiques 
superiors han donat résultats negatius, sent el tram pros
pectât la subconca anoxica desenvolupada entre el riu 
Freser i la poblaciö de Josa (Fig. 1).
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Nota sobre la estratigrafía y estructura del Terciario del sector 
oriental de la cuenca del Ebro (NE de España)
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ABSTRACT

Detailed geological mapping of thin isochronous levels of limestone and gypsum has allowed 
the establishment of the Supra-Salt Tertiary Continental stratigraphy in the eastern Ebro Basin 
(Central Catalonia). Six chronostratigraphical units have been distinguished, including materials 
denuding from the denudation, mainly between Upper Priabonian and Middle Stampian, of 
both Pyrenees and Catalan Coastal Ranges. The stratigraphic units have been correlated with the 
Barbastro and Peralta Formations, located in the western part of the study area. As a result, a 
sketch that illustrates the evolution of the basin in this sector has been constructed. This sketch 
shows a regression of evaporites towards the east, where the Catalan Ranges and Pyreneen 
aluvial Systems almost merge.
In the study area, three ENE-WSW trending structures have been observed: the Cardona 
Anticline, the Castelltallat-Suria Structures and the Salient Thrust. The thrusts detach along the 
underlying salt level. The marker levels mapped have revealed the geometry of the structures 
observed in the region, which correspond to folds and thrusts that follow different directions and 
join in the Sanauja Anticline.

Keywords: Ebro Basin, Pirenees, continental Tertiary, foreland basin, thrust.

En el sector oriental de la Cuenca del Ebro, en la parte 
central de Cataluña, la cartografía detallada de niveles de 
calizas y yesos de escasos metros de espesor considerados 
como isócronos, ha hecho posible la correlación entre 
diversos sectores de la sucesión estratigráfica continental 
terciaria suprasalina. Una síntesis de esta cartografía se 
presenta en la figura 1. Además de la elaboración de la car
tografía geológica, se han levantado 5 columnas estratigrá- 
ficas tipo que son: las de Calaf, Castelltallat, Cardona, 
Súria y Sallent (Fig. 2) y se han realizado varios cortes geo
lógicos de las principales estructuras de este sector.

La sucesión estratigráfica más septentrional es la de 
Cardona, que es la de mayor espesor (1.700 m) y constitui
da casi exclusivamente por facies siliciclásticas. En esta 
misma sección afloran los materiales más antiguos del área 
estudiada que corresponden a las sales de la Fm. Cardona 
(Priaboniense medio-superior). La columna de Calaf, es la 
más occidental y presenta un importante desarrollo de 
yesos, mientras que más al Este, en la columna de 
Castelltallat. destaca la abundancia de calizas. Las colum
nas de Súria y Sallent se caracterizan por la existencia dp 
niveles lutíticos con intercalaciones de delgadas capas de 
calizas.

A partir de la cartografía geológica y de las columnas 
estratigráficas se han distinguido seis unidades cronoestra-

tigráficas (Figs. 1 y 2) que comprenden materiales, de 
variada litología, procedentes de la denudación de los 
Pirineos y las Cadenas Costeras Catalanas, entre el 
Priaboniense superior y el Estampiense medio (Riba et al., 
1975; Arbiol y Sáez, 1988; Anadón et al., 1987, 1989; Feist 
et al., 1991). La correlación entre estas unidades cronoes- 
tratigraficas y las unidades liíoestratigráficas, definidas en 
este sector de la Cuenca del Ebro por diversos autores 
(véase Sáez, 1987), se muestra en la figura 2. Estas unida
des se han podido correlacionar con la Formación 
Barbastro, definida en sectores más occidentales. La uni
dad más alta de este trabajo (Unidad 6) ha podido ser corre
lacionada con la Formación Peralta, estudiada al NE de 
Monzón (Lérida) por Senz y Zamorano (1992). Como con
secuencia del presente estudio se ha elaborado un esquema 
de la evolución de la Cuenca del Ebro en este sector, que 
muestra la regresión de las evaporitas hacia el Este, a la vez 
que prácticamente se unen en esta zona los sistemas alu
viales pirenaico y costero-catalán.

En este sector de la Cuenca del Ebro ya habían sido rea
lizados algunos trabajos locales sobre la estructura de la 
zona, así como sobre sus relaciones con el marco regional 
de los Pirineos en el que se encuentra inmersa (Muñoz et 
al., 1986; Sans et al., 1996 a y b; Sans y Vergés, 1996). En 
la zona de estudio se han observado tres bandas de estruc-
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Figura 1 Mapa geológico de la zona estudiada. En la leyenda se representan las unidades cronoestratigráficas definidas en este tra
bajo, la litología por orden de importancia dentro de cada unidad es la siguiente: C: Fm. Cardona (sales y yesos), Ul: Yesos, margas, 
calizas, lutitas y areniscas; U2: Margas, lutitas, calizas, areniscas y yesos predominantes hacia el SW; U3: Lutitas, calizas, margas, yesos 
y areniscas predominantes hacia el Norte; U4: Areniscas, cedizas, lutitas y yesos predominantes hacia el SW; U5: Areniscas, lutitas, cali
zas, margas y yesos predominantes hacia el SW; U6: Areniscas, conglomerados, lutitas, calizas y margas; Q: Cuaternario. Situación en 
figura Ib.
(a) Corte geológico por el Anticlinal de Cardona, (b) Corte geológico por la Estructura de Castelltallat-Súria. (cj Corte geológico por 
el Cabalgamiento de Sallent.

turas ligadas a los Pirineos, de dirección ENE-WSW, que 
son el Anticlinal de Cardona, la Estructura de Castelltallat- 
Súria y el Cabalgamiento de Sallent (Fig. 1), que utilizan 
como nivel de despegue los materiales salinos infrayacen- 
tes. La cartografía de los niveles guía ha puesto de mani
fiesto la geometría de estas estructuras, correspondientes a 
pliegues, cabalgamientos y retrocabalgamientos, que con
fluyen en el Anticlinal de Sanaüja, situado al Oeste del área 
de estudio. Además ha sido posible establecer las relacio
nes temporales entre estas estructuras.
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Ebro (Modificado de Sáez, 1987) con la posición de los límites de las unidades cronoestratigráficas definidas en el presente trabajo. La 
posición de las columnas estratigráficas está representada por las líneas A, B. C, D y E.
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Relación entre los conglomerados oligocenos y las estructuras 
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ABSTRACT

Three stratigraphic units have been distinguished in the uppermost Eocene)?) - Oligocene 
conglomerates that occur close the southern border of the Axial Zone of the Pyrenees. These 
tertiary formations fossilized downward-verging thrusts of the leading edge of the Axial Zone 
antiformal stack (Nogueres Zone), but were affected by late synsedimentary shortening 
expressed as large-scale buckle folding and high-angle thrusts and backthrusts.

Keywords: Nogueres Zone, Pyrenees, Tectonics-sedimentation, Oligocene.

Este trabajo tiene como objeto las relaciones entre los 
conglomerados de edad Eoceno superior(?) - Oligoceno y 
la deformación tardía en el borde meridional de la Zona 
Axial del Pirineo central. La Zona Axial constituye un api- 
lamiento antiforme de láminas cabalgantes desplazadas 
hacia el sur que incorporan el basamento hercínico y una 
cobertera estefano-pérmica y triásica (Choukroune et al., 
1989; Muñoz, 1992). La unidad superior de este apila- 
miento corresponde a la Zona de les Nogueres, caracteriza
da por escamas cabalgantes en forma de tetes plongeantes 
(Seguret, 1972). Al sur y estructuralmente por encima de 
éstas, la Unidad Surpirenaica Central (USC) incorpora 
rocas carbonáticas del Jurásico-Cretácico (Fig 1A). En la 
transversal del Noguera Pallaresa, próxima al perfil 
ECORS-Pirineos, el límite norte de la USC corresponde al 
retrocabalgamiento de Morreres (Muñoz, 1992). Más al 
oeste, en la zona de estudio (valles de Manyanet y 
Flamisell), las formaciones del Jurásico y Cretácico de la 
USC yacen mediante un contacto tectónico sustractivo, a 
menudo subhorizontal, sobre materiales triásicos de las 
escamas de les Nogueres (Fig. 1).

Discordantes sobre cualquiera de estas unidades se 
hallan los conglomerados de Pobla de Segur (Rosell y 
Riba, 1966), de edad tardieocena en los afloramientos 
meridionales (área de Pobla de Segur) y esencialmente oli- 
gocena en los más septentrionales (cuenca de Senterada, 
Fig. 1) (Rosell y Riba, 1966; Mellere y Marzo, 1992). Este 
estudio se centra en la cuenca de Senterada, en la que se 
han diferenciado tres unidades estratigráficas discordantes 
entre sí (O,, 0 2 y 0 3). La inferior, O,, no descrita previa
mente, está restringida a afloramientos de pequeñas dimen
siones entre las localidades de Perves y Sarroca de Bellera. 
Se compone esencialmente de brechas de provinencia 
local, con cantos calcáreos mesozoicos en su mayor parte,

aunque en los afloramientos más orientales presenta cantos 
triásicos y devónicos, hecho coincidente con la proximidad 
de las unidades de les Nogueres (área de Sarroca de 
Bellera). Su potencia máxima preservada es de 250 m. La 
unidad 0 2está integrada por conglomerados de cantos triá
sicos y paleozoicos, derivados de las escamas de les 
Nogueres, y tiene una potencia máxima de 900 m. Equivale 
al grupo de Senterada de Mellere y Marzo (1992). La uni
dad superior 0 3 presenta cantos paleozoicos de grandes 
dimensiones derivados de la Zona Axial, tiene un espesor 
máximo preservado de 430 m, y equivale al grupo de Antist 
de Mellere y Marzo (1992). El conjunto de estas tres uni
dades se dispone en onlap hacia el norte y hacia el sur 
sobre el substrato pre-terciario, definiendo un paleovalle. 
Por su posición estratigráfica respecto a los conglomerados 
de Pobla de Segur, las unidades 0 2 y 0 3 pueden atribuirse 
al Oligoceno, mientras que para la unidad O, no puede des
cartarse que su edad incluya todavía el Eoceno superior.

En los cortes de la Fig. 1 se reflejan tanto la disposición 
volcada de las escamas de les Nogueres como el contacto 
substractivo sobre el que yace el Jurásico-Cretácico de la 
USC. Los depósitos conglomeráticos oligocenos (a partir 
de 0 |)  recubren las estructuras básales de estas unidades 
tectónicas, pero están afectados por deformaciones poste
riores. El corte IB, que discurre por el valle del Flamisell, 
muestra la geometría en paleovalle de los depósitos con
glomeráticos 0 2 y 0 3, con eje de oeste a este y con un des
nivel escalado en onlap superior a 1 lOOm. Las capas con- 
glomeráticas de 02 están plegadas en sinclinal, resultado 
de un acortamiento sinsedimentario del paleovalle, al que 
se asocian discordancias progresivas. Asociado al plega- 
miento se encuentra un retrocabalgamiento de salto deca- 
métrico. La unidad conglomerática más alta (03) se dispo
ne ya subhorizontal.
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Conglomerados terciarios (0 -|, O2, O3)

Dolomías y calizas del Jurásico- 
Cretácico inferior

I A i Margas, yesos, lutitas y calizas. 
1 1 (Keuper y Muschelkalk)

Areniscas y conglomerados 
ÍBuntsandsteinl
Areniscas rojas 
(Fm. Peranera, Pérmico)
Calizas, lutitas y carbones 
(Fm. Malpás, Estefaniense)

Vulcanitas
(Fm. Erill Castell, Estefaniense) 

a  a  Brechas y conglomerados.
(Fm. Aguiró, Estefaniense)

Zócalo hercínico

B
S-N

c
ZONA DE LES NOGUERES

UNIDAD SURPIRENAICA ^  Z0NA AXIAL

F ig ur a  1 A: Esquema geológico de situación de la zona estudio, en el borde meridional de la Zona A.xial pirenaica. B y C: Cortes geo
lógicos transversales.
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El corte 1C, en el valle del Manyanet, presenta una 
estructura algo más compleja, aunque similar en lo esen
cial. En él aflora la unidad 01. Esta unidad estratigráfica 
está truncada por un sistema de cabalgamientos de alto 
ángulo vergentes al sur, a efecto de los cuales llega a dis
ponerse localmente con buzamiento subvertical. La unidad

Figura 2.- Restitución secuenciaI del corte 1C que ilustra la evo
lución tectono-sedimentaria de la Zona de les Nogueres y secto
res adyacentes en el Eoceno terminali?) -  Oligoceno.

02 fosiliza los cabalgamientos, aunque, al igual que en el 
corte anterior, muestra una disposición sinformal. La uni
dad 03 es erosiva sobre la subyacente, definiendo un 
nuevo paleovalle encajado sobre ella y sobre el substrato 
pre-terciario, y no está plegada (Fig. 1C).

La evolución tectono-sedimentaria de la región se sin
tetiza en la figura 2, partiendo de una situación posterior al 
emplazamiento de las unidades de les Nogueres (estadio a). 
El estadio b representa la sedimentación de 01, simultánea 
a la actividad de los cabalgamientos de alto ángulo. El esta
dio c corresponde a la sedimentación y plegamiento de la 
unidad 02, que desborda en onlap la unidad anterior, supe
rando un desnivel de 500m. La parte norte del depósito 02 
será erosionada configurando el paleovalle donde se acu
mula la unidad 03, que hacia el norte llega a cubrir el 
cabalgamiento de Castellgermá (estadio d). Su disposición 
registra el cese de la actividad deformativa.

El acortamiento total registrado por los materiales con- 
glomeráticos del Eoceno terminal(?) - Oligoceno es de 
unos 300-350 m. A este valor puede añadirse los 400 m de 
acortamiento que causan los retrocabalgamientos que exis
ten al sur de la unidad de Erta (Figs. 1 B y C), presumible
mente formados también durante esta época. Este acorta
miento es modesto en comparación con la traslación en 
secuencia de bloque inferior de las principales láminas 
cabalgantes del Pirineo meridional, pero representa un tes
timonio de la deformación interna en el traspaís de esas 
láminas.
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Sistemas de Delta y Plataforma en la Cuenca De Guadix 
(Mioceno Superior, Cordillera Bética): El registro estratigrafía) 
de Regresiones Forzada y Normal

J.M. Soria1, J. Fernández2 y C. Viseras2

1 Dpto. de Ciencias de la Tierra, Universidad de Alicante, Apdo. Correos 99, 03080 Alicante, jesus.soria@ua.es
2 Dpto. de Estratigrafía y Palentología, Universidad de Granada, Campus de Fuentenueva s.n., 18071 Granada, jferdez@goliat.ugr.es, 

viseras@goliat.ugr.es

ABSTRACT

The marine deposits outcropping in the Cuadix Basin (Betic Cordillera) are composed by three 
Upper Tortonian stratigraphic units. The two uppermost units (units II and III) have been 
interpreted as highstand and lowstand system tracts, respectively. Unit III is composed by two 
coeval shallow marine depositional systems: Cilbert-type delta and shelf. Both systems lie on the 
slope and deep pelagic deposits o f Unit II. The sharp shallowing recorded between units II and 
III allows us to draw a relative sea-level fall triggered by a stage o f fast tectonic uplift o f the area. 
This sea-level fall carried out a basinward displacement o f the coast-line, so defining a 
tectonically-forced regression in thetransition between units II and III. After that forced 
regression,the increasing sediment supply/ subsidence ratio gave way to a normal regression 
under lowstand conditions. This period is recorded by five stages o f deltaic progradation and 
shelfal aggradation.

Keywords: Cilbert-type delta, shelf, regression, late M iocene, Cuadix Basin

CONTEXTO GEOLÓGICO

La Cuenca de Guadix es una cuenca intramontañosa 
situada en el sector central de la Cordillera Bética. El basa
mento de la cuenca está formado por unidades premiocenas 
tanto de las Zonas Internas (al sur) como de las Zonas 
Externas (al norte). Desde el punto de vista tectónico está 
limitada por sistemas de fallas extensionales, responsables 
de importantes movimientos de levantamiento relativo de 
los relieves circundantes y de la subsideneia en el interior 
de la cuenca (Soria et al., 1998). Los sedimentos que la 
rellenan han sido separados en seis unidades estratigráficas 
limitadas por discontinuidades de rango cuencal 
(Fernández et al., 1996 a y b; Soria et al., 1999), y que 
abarcan temporalmente desde el Mioceno superior hasta el 
Cuaternario. Las tres primeras unidades (I. II y III) se depo
sitaron en condiciones marinas durante el Tortoniense 
superior, mientras que las tres últimas (IV, V y VI) corres
ponden a la etapa de sedimentación continental, desarrolla
da desde el Turoliense superior hasta el Cuaternario. En 
relación con las unidades marinas, los datos previos 
(Fernández et al., 1986 a; Soria et al., 1999) permiten inter
pretar la Unidad I como un cortejo transgresivo (TST), la 
Unidad II como un cortejo de nivel alto (HST) y la Unidad 
III como un cortejo de nivel bajo (LST). El presente estu
dio se centra en la Unidad III, que muestra sus principales

afloramientos en el margen norte de la Cuenca de Guadix, 
más concretamente en el sector comprendido entre las 
localidades de Alicún de Ortega y Dehesas de Guadix.

ARQUITECTURA ESTRATIGRAFIA Y ANÁLISIS 
DE FACIES DE LOS SISTEMAS DE DELTA Y PLA
TAFORMA

En el área estudiada, la Unidad III está representada por 
dos sistemas deposicionales que cambian de facies entre sí, 
uno marginal, correspondiente a un delta de tipo Gilbert y 
otro situado en una posición más central de la cuenca, y 
que corresponde a la sedimentación en un ambiente de pla
taforma (Fig. 1A). Ambos sistemas reposan, mediante una 
discontinuidad estratigráfica, sobre sistemas de talud y 
cuenca pelágica de la Unidad II.

El sistema deltaico forma un cuerpo de conglomerados 
y arenas, de 55 m de espesor, directamente adosado a las 
fallas que limitan el basamento y la cuenca. A su base se 
sitúan las margas pelágicas con turbiditas de la Unidad II. 
Su geometría consiste en un apilamiento de clinoformas 
progradantes donde se reconocen 5 unidades de morfología 
sigmoidal separadas por superficies localmente erosivas, 
que representan los límites entre las principales fases de 
construcción deltaica. Tanto el espesor como la diferencia 
de altura entre el topset y bottomset de estas unidades dis-
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minuyen en la vertical, formando en conjunto una megase- 
cuencia de espesor decreciente hacia arriba. Dentro de cada 
una de las unidades se han diferenciado 5 asociaciones de 
litofacies. En el bottomset se reconocen dos tipos de facies: 
A) cuerpos lenticulares de base plana y techo convexo 
compuestos por brechas soportadas por la matriz y organi
zados en secuencias granocrecientes, que se interpretan 
como lóbulos de debris flow, y B) cuerpos tabulares y len
ticulares de bajo relieve y gran continuidad lateral forma
dos por arenas masivas con laminación horizontal, inter
pretados como lechos turbidíticos depositados por procesos 
de grain flow. En el foreset se ha diferenciado un sólo tipo 
de facies: C) extensas láminas sigmoidales, que se dispo
nen en downlap sobre las facies A o B indistintamente, for
madas por bancos de conglomerados clastosoportados con 
imbricación pendiente abajo y bloques de tamaño métrico 
situados en la terminación inferior de las láminas sigmoi
dales; estas facies se intrepretan como capas generadas 
principalmente por flujos tractivos y episódicamente por 
procesos de rodamiento de grandes bloques a favor de la 
pendiente del foreset. En el topset se han separado dos 
facies: D) cuerpos canalizados de conglomerados masivos 
con base erosiva sobre la parte alta de las clinoformas del

foreset, interpretados como canales de transferencia proce
dentes directamente de las áreas de alimentación del delta, 
y E) capas tabulares subhorizontales que recubren las lámi
nas sigmoidales del foreset; cada una de ellas define un 
ciclo granodecreciente hacia arriba compuesto por tres 
intervalos: E, (inferior) dominado por margas masivas bio- 
turbadas, E2 (intermedio) arenas con ripples de oleaje, y E3 
(superior) conglomerados de clastos bien redondeados con 
frecuentes perforaciones de litófagos y balánidos adosados. 
En conjunto, las facies E se interpretan como depósitos de 
playa generados en el topset del delta; las facies E,, E2 y E3 
representan, respectivamente, subambientes de shoreface 
inferior, shoreface superior y foreshore.

El sistema de plataforma forma un cuerpo de morfolo
gía tabular, de 33 m de espesor, compuesto por una alter
nada de arenas y margas que reposa mediante una superfi
cie neta sobre las margas pelágicas de la Unidad II. 
Puntualmente entre estas margas y los depósitos de plata
forma suprayacentes aparece un cuerpo de conglomerados 
de morfología canalizada, al que denominamos conglome
rado basal. Los depósitos de este sistema de plataforma se 
organizan en una megasecuencia de espesor decreciente 
hacia arriba, compuesta por cinco secuencias estrato y gra-

Figura 1.-/4: Geometría y distribución de fascies de los sistemas de delta y plataforma. B: Historia regresiva del margen norte de la 
Cuenca de Guadix.
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nocrecientes. Dentro de cada una de estas últimas se reco
noce un apilamiento de ciclos elementales compuesto por 
dos intervalos; uno de arenas, constituido tanto por lito- 
clastos (idénticos en su litologia a los clastos del delta) 
como por bioclastos de organismos marinos someros (frag
mentos de braquiópodos, pectínidos, briozoos, algas rojas 
y equinodermos), y otro de margas caracterizado por fre
cuentes foraminíferos bentónicos (Alimonia) y en menor 
proporción por ostrácodos y foraminíferos planctónicos. 
Algunos pequeños canales conglomeráticos con secuencia 
interna granodecreciente están intercalados en el interior de 
la sucesión de arenas y margas; éstos presentan una com
posición litològica similar al conglomerado basai antes 
descrito, si bien tanto la dimensión de los canales como el 
tamaño de los clastos es mucho menor. La sucesión de are
nas y margas se interpreta en conjunto en un ambiente de 
plataforma marina somera. Los intervalos arenosos corres
ponden a episodios de sedimentación clástica, generados a 
partir tanto del retrabajamiento de organismos marinos 
someros como de la incorporación de fragmentos de rocas 
durante las fases de alta actividad del delta. Los intervalos 
margosos corresponden a episodios de sedimentación pelá
gica dominante, con un amplio dominio de microorganis
mos bentónicos someros y escasos aportes de fragmentos 
de rocas depositados durante las fases de baja actividad del 
delta. Por último, los canales conglomeráticos se interpre
tan como eventuales flujos tractivos subacuosos que 
comienzan en el basamento aflorante en el margen de la 
cuenca y que alcanzan, a través del delta, la parte más 
interna de la plataforma.

A raiz de lo expuesto se puede deducir una evolución 
sedimentaria paralela de los sistemas de delta y de plata
forma. Las cinco unidades separadas por superficies erosi
vas dentro del delta son equivalentes a las cinco secuencias 
estrato y granocrecientes de la plataforma. El espesor de 
los foresets de las unidades deltaicas decrece hacia arriba, 
en coincidencia con la tendencia de espesor decreciente de 
las secuencias de la plataforma. A partir de estas relaciones 
se deduce que las cinco fases principales de progradación 
deltaica se correlacionan con otras cinco fases de agrada
ción en la plataforma. Dentro de la cada una de estas fases, 
los bancos individuales de conglomerados del foreset del 
delta son equivalentes a los ciclos elementales arena-marga 
reconocidos en la plataforma. El depósito de los bancos de 
conglomerados tiene lugar durante los episodios de activi
dad deltaica, representados en la plataforma por el interva
lo arenoso de los ciclos elementales. Las superficies de 
estratificación que separan los bancos de conglomerados se 
interpretan como episodios de baja o nula actividad deltai
ca, coincidentes en la plataforma con el intervalo margoso 
de los ciclos elementales; este último indica una escasa 
entrada de aportes clásticos a la cuenca, lo que permite un 
desarrollo dominante de sedimentación pelágica.

REGRESIONES FORZADA Y NORMAL

A patir, tanto de la relación entre la Unidad II y la 
Unidad III, como de la evolución de esta última, se puede 
reconstruir la historia regresiva del margen de cuenca aquí 
estudiado (Fig. IB). Esta puede ser sintetizada en tres eta
pas evolutivas principales.

La primera corresponde al depósito de la Unidad II en 
un contexto de nivel del mar alto (HST), que representa la 
máxima extensión del mar en la Cuenca de Guadix (Soria 
el al., 1999). La Unidad II está representada por sistemas 
de plataforma en el margen de la cuenca y de cuenca pelá
gica en el centro; entre ambos se sitúa un sistema de talud 
con turbiditas y slumps.

La segunda coincide con un levantamiento tectónico 
general de la cuenca, a raiz del cual se generaron las fallas 
extensionales representadas en el área estudiada. Este 
levantamiento fue más acentuado en el margen de la cuen
ca, quedando el basamento y el sistema de plataforma de la 
Unidad II emergidos y sometidos a erosión; el centro de la 
cuenca, también levantado, pero con menor magnitud que 
el margen, registró una caída relativa del nivel del mar. 
Este episodio tectónico queda registrado estratigráficamen- 
te por, 1) un desplazamiento de la línea de costa hacia el 
interior de la cuenca causado por la caída del nivel del mar 
-regresión forzada-, 2) la sedimentación del conglomerado 
basal de la Unidad III, resultado de la primera entrada de 
aportes a la cuenca procedentes de nuevos relieves del 
basamento aflorantes en el margen, y 3) la formación de la 
discontinuidad que limita las unidades II y III o superficie 
basal de la regresión forzada.

La segunda coincide con un levantamiento tectónico 
general de la cuenca, que generó las fallas extesionales 
representadas en el área estudiada. Este levantamiento fue 
más acentuado en el margen de la cuenca, quedando el 
basamento y el sistema de plataforma de la Unidad II emer
gidos y sometidos a erosión; el centro de la cuenca, tam
bién levantado pero con menor magnitud que el margen, 
registró una caída relativa del nivel del mar. Este episodio 
tectónico queda registrado estratigráficamente por, 1) un 
desplazamiento de la línea de costa hacia el interior de la 
cuenca causado por la caída del nivel del mar -regresión 
forzada-, 2) la sedimentación del conglomerado basal de la 
Unidad III, resultado de

la primera entrada de aportes a la cuenca procedentes 
de nuevos relieves del basamento aflorantes en el margen, 
y 3) la formación de la discontinuidad que limita las uni
dades II y III o superficie basal de la regresión forzada.

La tercera etapa está representada por el depósito de la 
Unidad III en un contexto de nivel del mar bajo (LST), 
correspondiente a la mínima extensión del mar en la 
Cuenca de Guadix. Durante esta etapa, las cinco fases de 
progradación deltaica producen un desplazamiento de la 
línea de costa hacia la cuenca -regresión normal- como 
consecuencia de la erosión de los relieves del basamento y
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la consiguiente entrada de aportes. El progresivo aumento 
en la relación volumen de aportes/tasa de subsidencia es 
responsable de la disminución del espacio de acomodación 
disponible en el delta y en la plataforma.
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ABSTRACT

A longitudinal WNW-ESE cross-section through the Graus-Tremp basin (southern Pyrenees) 
shows the geometry o f several N-S structures contemporary with the eocene marine sediments. 
The main anticlines (Boltaha, Mediano and the southern prolongation o f Turbôn) show a 
regional detachment level at the Triassic marls and evaporites. Some o f them are associated with 
west-verging thrusts. A minor thrust-and -fo ld  system (Arro-Los Molinos) involve the upper 
turbiditic systems. The relationships o f structures with the syn-tectonic sedimentation allows to 
decipher the kinematics o f the structures within the basin.

Keywords: syn-tectonic sedimentation, fold, thrust, Eocene, Pyrenees

INTRODUCCIÓN

La geometría de los sedimentos sintectónicos (growth 
strata) es tina de las herramientas fundamentales para 
determinar la cinemática de las estructuras. En el caso de 
cuencas marinas, la dalación de la sedimentación sintectó
nica permite además asignar velocidades a los movimien
tos de las distintas estructuras y determinar la evolución de 
las cuencas sedimentarias. En este sentido, la cuenca de 
Graus-Tremp, situada en la zona sur-pirenaica ofrece bue
nas posibilidades debido a sus condiciones de afloramien
to, a la existencia de sedimentación marina continua duran
te buena parte del Eoceno y a la disponibilidad de datos de 
sísmica de reflexión y sondeos mecánicos.

En este trabajo se presenta un corte longitudinal de la 
cuenca de Graus-Tremp para determinar la geometría de 
las unidades sintectónicas y la cinemática de los pliegues 
transversales a la misma. Para su realización se han utiliza
do datos de perfiles de sísmica de reflexión, sondeos pro
fundos y geología de superficie, realizando cartografías 
geológicas de detakle en algunas zonas de especial interés.

SITUACIÓN GEOLÓGICA

La cuenca de Graus-Tremp presenta una geometría 
alargada en dirección WNW-ESE. Sus límites norte y sur 
son estructuras de dirección pirenaica, y en su interior apa
rece una serie de estructuras transversales, de dirección 
aproximada N-S, contemporáneas con la sedimentación 
eocena en el surco sur-pirenaico. Hacia el norte la cuenca 
de Graus -Tremp está limitada por el manto del Cotiella y 
el anticlinal de Sant-Corneli (unidad mesozoica de

Cotiella-Bóixols). Hacia el sur el límite de la cuenca eoce
na es el cabalgamiento del Montsec (Fig. 1), que aflora en 
el entorno de los ríos Noguera Pallaresa y Noguera 
Ribagorzana. Hacia el oeste la traza del cabalgamiento del 
Montsec desaparece bajo los conglomerados oligo-mioce- 
nos de Graus (Fig. 1). Algunos autores proponen que este 
cabalgamiento se continuaría en el anticlinal de Mediano, 
que constituiría una rampa lateral del mismo. Por el oeste 
la cuenca de Graus-Tremp termina en el anticlinal de 
Boltaña. Al oeste de este último se encuentra la cuenca tur- 
bidítica de Jaca (Puigdefábregas, 1975).

La estructuración general de la Cadena Pirenaica en 
este sector presenta dirección WNW-ESE, con los dos sis
temas de cabalgamientos de cobertera citados anterior
mente: Cotiella-Bóixols y Montsec. Hacia el norte se sitú
an los cabalgamientos de zócalo que constituyen el apila- 
miento antiformal de la zona axial pirenaica. Además, den
tro de la cuenca eocena aparecen estructuras de dirección 
variable entre N-S y NNW-SSE, algunas de las cuales 
constituyen los límites de distintas unidades estratigráficas 
dentro de la cuenca de Graus-Tremp.

ESTRATIGRAFÍA

La zona estudiada presenta una serie mesozoica com
puesta fundamentalmente por materiales marinos de edad 
Jurásica y Cretácica. Su espesor máximo es de varios miles 
de metros en la zona oriental, correspondiente al bloque 
superior del cabalgamiento del Montsec y mínimo (menos 
de 500 metros) en el sector occidental (bloque superior del 
cabalgmiento de las Sierras Exteriores Aragonesas). El 
tránsito Cretácico-Terciario se sitúa dentro de las denomi-
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Figura 1.- Esquema geológico de la cuenca de Tremp-Graus.

nadas facies Garumn (Formación de Tremp), cuyo espesor 
también varía desde más de 1000 m en el corte de la 
Noguera Pallaresa a menos de 100 m en las Sierras 
Exteriores.

La sedimentación eocena comienza con la denominada 
caliza de alveolinas, de edad Ilerdiense en gran parte del 
ámbito surpirenaico. Sobre ella se dispone una serie de pla
taforma que pasa lateralmente hacia el oeste a sistemas tur- 
bidíticos. Son los denominados alogrupos de Fígols, 
Castilgaleu, Castissent y Santa Liestra (Mutti et al., 1988) 
y los de la zona de Ainsa, Banastón y San Vicente (Ainsal, 
Ainsa2, Morillo y Guaso). Sobre los materiales del Eoceno 
marino se sitúan los depósitos continentales correspon
dientes al denominado Delta del Sobrarbe (Mutti et cil., 
1988), y sobre ellos el Grupo de Campodarbe, de origen 
fluvial y edad Eoceno superior (Puigdefábregas, 1975).

ESTRUCTURA

En este trabajo se ha realizado un corte de dirección 
WNW-ESE, paralelo al eje de la cuenca de Tremp-Graus 
(Fig. 2), a partir de datos de superficie y de perfiles de sís
mica de reflexión. En él pueden verse las estructuras trans

versas a la cuenca (las más importantes son los anticlinales 
de Boltaña y Mediano, y la prolongación hacia el sur del 
anticlinal del Turbón). El anticlinal de Boltaña, situado en 
el extremo occidental de la cuenca, y el de Olsón?, sola
mente detectable a partir de los perfiles sísmicos, y situado 
inmediatamente al este de aquel. Ambos anticlinales están 
asociados a cabalgamientos vergentes al oeste, con escaso 
desplazamiento, que despegan en la base de la serie 
Mesozoica. El anticlinal de Mediano aparece en este corte 
(situado al norte de los afloramientos mesozoicos del 
núcleo, ver Fig. 1) como un pliegue de despegue práctica
mente simétrico. Entre el anticlinal de Mediano y la pro
longación del anticlinal del Turbón la única estructura 
importante es un sistema de pliegues y cabalgamientos de 
dirección NNW-SSE (sistema de Arro) que afecta al bloque 
inferior del manto del Cotiella (Martínez Peña, 1991). Tal 
como puede verse en los perfiles sísmicos este sistema 
afecta únicamente a las unidades turbidíticas equivalentes 
a los Grupos de Castissent y Santa Liestra, mientras que las 
situadas por debajo de ellas aparecen subhorizontales o con 
buzamiento hacia el E en el corte presentado (Fig. 2). Hacia 
el E la única estructura importante es un suave anticlinal 
que posiblemente corresponde a la prolongación hacia el

Geotemas 1(2), 2000



ESTRUCTURA DE LA CUENCA DE GRAUS-TREMP: RELACIONES TECTÓNICA SEDIMENTACIÓN 2 1 1

anricnnoi ae Meaiano
(prolongación N) cabalgamiento

Anticlinal de Olsón Arro-Los Molinos

Anticlinal del Turbón 
(prolongación S)

SISTEMAS TURBIDITICOS 
SV2: San Vicente 2 
SVI : San Vicente 1 
Ba: Banastón 
SI (Ge)’ Geróe

SI (Ci): Grupo Santa Liestra (Campanué inferior)
SI: Grupo Santa Liestra
Cs: Grupo Castissent
Cg: Grupo Castilgaleu
Fi: Grupo Fígols
CA: Caliza con Alveolinas (llerdiense)
Tr: Formación de Tremp (faciès Garumn)
Mz: Mesozoico indiferenciado
TR: Triásico medio-superior (faciès Keuper)
Pz: Paleozoico y Triásico inferior

contacto estratigráfico (dentro de una unidad) 

contacto entre unidades 

cabalgamiento 

cambio lateral de facies

Figura 2.- Corte geológico A-A’. Ver situación en la figura 1.

sur del anticlinal del Turbón, de dirección N-S (Simó, 
1985), cortado posteriormente por el sistema de Cotiella- 
Bóixols. Asociados a este anticlinal, y en su extremo orien
tal, aparecen varios cabalgamientos, cortados por el sondeo 
Cajigar (Fig. 2).

Tanto las unidades cretácicas como las facies Garumn 
presentan espesores máximos en la zona oriental del corte, 
y mínimos al oeste. En las unidades eocenas los cambios de 
espesor no son tan sistemáticos, ya que se observan fuertes 
anomalías asociadas a la erosión de las unidades infraya- 
centes, sobre todo en el sector de Arro (Fig. 2). Como se ha 
mencionado anteriormente, los mayores cambios de espe
sor, que indican un movimiento diferencial de las distintas 
estructuras, se dan en los grupos Castissent y Santa Liestra, 
en el sector de Arro-Los Molinos, y para los sistemas tur- 
bidíticos superiores en los anticlinales de Boltaña y de 
Olsón.
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ABSTRACT

Reconnaissance study of early post-evaporitic deposits in some 'distal' Neogene basins of SE 
Spain revealed some sedimentary successions containing marl deposits considerably rich in 
species and number of foraminifera. They are regarded as mostly indigenous - at least for the 
initial and early continuing interval of the sections - due to taphonomical inquiry. For this reason 
these sequences provide a marine record of the scenario after the 'Messinian Salinity Crisis' in 
the western marginal area of the Mediterranean. Preliminary results propose that the post-crisis 
recovery was a remarkably rapid event which took place still in the Messinian. A transition to 
unquestionable continental depositional environments is not to observe until coarse clastic 
intervals predominate the upper levels, most presumably already earliest Pliocene in age.

Keywords: foraminifera, 'Messinian Salinity Crisis', Neogene basins, SE Spain.

INTRODUCTION

Late Neogene marine deposits are well exposed within 
a number of sedimentary basins in the Betic Cordillera of 
SE Spain. Plentiful attention has been paid to 
sedimentological and paleontological studies of 
stratigraphic units related to the well known ‘Messinian 
Salinity Crisis’, because the interconnected Neogene 
basins of SE Spain respectively N Africa are supposed to 
have formed a temporarily negotiable gateway - the so 
called ‘Betic Strait’ (Fig. 1) - from the Atlantic Ocean to 
the separated and desiccating Mediterranean Sea during 
that time (e.g. Müller & Hsü, 1987; Esteban, 1996). 
Inasmuch as evaporite deposits of Messinain age can be 
found within most basins, they are commonly regarded to 
be the most obvious - onshore - signal of that ‘crisis’ 
(Müller & Hsü, 1987; Michalzik, 1996).

STATE OF KNOWLEDGE

A major discussion has evolved regarding the marine or 
non-marine character and age of the post-evaporitic 
sedimentation within some ‘distal’ basins, which now are 
located further inland in relation to the present day 
Mediterranean Sea, e.g. ‘Granada Basin’, ‘Lorca Basin’, 
‘Fortuna Basin' and ‘Corridor of Librilla’.

It is almost unquestionable that after the evaporation 
events - wether synchronous or not - the basins of 
Granada and Fortuna were filled exclusively by 
continental-lacustrine deposits (e.g. Esteban, 1996) - they 
are not further considered here. On the other hand, despite 
the fact that foraminifera-bearing marly deposits were 
known from post-evaporitic successions of the Lorca 
Basin and the Corridor of Librilla (Fig. 1), these have up 
to now been commonly portrayed as being continental- 
lacustrine and the foraminifera interpreted as being 
reworked and redeposited (e.g. Orti et al., 1993; Rouchy 
etal., 1998).

Another discussion evolved around the age of post- 
evaporitic reflooding and repopulation of the Neogene 
basins. Unlike the widely held opinion that marine 
reflooding in the Mediterranean area - after evaporite 
deposition - is overall Pliocene in age (e.g. Midler & Hsü, 
1987) Riding et al. (1998) already confirmed a still 
Messinian age for parts of the post-evaporitic deposits in 
the ‘Sorbas Basin' with planktonic foraminifera and 
calcareous nannoplankton.

The questions remaining led us to revisit already known 
and to search for new sample localities in the ‘distal’ Lorca 
Basin and Corridor of Librilla; but as well in the so-called 
‘proximal’ basins like ‘San Miguel de Salinas Basin’, 
‘Sorbas Basin’, ‘Vera Basin’ and ‘Carboneras-Nijar Basin'
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Figura 1.- Paleogeographic map of S Spain and N Africa showing ‘potential’ seaways 
connecting the Atlantic Ocean and the Mediterranean Sea during the Late Miocene and 
location of Neogene basins. Precise configuration still remains questionable (continental 
areas shaded; partly modified from Esteban, 1996).

and carry out a reconnaissance study mainly by means of 
foraminiferal micropaleontology.

PRELIMINARY RESULTS

Statements right now just concentrate on investigations 
in the ‘distal’ Lorca Basin and neighboring Corridor of 
Librilla. We are referring to sampling of marl (dominated)- 
calcareous sandstone interbedded sedimentary successions 
immediately above the well known evaporite deposits.

• First of all, taphonomical inquiry displayed quite 
well preserved and abundant foraminiferal assemblages. 
Neither ecological nor stratigraphical faunal mixing is 
obvious for most parts of the examined sections. We 
assume that reworking and displacement is of minor 
importance in these intervals and that the foraminifera have 
to be regarded as mostly indigenous (see also Steffahn & 
Michalzik, 2000).

• Vertical distribution patterns of paleoecological 
useful benthic foraminifera key groups revealed a not 
strictly constant but successive upsection shallowing from 
intermediate deep normal marine conditions to neritic 
environments (see also Steffahn & Michalzik, 2000). This 
is consistent with upsection intensifying abundance of 
oligohaline Cypredeis ostracods.

• Biostratigraphical investigations on planktonic 
foraminifera unveiled a still Messinian age for the early 
post-evaporitic sedimentary successions (see also Steffahn

& Michalzik, 2000). Upper parts of the post-evaporitic 
depositional sequence - at least in the Lorca Basin - are 
questionably assigned to the lower Pliocene due to the 
absence of Messinian datum marker and a prominent 
coiling change in neogloboquadrinids.

CONCLUSIONS

The biodynamic effects of the ‘Messinian Salinity 
Crisis’ on the marine biota in the Mediterranean have 
formerly been outlined by numerous authors. The scenario 
of restriction as well as renewed Hooding and its effect on 
marine organisms may be considered for the pre-evaporitic 
and post-evaporitic deposits in the Neogene basins of SE 
Spain as well since they were part of that marginal 
Mediterranean system within the ‘Betic Strait'. 
Nevertheless, position and endurance of interbasinal 
portals or impassabilities in the Betic Strait during the Late 
Miocene-Early Pliocene are not yet known precisely. We 
propose that even if these ‘distal’ basins are regarded as 
marginal basins of the Betic Strait they were generally 
linked to this seaway and thus to the Mediterranean Sea 
even after precipitation of evaporites. Local tectonism 
definitely played an important role in this whole plot 
(Michalzik, 1996; Rouchy et al., 1998). Concerning 
episodic cut off of the ‘distal’ basins it must be carefully 
thought about an interplay of local tectonics and eustatic 
sea-level changes (Michalzik, 1996; Steffahn & Michalzik,

Geotemas 1(2), 2000



SIGNIFICANCE OF POST-EVAPORITIC ( MESSINAN SALINITY CRISIS') FORAMINIFERAL ASSEMBLAGES IN SOME DISTAL' NEOGENE BASINS

2000). However, we believe that marine deposits in these 
‘distal’ basins are not only recorded from pre- and syn- 
evaporitic periods but also from post-evaporitic times and 
that marine history presumably not ended before the 
earliest Pliocene.
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ABSTRACT

The Mio-Pliocene continental and marine deposits of the Río Negro Formation, in northern 
Patagonia, provide excellent exposures to analyse in detail late Tertiary evolution. This unit 
extensively crop-out in a near-tabular setting as continuous marine cliffs along a distance in 
excess of 100 km, with an average thickness ot 50 meters. This paper deals on the sequence 
stratigraphy of a marine level assigned to the Tortonian, using field data. This level has a large- 
scale wedge geometry within continental (aeolian) deposits, displaying a maximum thickness ot 
about 10 meters. It is internally composed of dark-grey mudstones and bioclastic sandstones 
deposited in a shallow and partially confined sea, with evidences of wave reworking processes. 
It integrates a single complete depositional sequence, having well-defined transgressive and 
highstand systems tracts. At the top of the sequence, a forced regressive set can be recognised, 
which is in turn followed by lacustrine deposits with desiccation cracks. The last evidence 
indicates a fast relative sea-level drop, which is here thought as eustatic in origin. Time- 
stratigraphy suggests a post-Tortonian /  pre Early Pliocene Age for this sea-level fall, thus 
allowing a possible correlation with that responsible o f the Messinian crisis in the 
Mediterranean.

Keywords: sequence stratigraphy, forced regression, Messinian crisis, Tertiary, Patagonia.

INTRODUCCIÓN

La zona costera Argentina, localizada en el norte de la 
Patagonia es una estepa árida caracterizada por la presen
cia de importantes acantilados marinos (Fig. 1). Estos 
acantilados contienen excelentes afloramientos marinos y 
continentales del intervalo Mioceno tardío - Plioceno tem
prano, asignados a la Formación Río Negro (Andreis 1965) 
la que se habría acumulado en una zona intracratónica. 
Dicha unidad se encuentra horizontal, con un espesor aflo
rante promedio de unos 50 metros, y una continuidad late
ral mayor a los 100 km. En este trabajo se analizan las 
facies sedimentarias y la estratigrafía secuencial de un 
ciclo marino completo (transgresivo - regresivo) corres
pondiente al Tortoniano (Zinsmeister et a l, 1981). Se dis
cuten además las posibles implicancias del pasaje abrupto 
hacia el techo a facies continentales eólicas del Mioceno 
tardío - Plioceno temprano, y las evidencias que indicarían 
un control eustàtico sobre este contacto.

MARCO GEOLÓGICO

Los depósitos de la Formación Río Negro, en la zona de 
estudio (Fig. 1 ), se integran por areniscas y en menor medi

da pelitas acumuladas en un ambiente predominantemente 
continental (Andreis 1965 ; De Ferrarás 1966 ; Angulo y 
Casamiquela 1982), dentro del cual se reconoce una inter
calación marina (Farinati et al. 1981 ; Angulo y 
Casamiquela 1982). Esta unidad alcanza espesores afloran
tes máximos de 65 metros, y es cubierta en discordancia 
por depósitos conglomerádicos (hasta 2 metros) conocidos 
como “Rodados Patagónicos” y asignados al Pleistoceno 
(Fig. 2).

Recientes estudios sobre la estratigrafía y la sedimento- 
logia de esta localidad (Zavala et al. 2000) han llevado a 
una completa revisión paleoambiental en un marco estrati- 
gráfico secuencial. Estos autores han reconocido dentro de 
la Formación Río Negro la existencia de tres miembros, 
denominados como inferior, medio y superior (Fig. 2).

El miembro inferior aflora con base cubierta, y se inte
gra por depósitos mayormente arenosos acumulados en un 
paleoambiente eòlico, con facies de dunas, interdunas 
secas y húmedas, sabkha, y facies fluviales efímeras subor
dinadas (Fig. 3A). El miembro medio se dispone discor
dantemente sobre el miembro inferior, y se compone por 
areniscas finas bioclásticas y pelitas depositadas en un 
ambiente marino somero. Estos depósitos son cubiertos 
discordantemente por el miembro superior, el que com-
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prende capas arenosas acumuladas en un ambiente eólico 
similar al del miembro inferior. Hacia la parte superior de 
esta última unidad son comunes los niveles de tobas y 
paleosuelos (Fig. 3A).

Dataciones absolutas (Potasio-Argón) en niveles mari
nos equivalentes al miembro medio indican una edad 
Mioceno tardío (Tortoniano) (9.41 x 106 años AP, 
Zinsmeister et al., 1981). Por otra parte, hallazgos faunísti- 
cos en niveles altos del miembro superior (Aramayo 1987) 
indicarían una Edad Mamífero Montehermosense 
(Plioceno temprano), lo que sería consistente con datacio
nes de niveles cineríticos mediante trazas de fisión (4.41 x 
106 años AP, Alberdi et al. 1997).

ANÁLISIS DE FACIES Y ESTRATIGRÁFICO 
SECUENCIAL DEL MIEMBRO MEDIO DE LA 
FORMACIÓN RÍO NEGRO

Las interpretaciones presentadas en esta contribución 
se basan en observaciones de terreno. Las tareas compren
dieron el levantamiento de 5 secciones estratigráficas de 
detalle del total de la sucesión, a lo largo de 49 kilómetros 
(Lig. 3A), complementadas con un relevamiento regional 
asistido parcialmente por fotos oblicuas (Fig. 4A). En este 
trabajo se presentan y discuten las facies y posibles contro

les alocíclicos sobre la sedimentación del nivel marino 
(miembro medio). Este nivel (Fig. 3B) presenta espesores 
máximos de hasta 10 metros y una geometría lenticular a 
gran escala, ya que se acuña totalmente hacia el Oeste en 
una distancia de 60 kilómetros, siendo imposible en estas 
zonas diferenciar los miembros inferior y superior median
te criterios litoestratigráficos. Las características de la base 
sugieren asimismo una cuenca marina controlada por la 
presencia de “altos” en la topografía, ya que el espesor dis
minuye en las vecindades de la sección 1, pero sin desapa
recer (Fig. 3B).

El análisis de facies aplicado sobre estos depósitos 
sugieren un ambiente marino somero afectado por oleaje, 
donde se reconocen depósitos de playa con facies de offs
hore (1) que gradan hacia sectores marginales a facies de 
shoreface (2) y foreshore (3). Las facies de offshore (1) se 
integran por pelitas masivas bioturbadas depositadas por 
decantación en aguas calmas. Localmente presentan icno- 
facies de Cruziana (icnogénero Chondrites). Por su parte 
las facies de shoreface (2) se componen por pelitas y are
niscas finas bioturbadas. En algunos sectores es posible 
observar relictos de estructuras sedimentarias primarias 
como ondulitas truncadas de ola (Fig. 4B). Estas caracte
rísticas indicarían un ambiente marino de poca profundi
dad, caracterizado por decantación y acción de olas. Los
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Figura 3.- (A) Corte estratigráfico del total de la sucesión a lo largo de 49 km (sin escala horizontal). Para ubicación ver Fig. I 
(B) Esquema estratigráfico secuencial del nivel marino (miembro medio). Note la geometría lenticular a gran escala de la unidad. Por 
referencia ver Fig. 3A. ts: superificie transgresiva; mfs: superficie de máxima inundación.
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Figura 4.- (A) Vista general de los afloramientos de la Fm. Río Negro. Se indican los miembros reconocidos. (B) Relictos de ondulitas 
truncadas de ola en depósitos finos bioturbados de la zona de shoreface. (C) Vista del contacto entre los miembros medio y superior. Note 
el rápido cambio de faciès a la base del FRS, y el contacto neto con los depósitos continentales del miembro superior. Las flechas indi
can las láminas frontales del foreshore. (D) Detalle de las grietas de desecación sobre el contacto entre los miembros medio y superior.

principales icnogéneros incluyen Thalassinoides, 
Planolites y Chondrites de la icnofacies de Cruziana. Las 
facies de foreshore (3) están integradas por areniscas finas 
con abundantes bioclastos, los que incluyen Chione sp. 
Venericardia sp., Chlamys tehuelchus, Pododesmus papy- 
raceus, Ostrea patagónica y Batanas laevis (Farinati et al. 
1981). Los bioclastos se disponen conformando láminas 
groseras que integran superficies de acreción de gran esca
la (Fig. 4C) con inclinaciones de hasta 5o las que corres
ponderían a la pendiente original de la playa. Se interpreta 
que esta facies se habría acumulado por procesos de ola en 
un ambiente de relativa alta energía. Presentan icnogéneros 
(Ophiomorpha nodosa y Skolithos) de la icnofacies de 
Skolithos.

La aplicación del análisis de facies en un contexto 
estratigráfico secuencial permitió reconocer que el nivel 
marino integra una única secuencia deposicional, caracteri
zada internamente por un cortejo transgresivo (TST), 
seguido por un cortejo de alto nivel (HST) y un set de 
regresión forzada (FRS) (Figs. 3B y 4C). La presencia en 
la discontinuidad basal de icnofacies de Glossifungites 
sugiere que el miembro inferior se encontraba consolidado

antes del avance de la transgresión marina. De la correla
ción regional puede verse claramente que los niveles bása
les del TST traslapan progresivamente sobre áreas margi
nales (Figs. 3A y 3B). La rápida superposición en los nive
les básales de facies progresivamente más profundas en un 
espesor reducido (menor de 2 metros) resulta en una eleva
da bioturbación con la consecuente destrucción de las 
estructuras sedimentarias primarias, en un proceso conoci
do como taphonomic-feedback. La cota máxima alcanzada 
por la transgresión ha sido controlada, sugiriendo para esta 
cuenca profundidades menores a los 15 metros.

Esta tendencia transgresiva resultó en una disminución 
paulatina de la sedimentación pelítica en las áreas centra
les, donde se reconocen niveles tobáceos sobre la superfi
cie de máxima inundación (mfs) (Fig. 3B). Sobre la mfs se 
observa una tendencia a la somerización, la que correspon
dería al inicio del HST. Hacia el techo, dicha somerización 
se acentúa con pasajes abruptos entre facies de offshore y 
foreshore, por lo que se interpreta que el HST habría sido 
abortado, generándose un FRS (Figs. 3B y 4C). Esta regre
sión forzada se relacionaría a una rápida caída relativa del 
nivel del mar culminando con la desecación total de la
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cuenca y la instalación de un sistema continental (miembro 
superior). Evidencias del progresivo desecamiento de esta 
cuenca se reconocen en la que fuera la zona más profunda 
(sección 2 en Figs. 3A y 3B), donde sobre las facies de 
foreshore del FRS se ubican en contacto neto depósitos 
lacustres con grietas de desecación (Fig. 4D), los que a su 
vez son seguidos por depósitos de dunas eólicas (Fig. 3A).

DISCUSIÓN SOBRE LAS CAUSAS DE LA REGRE
SIÓN MARINA

La estratigrafía secuencial interpreta a los cambios rela
tivos en el nivel del mar como vinculados a una compleja 
interacción entre clima, tectónica, tasa de aporte sedimen
tario y variaciones eustáticas (Vail et al. 1977) . En la sec
ción estudiada, la baja incidencia de los aportes silicoclás- 
ticos (facies marinas mayormente bioclásticas no relacio
nadas a sistemas fluviales) y la ausencia de evidencias de 
movimientos tectónicos de alta frecuencia sugieren que 
dichos cambios relativos podrían relacionarse estrecha
mente con variaciones climáticas y eustáticas. En este con
texto. el glacioeustatismo aparece como el principal factor 
de control posible. La caída eustàtica reconocida en este 
trabajo en la zona de contacto entre los miembros medio y 
superior de la Formación Río Negro, se habría producido 
con posterioridad al Tortoniano, y con anterioridad al 
Plioceno Temprano. Este hecho sugiere una posible equi
valencia con la caída eustàtica responsable de la denomi
nada “crisis del Messiniano” (Hsü et al. 1973) en el 
Mediterráneo.
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