
Tercera època    Núm. 1058	   Vol. LXVIII   Núm. 1

L'ORÒGEN PIRINENC: ESTRUCTURA I INVERSIÓ DEL MARGE NORD-IBÈRIC

B A R C E L O N A

2 0 1 9

Publicada el mes de desembre de 2019

MEMÒRIES

DE LA 

REIAL ACADÈMIA DE CIÈNCIES I ARTS

DE BARCELONA

MEMÒRIA LLEGIDA PER L'ACADÈMIC ELECTE

doctor JOSEP ANTON MUÑOZ I DE LA FUENTE

A l'acte de la seva recepció del dia 19 de desembre de 2019

DISCURS DE RESPOSTA PER L'ACADÈMIC NUMERARI

Excm. Sr. doctor CAI PUIGDEFÀBREGAS I TOMÀS



	 1a edició: desembre de 2019
	 Tiratge: 500 exemplars
	 DL: B-2020-59
	 ISSN: 2462-3334
	 Maquetació i impressió: 9.disseny s.l.

Són rigorosament prohibides, sense l’autorització escrita dels titulars del copyright, la reproducció total o parcial 
d’aquesta obra per qualsevol procediment i suport, incloent-hi la reprografia i el tractament informàtic, la distribució 
d’exemplars mitjançant lloguer o préstec comercial, la inclusió total o parcial en bases de dades i la consulta a través 
de xarxa telemàtica o d’Internet. Les infraccions d’aquests drets estan sotmeses a les sancions establertes per les lleis.



3

3

L'ORÒGEN PIRINENC: ESTRUCTURA I INVERSIÓ DEL MARGE NORD-IBÈRIC

MEMÒRIA LLEGIDA PER L’ACADÈMIC ELECTE

doctor JOSEP ANTON MUÑOZ I DE LA FUENTE

A l'acte de la seva recepció del dia 19 de desembre de 2019

Excel·lentíssim Senyor President,
Excel·lentíssims Senyores i Senyors Acadèmics,
Senyores i Senyors:

És un gran honor i em sento un privilegiat per haver estat proposat per formar 
part de la Reial Acadèmia de Ciències i Arts de Barcelona, a la qual agraeixo que 
m’hagi concedit l’oportunitat d’acollir-me com a membre. Vull fer un agraïment es-
pecial al doctor Mariano Marzo, qui va ser un dels impulsors de la meva candidatura 
des del principi, i a tots aquells Excel·lentíssims Senyors Acadèmics que hi ha donat 
suport, en especial, els que m’han animat a completar aquesta memòria, la doctora 
Montserrat Torné i el doctor Enric Banda. 

La meva carrera científica no hauria estat possible sense l’ajut i la col·laboració 
de nombroses institucions i persones, algunes, també amics i companys de feina. 
Ha estat la col·laboració amb aquests companys, alguns dels quals són investiga-
dors d’altres disciplines, el que ha fonamentat bona part dels resultats assolits i, al 
mateix temps, ha substanciat la satisfacció del treball compartit. Vull fer un primer 
esment del meu director de tesi, el doctor Pere Santanach, qui em va introduir en 
el món de la geologia estructural i la recerca dels Pirineus. Li agraeixo el seu mes-
tratge, que ha estat cabdal en la meva carrera professional i investigadora. El meu 
cap al Servei Geològic de Catalunya, el doctor Cai Puigdefàbregas, va facilitar que 
continués la meva recerca als Pirineus durant els cinc anys que vaig treballar a la 
institució, i amb els meus companys de feina al Servei —Mariona Losantos, Xavier 
Berástegui, Montserrat Torné i Enric Banda— vam tenir el privilegi de treballar en la 
interpretació de les dades obtingudes durant el projecte ECORS-Pirineus, treballs que 
van marcar una fita en el coneixement geològic dels Pirineus. Vull fer un especial 
agraïment al Francesc Sàbat, company i amic, amb qui vam compartir els primers 
anys de recerca als Pirineus i amb qui hem continuat fent investigació en moltes 
altres serralades del planeta (Antàrtida, Andes, Zagros…) i escalades arreu. A altres 
companys de la Universitat de Barcelona —Eduard Roca, Josep Maria Casas, Joan 
Guimerà, Mariano Marzo, Pau Arbués, Josep Serra, Juanjo Ledo, Pilar Queralt, Alex 
Marcuello, Jaume Pous, Miguel Garcés, Miguel López, Montserrat Liesa, entre d’al-
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tres— agraeixo tots els anys compartits de recerca i docència. La meva dedicació a 
la recerca no hauria estat possible sense l’ajut inestimable de la Teresa Beamud. No 
m’oblido de tots els investigadors als quals he dirigit la tesi doctoral i treballs post-
doctorals que han suposat un pilar fonamental per la recerca duta a terme en els 
darrers anys. Vull esmentar aquells amb qui he continuat treballant i desenvolupant 
noves idees i metodologies —Oscar Fernández, Bet Beamud, Núria Carrera, Oriol 
Ferrer, Oscar Gratacós, Pablo Granado i Marco Snidero. Finalment, un esment a col·
legues d’altres universitats i institucions de recerca que m’han ajudat a progressar i 
a desenvolupar-me com a investigador —Ken McClay, Paul Fitzgerald, Mark Rowan, 
Ritske Huismans, Stefano Tavani, Jake Hossack, Chris Beaumont, Gianreto Manatschal 
i Jean-Claude Ringenbach, entre d’altres.

Aquesta memòria recull d’una manera sintètica trenta-cinc anys de recerca re-
lacionada amb l’estudi i comprensió de la serralada pirinenca. Molt probablement, 
aquesta temàtica és a la que he dedicat més esforços i la que resumeix la meva car-
rera investigadora. He passat d’uns inicis on els fruits dels primers anys de treballs 
permetien qüestionar els models vigents sobre l’estructura i l’evolució de la serralada 
Pirinenca, a uns anys de maduració i proposició de nous models i conceptes, i els 
darrers temps, de consolidació de noves idees; però també, de passar a ser qüestionat 
per nous models proposats per la nombrosa comunitat científica que s’ha dedicat re-
centment a l’estudi d’aquesta serralada. He tingut, per tant, la sensació de completar 
un cicle que m’ha donat l’oportunitat de madurar com a científic i com a persona. 
És el meu objectiu i plaer compartir la meva experiència amb els membres d’aquesta 
Acadèmia i amb la societat, en general, per tal de facilitar i contribuir amb les tasques 
de formació i divulgació que la Reial Acadèmia de Ciències i Arts de Barcelona té 
encomanada en l’àmbit de la cultura i la recerca del nostre país. 

En el terreny més personal, vull finalment agrair el suport incondicional de la 
meva família en la meva dedicació a la recerca, atesa la immensa paciència i com-
prensió que això ha significat, a la Montserrat, la Marta i el Joan.



5

5

1. INTRODUCCIÓ

Els Pirineus són el sistema orogènic que se situa al llarg del límit entre les plaques 
Ibèrica i Europea. L’orogen pirinenc es pot seguir més enllà de l’actual serralada de 
muntanyes entre la península Ibèrica i França. Continua cap a l’est fins als Alps me-
ridionals a la Provença, paral·lelament a la costa SW de França. Cap a l’oest, el País 
Basc i la serralada Cantàbrica formen part del sistema orogènic Pirinenc, que continua 
dins del golf de Biscaia més enllà de l’extrem NW de la península Ibèrica (figura 1.1).

Fig. 1.1. L’orogen pirinenc en el context de les plaques veïnes a l’extrem occidental 
del sistema alpí-himalaienc. 

L’orogen pirinenc es va formar com a resultat de la col·lisió entre les plaques 
Europea i Ibèrica, a mesura que la placa Africana es desplaçava cap al nord durant 
l’obertura de l’Atlàntic meridional. El moment de l’inici de la col·lisió, i per tant de 
la formació de la serralada, està documentat pel canvi sobtat de la trajectòria de la 
placa Ibèrica que va succeir fa uns 83 milions d’anys (Ma), en el Cretaci superior 
(Roest i Srivastava, 1991; Rosenbaum et al., 2002). L’inici de la deformació contractiva 
està corroborat endemés per les discordances i relacions amb els primers sediments 
sintectònics, tal com s’observa a l’aflorament i en dades sísmiques (McClay et al., 
2004; Muñoz et al., 2018; García-Senz i Muñoz, 2019; García-Senz et al., 2019a). És 
un esdeveniment que ha quedat registrat en tota l’Europa occidental i que és ben 
conegut en altres unitats geològiques com les conques del mar del Nord o de Po-
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lònia (Wijhe, 1987; Badley et al., 1989; Dadlez et al., 1995; Stewart i Coward, 1995; 
Krzywiec, 2006 i 2012). La deformació contractiva va perdurar fins al Miocè mitjà, 
tot i que el final d’aquesta deformació no es sincrònic al llarg de la serralada. Al Pi-
rineu oriental es va acabar a l’Oligocè superior, un cop es va iniciar la deformació 
extensiva associada a l’obertura de les conques de la Mediterrània occidental (Roca 
et al., 2004). El final de la deformació contractiva és progressivament més modern 
cap a l’oest: Miocè inferior al Pirineu central i Miocè mitjà al davant de la serralada 
Cantàbrica (figura 1.2) (Vergés et al., 2002; Carola et al., 2015).

La col·lisió entre Ibèria i Europa va determinar la subducció de la placa Ibèrica 
per sota de l’Europea i la formació d’un doble tascó orogènic per damunt d’aquesta 
(figura 1.3) (Choukroune i ECORS Team, 1989; Muñoz, 1992, Pedreira et al., 2003; 
Campanyà et al., 2012; Chevrot et al., 2015). La localització de la zona de subduc-
ció, així com de les estructures principals de la serralada, va estar condicionada 
per l’existència de les conques extensives que es van desenvolupar en el domini 
pirinenc durant el Juràssic superior i el Cretaci inferior. Aquestes conques eren part 
del sistema de rift que al llarg del marge septentrional d’Ibèria va connectar l’oceà 
Atlàntic amb el Tetis alpí durant el període de separació entre les plaques Ibèrica i 
Europea (Stampfli i Hochard, 2009; Tavani et al., 2018). L’aprimament litosfèric as-
sociat a aquest sistema de rift va comportar l’exhumació del mantell per sota de les 
conques sedimentàries i el desenvolupament d’un metamorfisme tèrmic (Golberg et 
al., 1986; Jammes et al., 2009; Lagabrielle et al., 2010; Roca et al., 2011; Clerc et al., 
2012; Masini et al., 2014; Tugend et al., 2014). L’escorça oceànica només es va de-
senvolupar a la part més occidental del golf de Biscaia (Sibuet et al., 2007). Aquest 
sistema de rift va evolucionar a un marge passiu (marge nord-ibèric) en el qual es 
van dipositar els sediments del Cenomanià superior fins als Santonià inferior, abans 
de l’inici de la col·lisió (García-Senz i Muñoz, 2019). 

Totes aquestes conques cretàciques van tenir un paper fonamental amb la posterior 
formació de la serralada un cop es va iniciar l’acostament entre les plaques Ibèrica i 
Europea. A part d’aquestes conques, els esdeveniments geològics que es van desen-
volupar en temps més antics —com ara l’extensió triàsica, la deformació direccional 
i extensiva associada al desmantellament de la serralada Herciniana durant el Permià i 
les estructures hercinianes— han pogut també controlar les estructures pirinenques.

L’estil estructural i l’evolució tectonoestratigràfica associada canvien significativa-
ment al llarg de la serralada. Aquests canvis s’expressen sobretot per les diferències 
en l’asimetria del doble tascó orogènic, la cinemàtica dels encavalcaments, l’afectació 
del sòcol i la topografia, entre molts d’altres (figures 1.2 i 1.3). Les diferències en la 
participació del sòcol i de la topografia resultant són tan significatives que les unitats 
fisiogràfiques en els diferents segments del sistema orogènic han rebut noms geogràfics 
específics amb independència de la seva continuïtat geològica. Així, hom diferencia 
geogràficament la serralada Cantàbrica dels Pirineus, tot i formar part del mateix 
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conjunt geològic —el sistema orogènic pirinenc. Per acabar-ho d’embolicar, el relleu 
al País Basc, entre les dues serralades esmentades, és més baix i menys abrupte, fet 
que ha comportat que aquesta àrea s’anomenés geològicament conca bascocantàbri-
ca, tot i formar part de la serralada Pirinenca. Aquesta confusió i barreja de termes 
geogràfics amb d’altres de geològics ha comportat una nomenclatura confusa i la 
proliferació de noms amb significats diversos (vegeu Barnolas i Pujalte, 2004, per a 
una revisió). En aquesta memòria, utilitzaré el terme orogen pirinenc (Pirineus, sensu 
lato) per referir-me a tot el sistema orogènic. Noms locals de part d’aquest orogen, 
com ara muntanyes cantàbriques, s’usaran per raons històriques i per evitar confu-
sions. Altres termes geològics considerats no adequats no es faran servir.

Els principals factors que controlen l’estil estructural dels Pirineus són la inversió 
de les estructures extensives heretades de l’etapa distensiva, fonamentalment d’edat 
cretàcica inferior, i la distribució de les evaporites triàsiques a la part baixa de la suc-
cessió sedimentària (Beaumont et al., 2000). Altres factors, com les característiques 
de l’escorça varisca i l’estat tèrmic de la litosfera, han contribuït també a l’evolució

Fig. 1.2. Mapa estructural de l’orogen pirinenc (modificat de Carola et al., 2013).
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Fig. 1.3. Talls corticals dels Pirineus que mostren els trets fonamentals de l’estructura i els 
seus canvis al llarg de la serralada. 1: ECORS-Pirineus (de Muñoz, 2002); 2: ECORS-Arzaq 
(modificat de Teixell, 1998); 3: País Basc-Parentis (de Pedreira, 2004, i Ferrer et al., 2008); 

4: muntanyes Cantàbriques-marge Armoricà (modificat de Pulgar et al., 1996, 
i Álvarez-Marrón et al., 1997).
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estructural (Jammes i Huismans, 2012; Jammes et al., 2014, Clerc i Lagabrielle, 2014). 
La sal triàsica ha determinat el desenganxament de la sèrie mesozoica i ha configurat 
un estil estructural de pell fina (thin-skinned) en moltes parts del sistema orogènic 
pirinenc, com ara els Pirineus bascocantàbrics i el Pirineu central (Carola et al., 2015; 
Muñoz, 1992). En canvi, en les àrees on manca la sal triàsica, com, per exemple, a les 
muntanyes cantàbriques, les falles han inclòs el sòcol juntament amb la seva cober-
tora de manera que ha resultat un estil d’estructura de pell gruixuda (thick-skinned). 
Aquest estil també ha estat afavorit per la inversió de les falles extensives cretàciques 
i per la deformació de les parts més dèbils de l’escorça varisca. Així doncs, els Piri-
neus mostren una combinació d’estils estructurals segons la distribució dels nivells 
i les parts més dèbils dins la successió sedimentària i de l’escorça en general, com 
s’observa en la majoria de sistemes orogènics (Lacombe i Bellahsen, 2016), i no es 
poden assignar a un estil estructural determinat tal com ha estat proposat recentment 
(Mouthereau et al., 2013). 

Una de les característiques més rellevants dels Pirineus és la preservació dels 
materials sintectònics que han facilitat el desxiframent de l’evolució temporal de la 
serralada i la construcció de talls restituïts. Al Pirineu central, els materials sintectò-
nics abasten totes les etapes de deformació, des dels estadis inicials de la deformació 
contractiva fins als darrers moments.

Aquest fet, juntament amb la moderada quantitat d’escurçament, l’absència de 
metamorfisme durant l’etapa contractiva i l’existència de nombroses dades geofísi-
ques, han permès la construcció de talls a escala cortical i el càlcul de la quantitat 
d’escurçament en diferents seccions  transversals (Muñoz, 1992; Vergés et al., 1995; 
Pedreira, 2004; Teixell et al., 2018). 

La qualitat dels afloraments, les dimensions reduïdes i el fàcil accés, a més de 
totes les característiques comentades abans, especialment la preservació dels ma-
terials sintectònics, han determinat que en els darrers anys els Pirineus hagin atret 
una gran quantitat de grups de recerca d’arreu del món, tant d’universitats com de 
centres de recerca i empreses, per estudiar processos geològics associats als sistemes 
sedimentaris i a la formació de les serralades. En els darrers anys, una part impor-
tant dels esforços s’han centrat endemés a comprendre la formació de les conques 
extensives del Juràssic superior-Cretaci inferior que es varen desenvolupar com a 
resultat de la hiperextensió produïda al llarg del marge nord-ibèric. La incorporació 
d’aquestes conques a la serralada i la moderada deformació contractiva en faciliten 
l’observació en superfície i la reconstrucció de les geometries i els processos asso-
ciats a la formació de les conques. En definitiva, tenim una ocasió única d’accedir a 
les conques que actualment estan submergides als marges atlàntics i d’estudiar els 
processos que n’han determinat la formació.

L’objectiu d’aquesta memòria, doncs, és descriure l’evolució del marge nord-ibèric 
des de la seva formació durant l’etapa extensiva i la separació de les plaques Ibèrica 
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i Europea durant el Cretaci inferior fins a la seva posterior inversió i incorporació al 
sistema orogènic pirinenc des del Cretaci superior fins al Neogen.

Es presentarà una síntesi basada en gran part en els treballs que he realitzat en 
l’orogen pirinenc des del 1982.

Per assolir aquest objectiu, la memòria s’ha estructurat en set capítols. En els pri-
mers capítols es descriurà el context històric i l’evolució del coneixement dels Pirineus 
i el seu context geodinàmic (capítols 2 i 3). A continuació es descriuran les dades 
disponibles; de primer les geofísiques (capítol 4) i després les estructurals (capítol 5). 
Finalment es tractarà de la integració d’aquestes dades per tal d’assolir la interpretació 
que actualment fem de l’estructura pirinenca (capítol 7), un cop descrita la modelit-
zació numèrica que s’ha realitzat per tal de facilitar la integració de dades i la seva 
comprensió (capítol 6).
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2. UNA PINZELLADA SOBRE LA HISTÒRIA DE L’EVOLUCIÓ DEL 
CONEIXEMENT GEOLÒGIC DELS PIRINEUS

Introducció

Les concepcions sobre l’estructura i evolució dels Pirineus han anat variant amb 
l’evolució de les idees generals sobre la gènesi de les serralades (teories orogèni-
ques) i amb la l’adquisició progressiva de noves dades mitjançant l’observació. Els 
Pirineus il·lustren bé els canvis tan ràpids que, en aquest camp, s’han produït en 
els darrers anys. A més, en el cas dels Pirineus, s’ha posat de manifest amb especial 
claredat l’actuació d’alguns dels processos geodinàmics que intervenen en l’edificació 
dels orògens de col·lisió continental i en el seu desmantellament posterior. Alguns 
d’aquests processos, com per exemple la inversió tectònica de marges passius hi-
perextensos i la subducció d’escorça continental, són avui força controvertits entre 
els investigadors de les ciències de la Terra, i la seva comprensió significarà, sens 
dubte, un pas endavant en el coneixement dels orògens.

Prèviament, però, per mostrar els canvis radicals que s’han produït durant els úl-
tims trenta anys, s’esbossaran, sense pretendre escriure’n la història, alguns dels trets 
principals dels models que han precedit l’actual. Es consideraran només els principals 
models sobre els Pirineus que es van postular a partir del canvi de segle, que, des 
del punt de vista de les idees generals, és quan es publica la monumental síntesi Das 
Anlitz der Erde, d’Eduard Suess (entre 1883 i 1904), autèntica tectònica global que 
integra les dades estratigràfiques i paleontològiques conegudes en aquella època en 
una història dinàmica de la Terra. Constitueix la culminació de la geologia clàssica, 
abans de l’aparició en escena de la geofísica. En aquella època, es va establir un 
consens internacional entorn de les idees de Suess que els historiadors de la geolo-
gia donen per acabat amb la publicació el 1912 de Die Entstehung der Kontinente, 
d’Alfred Wegener. A partir d’aleshores, des del punt de vista teòric, la geologia es 
presenta ben fragmentada. Mentre Wegener desenvolupava la seva hipòtesi de la 
deriva continental, d’altres investigadors formulaven diverses hipòtesis tectòniques 
globals d’una capacitat explicativa similar. La competència entre aquestes hipòtesis 
durant cinquanta anys (1920-1970) només s’ha acabat amb l’acceptació general de la 
teoria de la tectònica de plaques. Actualment, la teoria geològica té un grau d’unifi-
cació com no l’havia tingut des de les acaballes del segle xix. És en aquest marc que 
cal situar l’evolució del coneixement dels Pirineus.

De l’al·loctonia a l’autoctonia

Des de les acaballes del segle xviii i durant pràcticament tot el segle passat es van 
anar acumulant dades, principalment estratigràfiques i petrològiques, dels Pirineus, 
que s’interpretaren successivament d’acord amb les hipòtesis neptunista (Ramond, 
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1801; Palassou, 1815; Charpentier, 1823, per exemple) i dels aixecaments d’Élie de 
Beaumont (Beaumont i Dufrenoy, 1830-1836). És durant aquesta època que es realitzen 
els primers mapes geològics dels Pirineus (Santanach, 2015). Segons les interpretacions 
neptunistes, les serralades tindrien un nucli constituït per les roques més antigues, 
totes formades en un oceà primordial, inclòs el granit. El fet que els geòlegs france-
sos observessin roques sedimentàries plegades al massís del Mont Perdut va generar 
diverses interpretacions per poder explicar aquest fet (figura 2.1, vegeu Santanach, 
2015, per a una explicació detallada de l’evolució històrica de les idees neptunistes 
en la comprensió de la serralada pirinenca). 

Fig. 2.1. Tall conceptual dels Pirineus amb base a la teoria neptunista 
(segons Charpentier, 1823). La idea de l’erosió asimètrica tracta d’explicar el fet que a la 
transversal del Mont Perdut les calcàries mesozoiques es troben a les màximes alçades 

i desplaçades cap al sud respecte del teòric eix de la serralada.

No és fins al començament del segle xx que, gràcies a les aportacions dels es-
tudiosos del segle passat, es disposa de suficients dades per elaborar autèntiques 
interpretacions de conjunt dels Pirineus. Léon Carez, entre el 1903 i el 1909, publica 
La géologie des Pyrénées françaises, en sis volums, en què sosté que els plecs són 
els elements fonamentals de l’estructura pirinenca, i el 1912 presenta un esquema 
estructural de la serralada i una sèrie de mapes paleogeogràfics dels diferents ter-
renys mesozoics i terciaris, com també una zonació geològica de la serralada —de 
fet, l’esbós d’una interpretació autoctonista dels Pirineus. A aquesta interpretació 
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s’oposa la presentada per Léon Bertrand el 1907, qui proposa un model al·loctonista 
per al Pirineu central i l’oriental amb grans mantells de corriment traslladats cap al 
nord, interpretació que fou estesa al Pirineu occidental per Pierre Viennot, i fins i tot 
al vessant meridional, en un treball de Charles Jacob i d’altres presentat al Congrés 
Geològic Internacional que se celebrà a Madrid el 1926. 

Així doncs, pràcticament de manera simultània, quedaren plantejades dues in-
terpretacions de conjunt, una d’autoctonista i una altra d’al·loctonista. Això és, una 
interpretació que suposa que, tot i deformats, els terrenys secundaris i terciaris es 
troben aproximadament on es van dipositar (autoctonia), i una altra que postula 
que aquests terrenys han sofert grans translacions durant l’orogènia i, per tant, no 
es troben allà on es van dipositar (al·loctonia). Va prevaler la concepció al·loctonista 
de Bertrand, que, com ell mateix escriu a la introducció del seu treball, «est d’accord 
avec les connaissances orogéniques résultant de l’étude si féconde de la chaîne al-
pine, faite en ces dernières années». Cal recordar aquí que, el 1903, Maurice Lugeon 
i Pierre Termier ja havien publicat les seves síntesis, respectivament, sobre els Alps 
suïssos orientals, síntesis que presenten l’estructura dels Alps formada per grans 
mantells de corriment traslladats cap al nord. Així doncs, s’imposa la concepció que 
millor encaixava amb la síntesi suessiana. Suess pensava que no només les unitats 
estructurals dels Alps en sentit estricte s’havien desplaçat cap al nord, sinó que també 
ho havien fet a totes les grans serralades europees. S’imposa l’ortodòxia, tot i que 
la interpretació de Bertrand estava basada en dades d’observació insuficients i, en 
diversos casos, mal interpretades.

A partir de 1930, en el marc de la competència establerta entre les idees mobilistes 
(possibilitat de translacions importants de masses de l’escorça, com la deriva continental 
a escala global o mantells de corriment a l’escala de la serralada) i fixistes (impossi-
bilitat d’aquest tipus de translacions), la hipòtesi al·loctonista (mobilista) de Bertrand 
entra en crisi i s’imposa una concepció autoctonista (fixista) dels Pirineus. Enfront de 
la pobra argumentació de Bertrand, en aquest canvi de concepció hi col·laboraren 
decisivament l’aparició d’un seguit de treballs d’investigadors de les escoles de Jacob 
(de la Sorbona) i de Stille (de Göttingen) que defensaven hipòtesis autoctonistes fo-
namentades en recerques minucioses basades en cartografies geològiques acurades. 
Charles Jacob, en un article publicat al llibre commemoratiu del centenari de la So-
cietat Geològica de França (1930), va esbossar els grans trets del model autoctonista. 
Els Pirineus serien una serralada de fons (radicalment diferent de la dels Alps i que 
en cap cas no comportaria l’existència de mantells de corriment), tal com havia sug-
gerit el prestigiós tectònic suís Émile Argand en la seva Tectonique de l’Asie (1922).

Per tant, en els Pirineus, sobre un sòcol rígid i fràgil constituït per materials pa-
leozoics deformats durant l’orogènesi herciniana, es dipositaren discordantment els 
terrenys secundaris i terciaris. En amplies àrees de la serralada, el comportament 
d’aquests darrers terrenys durant l’orogènesi pirinenca hauria estat condicionat pel 



14

14

desenvolupament, en el sòcol, d’una estructura de blocs limitats per falles fortament 
inclinades. Els terrenys secundaris i terciaris formarien plecs tot adaptant-se a aquestes 
estructures del sòcol. Només localment la cobertora mesocenozoica s’hauria desengan-
xat del sòcol. En aquest marc, la zona axial de la serralada correspondria a una àrea 
que ja durant el Mesozoic representava un relleu, embrió dels Pirineus, emergida o 
recoberta per una capa prima d’aigua, i que constituïa un llindar que separava dues 
conques mesozoiques, la nord-pirinenca i la sud-pirinenca. En aquestes conques 
s’haurien dipositat els materials que avui es troben respectivament al nord i al sud 
de la zona axial. Durant el Terciari, els terrenys mesozoics s’haurien plegat i fallat, 
mentre que amb prou feines ho haurien fet els més antics de la zona axial. Com a 
resultat d’aquests processos de deformació, s’hauria aixecat la serralada, el desman-
tellament de la qual, simultani a la seva formació, hauria conduït al rebliment de les 
conques d’Aquitània, al nord, i de l’Ebre, al sud. En resum, un model autoctonista, 
simètric, amb una diferenciació clara —tant paleogeogràfica com estructural— de la 
zona axial i els terrenys de la cobertora que la voregen.

La concepció autoctonista esbossada va orientar els treballs dels estudiosos de la 
geologia dels Pirineus fins al començament dels anys setanta. L’última gran escola 
que defensa una concepció radicalment autoctonista dels materials del sòcol que 
afloren a l’eix de la serralada, la zona axial, fou l’escola holandesa, segons la qual 
la zona axial s’hauria comportat com un bloc rígid sense participar en la tectònica 
de plegament de la cobertora. Avui, aquesta concepció autoctonista és encara divul-
gada. I és des d’aquesta òptica, amb totes les implicacions paleogeogràfiques que 
comporta, que cal entendre la clàssica divisió dels Pirineus, i de Catalunya, en uni-
tats geològiques, que considera el Pirineu axial, els Prepirineus, la depressió Central 
Catalana i els Catalànids.

Cap a una nova concepció dels Pirineus

A partir del començament dels anys setanta fins als anys noranta, es va gestar un 
nou model de l’estructura dels Pirineus, acceptat en línies generals per la comunitat 
científica a partir del final dels anys vuitanta. L’inici de la ruptura amb la concepció 
autoctonista pot situar-se el 1970, amb la tesi de Michel Séguret sobre l’estructura 
del vessant sud dels Pirineus. L’anàlisi de les relacions entre estructures de diferents 
dimensions el portà a una interpretació al·loctonista per a la cobertora del vessant 
sud dels Pirineus, amb translacions importants, cap al sud. No obstant això, Séguret 
només acceptà localment la participació del sòcol hercinià en la tectònica de cor-
riments. A partir d’aquest moment, el progrés del coneixement dels Pirineus entra 
en una etapa extraordinàriament dinàmica, impulsada, d’una banda, per les dades 
aconseguides amb els estudis per a la prospecció d’hidrocarburs, i, de l’altra, per la 
formulació de la teoria de la tectònica de plaques o tectònica global. Els principis 
fonamentals de la tectònica de plaques —l’expansió dels fons oceànics, la divisió de 
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la litosfera en un cert nombre de plaques rígides, els moviments relatius d’aquestes 
damunt de l’astenosfera, el comportament diferenciat de les zones marginals de les 
plaques amb la localització en aquest espai de l’activitat sísmica i volcànica, defor-
macions tectòniques, etc.— varen ser integrats per primera vegada en un cos doctri-
nal coherent poc abans de 1970. La tectònica de plaques és una teoria que explica 
la dinàmica actual de les capes externes de la Terra i que integra la dinàmica tant 
de les masses continentals com dels fons oceànics. L’aplicació d’aquesta teoria a la 
comprensió de la formació de serralades antigues no és més que la seva extrapolació 
en el passat, l’aplicació del principi de l’actualisme a la tectònica a l’escala global. 
Per fer-ho, cal la integració de treballs geològics i geofísics, pràctica que s’ha mostrat 
extraordinàriament fecunda.

Aquest marc teòric, d’una banda, ha impulsat la reinterpretació de les dades geo-
lògiques que havien estar recollides fins aleshores i, de l’altra, ha integrat les dades 
aconseguides a partir de la prospecció d’hidrocarburs, en molts casos, mitjançant 
tècniques geofísiques. L’estudi de la cobertora sedimentària, fins a uns 5 km de pro-
funditat, ha fet grans avenços a partir de la integració de la geologia de superfície 
amb les dades provinents dels sondatges petroliers i de la prospecció sísmica, tècnica 
aquesta que permet detectar i situar superfícies de falla, grans canvis litològics (com, 
per exemple, capes de sal) i discontinuïtats estratigràfiques (sostre del sòcol). El re-
sultat ha estat un coneixement precís de la successió d’esdeveniments de la història 
geològica i, molt important, ha fet possible la correlació dels terrenys sedimentaris 
no plegats de les conques sud i nord-pirinenques (conques d’avantpaís de l’Ebre i 
d’Aquitània) amb la seva continuació a les zones plegades. Tot això ha portar a obte-
nir una visió tridimensional de les conques d’avantpaís associades a la formació dels 
Pirineus. L’estudi de l’escorça i el mantell superior s’ha realitzat mitjançant sísmica 
profunda (refracció i reflexió) i estudis gravimètrics. Més recentment s’ha utilitzat la 
prospecció magnetotel·lúrica, que permet determinar la distribució de les conducti-
vitats en fondària i de manera lateral. Darrerament, la sísmica passiva, basada en el 
registre de telesismes en nombroses estacions sísmiques desplegades durant molt de 
temps, i la tomografia sísmica han aportat nombroses dades sobre l’estructura litosfè-
rica de la serralada Pirinenca (Chevrot et al., 2014, 2015 i 2018). Amb totes aquestes 
tècniques s’ha obtingut una imatge, fins ara desconeguda, de les escorces superior i 
inferior i de la part superior del mantell litosfèric, que ha permès elaborar una nova 
visió de l’estructura de la serralada i, per tant, de la seva història geològica, que seran 
l’objectiu dels propers capítols de la memòria.
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3. EL CONTEXT GEODINÀMIC

Les estructures i el registre estratigràfic de les successions mesozoiques, pale-
ògenes i neògenes que observem avui als Pirineus estan estretament relacionades 
amb la cinemàtica de la placa Ibèrica, que, al seu torn, és el resultat dels estadis 
successius de l’obertura de l’oceà Atlàntic i la seva connexió amb el Tetis alpí (figura 
3.1). Actualment hi ha encara un viu debat respecte de l’evolució d’Ibèria durant el 
Mesozoic, tal com demostren els nombrosos models publicats, radicalment diferents 
(Olivet, 1996; Sibuet et al., 2004, o Vissers i Meijer, 2012, entre molts d’altres). Ve-
geu l’article de Barnett-Moore et al. (2016) per a una compilació recent i discussió. 
Aquest debat, no resolt encara, és el resultat de les ambigüitats associades a una 
clara definició de l’escorça oceànica al llarg dels marges d’Ibèria occidental i de Ter-
ranova (Newfounland), així com del coneixement de la naturalesa i l’origen de les 
anomalies magnètiques utilitzades per a la reconstrucció del moviment de la placa 
Ibèrica (Bronner et al., 2011; Nirrengarten et al., 2016). 

L’obertura de l’Atlàntic central va progressar de sud a nord. Al sud de la zona de 
fractura de Newfounland-Açores-Gibraltar (NAGFZ), l’escorça oceànica es va formar 
al Juràssic mitjà connectant l’Atlàntic amb l’oceà Lígur-Tetis al llarg del golf de Cadis 
i les Bètiques (figura 3.1, Stampfli i Hochard, 2009; Ramos et al., 2017). Al nord de 
l’NAGFZ, la separació entre Ibèria i Newfoundland i l’aprimament cortical per exhu-
mar el mantell van succeir durant el Juràssic superior-Cretaci inferior. Les anomalies 
magnètiques anteriors a l’anomalia M3 (127 Ma) que anteriorment havien estat con-
siderades escorça oceànica (de l’M3 a l’M20, 127-147 Ma) han estat reinterpretades 
com a mantell continental exhumat (Sibuet et al., 2007). L’escorça oceànica es va 
formar durant l’Aptià (entre 125 i 112 Ma) a l’oest d’Ibèria, de sud a nord (Sibuet et 
al., 2007; Bronner et al., 2011; Tucholke i Sibuet 2012; Nirrengarten et al., 2016), i, 
consegüentment, va progressar molt probablement a la part occidental del golf de 
Biscaia durant l’Albià. La rotació antihorària de la placa Ibèrica ha estat relacionada 
amb l’obertura del golf de Biscaia i datada com a Aptià a partir de les dades paleo-
magnètiques en les conques cretàciques sud-pirinenques (Dinarès-Turell i García-Senz, 
2000; Gong et al., 2008). Així doncs, aquesta rotació vertical podria ser sincrònica 
a l’exhumació del mantell durant l’etapa d’hiperextensió entre Ibèria i Europa que 
va succeir abans de la formació d’escorça oceànica. No obstant això, la fiabilitat de 
les dades paleomagnètiques disponibles ha estat qüestionada (Neres et al., 2013).

Amb base a la reconstrucció de les diferents anomalies paleomagnètiques, com 
l’anomalia J, s’han proposat dos models extrems de reconstrucció d’Ibèria: 1) recons-
truccions amb un oceà d’edat Cretaci inferior, al llarg de tot el domini pirinenc entre 
Ibèria i Europa, amb una separació entre aquestes plaques de fins a 600 km (Srivas-
tava et al., 2000; Sibuet et al., 2004; Vissers i Meijer, 2012), i 2) reconstruccions amb 
una separació entre Ibèria i Europa no superior als 200 km en una direcció N-S i 
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Fig. 3.1. Reconstrucció del Tetis, Ibèria i la seva connexió amb l’Atlàntic durant 
el Cretaci inferior (131 Ma: Hauterivià, 121 Ma: Aptià), segons Stampfli i Hochard (2009). 

Durant aquest temps, l’Atlàntic central va progressar cap al nord al llarg del 
marge occidental d’Ibèria i es connectà amb el Tetis a través del sistema de rift Pirinenc, 

de manera que Ibèria quedà totalment individualitzada entre Àfrica i Lauràsia.
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amb una escorça oceànica restringida a la part occidental del golf de Biscaia (Klitgord 
i Schouten, 1986; Olivet, 1996, o Jammes et al., 2009, entre d’altres) (figura 3.2).

Fig. 3.2. Reconstruccions de la placa Ibèrica i el marge nord-ibèric i la seva connexió 
amb el Tetis al Cretaci mitjà. A: model de rift perpendicular, segons Manatschal i Müntener 

(2009). B: model de moviment en direcció, segons Stampfli i Borel (2002). C: model 
de tisora, segons Advokaat et al. (2014). (Figura modificada de Tavani et al., 2018).

Fig. 3.3. Models cinemàtics d’Ibèria dels anys setanta per explicar l’obertura del golf 
de Biscaia i el desplaçament i rotació de la Península respecte d’un pol d’Euler situat a: 
l’est d’Ibèria (A), prop de París (B) i als Pirineus (C). (Modificat de Choukroune, 1976, 

i Tavani et al., 2018).

L’altra diferència entre els models proposats per a la reconstrucció de la placa 
Ibèrica es refereix a la magnitud i la cronologia del moviment lateral d’Ibèria cap 
a l’est respecte d’Europa. Tots els models proposats concorden en el fet que Ibèria 
va experimentar un moviment en direcció sinistra al llarg del marge nord-ibèric, al 
mateix temps que la separació entre Ibèria i Newfounland i la propagació de l’es-
corça oceànica de l’Atlàntic central progressava cap al nord. La quantitat de despla-
çament que es proposa varia, segons el model, entre 100 km i alguns centenars de 
quilòmetres (figures 3.2 i 3.3). Als anys setanta i fins fa pocs anys, es pensava que 
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Fig. 3.4. Reconstrucció de la placa Ibèrica durant el període de convergència amb la placa 
Europea al llarg dels Pirineus (estadis extrets de Macchiavelli et al., 2017).
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el desplaçament d’Ibèria al llarg de la falla nord-pirinenca va tenir lloc durant l’Albià-
Cenomanià i, en conseqüència, aquesta falla representa el límit de placa, fins i tot 
durant l’orogènia pirinenca (Le Pichon i Sibuet, 1971; Choukroune i Mattauer, 1978; 
Olivet, 1996). Segons aquesta idea, el moviment direccional de la falla nord-pirinenca 
hauria estat sincrònic (moviment transtensional) o posterior a la deformació extensiva 
principal al llarg del marge nord-ibèric i al moviment rotacional en sentit antihorari 
d’Ibèria. El criteri principal per defensar aquesta hipòtesi rau en la geometria allarga-
da, i suposadament sigmoidal, un cop restituïda la deformació contractiva pirinenca, 
de les conques albocenomanianes (Debroas, 1990). D’altra banda, reconstruccions 
recents han proposat que el moviment transtensional d’Ibèria va succeir abans de 
l’Aptià (Juràssic superior-Neocomià) i aquest va ser seguit per una direcció d’exten-
sió ortogonal al límit de plaques entre Ibèria i Euràsia (Jammes et al., 2009). Aquesta 
idea estaria fonamentada en l’existència i orientació de falles de transferència que 
van segmentar el sistema de rift del marge nord-ibèric (Massini et al., 2014), i en els 
criteris cinemàtics observats a les falles extensives (Tavani i Muñoz, 2012; Tavani et 
al., 2018).

En tot cas, les reconstruccions de l’Atlàntic central i nord determinen un movi-
ment direccional d’Ibèria. El problema és demostrar aquest moviment a les conques 
que s’observen en superfície, tant al llarg del marge nord-ibèric com dins de la placa 
Ibèrica, així com la seva edat. 

L’existència d’una escorça oceànica tot al llarg del domini pirinenc, posteriorment 
subduïda durant l’Aptià i l’Albià sincrònicament a la rotació antihorària d’Ibèria (figura 
3.2, Vissers i Meijer, 2012; Vissers et al., 2016), contradiu totes les dades geològiques 
disponibles i també els models corticals basats en la tomografia sísmica recentment 
adquirida (Chevrot et al., 2015 i 2018; Barnett-Moore et al., 2016).

Les discrepàncies en els models de restitució de la placa Ibèrica se centren prin-
cipalment en el moviment entre el Juràssic i el Cretaci. No obstant això, s’accepta 
majoritàriament que en el Santonià superior (83 Ma) un canvi en la cinemàtica entre 
Àfrica, Ibèria i Euràsia va ocasionar un règim contractiu al marge nord-ibèric que va 
determinar la formació del sistema orogènic pirinenc fins al Miocè inferior (figura 3.4, 
Rosenbaum et al., 2002; Macchiavelli et al., 2017).
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4. LES DADES GEOFÍSIQUES I L’ESTRUCTURA LITOSFÈRICA

L’estructura cortical i litosfèrica dels Pirineus ha estat molt estudiada i caracterit-
zada per mitjà de nombroses tècniques geofísiques (perfils de sísmica de reflexió i 
refracció profunds, gravimetria, magnetotel·lúrica, anomalies magnètiques, tomografia, 
flux de calor). Segurament, no hi ha cap altre sistema orogènic al planeta amb tanta 
quantitat i qualitat de dades geofísiques (figura 4.1). Endemés, les tècniques recents 
d’anàlisi de les dades sísmiques de font passiva i del soroll sísmic, combinades amb 
altres dades geofísiques, com ara gravimetria i magnetotel·lúrica, han subministrat 
unes imatges de l’estructura litosfèrica dels Pirineus espectaculars que han represen-
tat un avenç significatiu en el seu coneixement (figures 4.2 i 4.3) (Campanyà et al., 
2012 i 2017; Chevrot et al., 2015 i 2018; Wang et al., 2016). 

Les dades geofísiques disponibles demostren la subducció de la litosfera conti-
nental de la placa Ibèrica per sota de l’Europea (figures 1.3 i 4.3). La primera vegada 
que es va poder deduir aquesta relació va ser a partir de la interpretació del perfil 
sísmic ECORS a través del Pirineu central (figura 4.1, Choukroune i ECORS Team, 
1989; Roure et al., 1989; Muñoz, 1992). La subducció d’Ibèria cap al nord va ser pos-
teriorment confirmada als Pirineus bascocantàbrics pel perfil de sísmica de reflexió 
ESCIN-2 (Pulgar et al., 1996), pels perfils de refracció de gran angle (Fernández-Viejo 
et al., 2000) i per les dades sísmiques adquirides durant el projecte MARCONI al golf 
de Biscaia (Roca et al., 2011; Ruiz et al., 2017). 

Al Pirineu oriental l’escorça ibèrica subduïda per sota de l’europea no s’observa, 
alhora que l’escorça s’aprima progressivament cap a la costa mediterrània (Gallart 
et al., 2001; Campanyà et al., 2017; Díaz et al., 2018; Chevrot et al., 2018). Aquest 
canvi en l’estructura litosfèrica es pot explicar per un aprimament cortical i la de-
laminació de l’escorça ibèrica subduïda posterior com a resultat de la formació del 
golf de Lleó i la Mediterrània occidental durant el Neogen, o bé, per un canvi en 
l’estructura cortical anterior a la col·lisió heretada de l’etapa extensiva cretàcica (Díaz 
et al., 2018; Chevrot et al., 2018). 

Cap a l’oest, a les muntanyes cantàbriques, s’observa una transició relativament 
brusca des d’una escorça engruixida als Pirineus bascocantàbrics, com a resultat de la 
subducció cap al nord de la placa Ibèrica, a una escorça varisca amb un gruix de 
30-32 km, característica del massís Ibèric (Pérez-Estaún et al., 1994, Fernández-Viejo 
et al., 2000). Aquesta transició té una direcció NW-SE i coincideix en superfície amb 
falles oblíqües com la de Ventaniella (Muñoz, 2002). 

Segons les dades sísmiques disponibles, la Moho de la placa Ibèrica des dels Piri-
neus bascocantàbrics fins al Pirineu central assoleix una profunditat de fins a 55 km 
(Diaz et al., 2016). La part de la placa Ibèrica que subdueix i que és responsable 
de l’aprofundiment de la Moho correspon fonamentalment a l’escorça inferior. El 
gruix d’aquesta varia entre 15 km, a la part occidental del sistema orogènic, fins a 
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Fig. 4.1. Dades geofísiques al llarg del perfil ECORS a través del Pirineu central. 
A dalt, dibuix lineal dels perfils de sísmica de reflexió ECORS.  Al centre, interpretació 

de l’estructura cortical basada en les dades geològiques i geofísiques (gravimetria 
de Torné et al., 1989); dades de sísmica de reflexió de gran angle i de refracció 

(de Daignières et al., 1989); dades geològiques (de Muñoz, 1992). El principals reflectors 
del perfil de sísmica ECORS s’han convertit a profunditat amb base a les dades sísmiques 

i gravimètriques. A baix, model de resistivitat elèctrica a partir de dades 
magnetotel·lúriques de Pous et al. (1995). 
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Fig. 4.2. Mapa de l’anomalia de gravetat de Bouguer de gran part de l’orogen pirinenc. 
L’anomalia negativa del Pirineu central està associada amb l’arrel cortical produïda per la 

subducció de la placa Ibèrica per sota de l’Europea. Les anomalies positives al llarg 
del sector septentrional de la serralada són el resultat de l’existència de cossos de mantell 
superior i escorça inferior en dominis superficials heretats de l’etapa extensiva que produí 

l’aprimament de l’escorça i l’exhumació del mantell superior. SG: anomalia 
de Sent Gaudenç; MB: anomalia de la conca de Mauléon. Situació dels perfils de sísmica 

de la figura 4.3 (segons Chevrot et al., 2018).

25 km, al Pirineu central (figura 1.3, Muñoz, 1992; Gallastegui et al., 2002; Chevrot 
et al., 2015; Pedreira et al., 2015, Wang et al., 2016). Aquest engruiximent cortical es 
posa també de manifest per l’anomalia de Bouguer (figura 4.2, Casas et al., 1997). 
S’ha suggerit una profunditat més gran per a l’escorça inferior subduïda, a partir de 
la construcció de talls compensats corticals (Beaumont et al., 2000), fet que seria 
compatible amb les dades geofísiques. Els perfils de tomografia sísmica registren al 
Pirineu central l’escorça ibèrica fins a una profunditat de 70 km (figura 4.3), tot i que 
perden resolució per determinar-ne l’acabament septentrional per sota de la placa 
Europea (Chevrot et al., 2018). L’escorça inferior subduïda podria haver experimen-
tat una fusió parcial, tal com suggereixen les anomalies de conductivitat (figura 4.1, 
Glover et al., 2000). Aquesta fusió parcial podria anar acompanyada d’un metamor-
fisme eclogític amb alliberament d’aigua, fet que facilitaria l’ajust dels models 3D de 
densitat de l’estructura profunda dels Pirineus (Vacher i Souriau, 2001).



24

24

Fig. 4.3. Transsectes sísmiques a partir de dades de sísmica passiva. Dades recollides 
de telesismes per estacions emplaçades al llarg de les transsectes durant aproximadament 

un any (vegeu-ne la situació a la figura 4.2). Les dades han estat posteriorment 
processades per calcular la posició de les interfícies sísmiques principals i obtenir una 

imatge de l’estructura litosfèrica fins a una fondària de 100 km. Cal destacar la subducció 
de l’escorça ibèrica per sota de l’europea al Pirineu central i l’occidental, tal com havien 

demostrat les dades de sísmica de reflexió, i la desaparició d’aquesta subducció a l’extrem 
oriental dels Pirineus (segons Chevrot et al., 2018).
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En els darrers anys s’han aportat noves dades geofísiques i geològiques que donen 
suport a la idea que el golf de Biscaia, i el marge nord-ibèric en general, va experi-
mentar una hiperextensió en l’etapa extensiva del Cretaci inferior durant la separació 
entre Ibèria i Europa (Jammes et al., 2009; Lagabrielle et al., 2010; Roca et al., 2011; 
Clerc et al., 2012; Masini et al., 2014; Tugend et al., 2014). En el sistema de rift que es 
va formar al límit de plaques, el domini oceànic es va restringir a la part occidental 
del golf de Biscaia, a l’oest de 6-8 °W (figura 1.2), tal com es posa de manifest per les 
anomalies magnètiques de fons oceànic registrades simètricament als dos costats del 
centre d’expansió (Srivastava et al., 1990; Sibuet et al., 2004). L’anomalia més moder-
na identificada (A33o) data del final de l’expansió oceànica, al voltant de 80 Ma, edat 
que coincideix amb l’inici de la deformació contractiva als Pirineus. A l’est d’aquesta 
dorsal, la plana abissal del golf de Biscaia està constituïda per un sòcol que es carac-
teritza per una escorça inferior amb una velocitat de propagació de les ones sísmiques 
elevada (~7,20-7,30 km s−1) damunt d’un mantell amb baixa velocitat (~7,7-7,9 km s−1) 
(Fernández-Viejo et al., 1998; Gallart et al., 1997; Ruiz et al., 2017). Aquestes velocitats 
anòmales es poden explicar per la serpentinització del mantell superior (Roca et al., 
2011; Pedreira et al., 2015) o per una escorça continental transicional, altament estirada 
i aprimada, situada damunt d’un mantell serpentinitzat i intruït per roques ígnies gabroi-
ques (Ruiz et al., 2017). El mantell exhumat també hauria envoltat l’escorça oceànica a 
la part occidental del golf de Biscaia, tot i que hauria estat subduït per sota del marge 
cantàbric (Tugend et al., 2014). Cap a l’est, el mantell exhumat hauria continuat al llarg 
de l’eix del sistema de rift pirinenc fins al Pirineu oriental (Clerc i Lagabrielle, 2014).

A part de les característiques geofísiques de la litosfera del golf de Biscaia i dels 
afloraments de lherzolites al llarg de la serralada, altres evidències de l’exhumació del 
mantell deriven de la presència d’anomalies de Bouguer fortament positives: anoma-
lies de Bilbao, Mauléon i Sent Gaudenç (figura 4.2, Casas et al., 1997; Chevrot et al., 
2018). L’anomalia de Bouguer de la conca de Mauléon recentment s’ha interpretat 
que fou produïda per un tascó de mantell en continuïtat amb el mantell per sota de 
la conca d’Arzacq i per damunt de l’escorça ibèrica subduïda. El mantell assoliria la 
base de la conca durant l’etapa d’hiperextensió i continuaria avui en dia fins a una 
profunditat de 10-15 km (Wang et al., 2016). Darrerament, i seguint aquesta idea, 
s’ha proposat una modelització gravimètrica per justificar la preservació d’un tascó 
de mantell al llarg de gairebé tota la serralada que n’hauria condicionat l’estructura 
contractiva durant l’etapa d’inversió tectònica (Pedrera et al., 2017; García-Senz et al., 
2019b). Cal dir, però, que les densitats del mantell utilitzades per a la modelització 
gravimètrica han estat significativament baixes (2,9 g cm−3), similars o fins i tot me-
nors que les densitats de l’escorça inferior (fins a 2,7 g cm−3) amb base a la possible 
serpentinització del mantell exhumat durant l’etapa de deformació extensiva. En 
aquest cas, el mantell no es podria discriminar de manera gravimètrica de l’escorça 
i el seu caràcter serpentinitzat determinaria un comportament extraordinàriament 
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dúctil, fet que contrasta amb la interpretació que aquests autors fan d’un bloc rígid 
de mantell que indenta l’escorça continental ibèrica i europea durant l’etapa d’in-
versió (García-Senz et al., 2019b). En aquests moments s’estan obtenint noves dades 
de sísmica passiva que permeten interpretar la localització espacial d’aquests cossos 
mantèl·lics i la seva poca continuïtat longitudinal i en profunditat.
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5. TRETS ESTRUCTURALS PRINCIPALS DE L’OROGEN PIRINENC

El coneixement de l’estructura dels Pirineus s’ha basat en bona part en l’estudi i 
l’anàlisi d’unes transversals determinades on la qualitat dels afloraments i l’existència 
de nombroses dades geofísiques ha permès caracteritzar-ne l’estructura i deduir-ne 
l’evolució. En els darrers anys no hi ha dubte que l’adquisició dels perfils de sísmica 
de reflexió profunda dels programes ECORS (Etude Continentale et Océanique par 
Réflexion et Réfraction Sismique), ESCIN (Estudios Sísmicos de la Corteza Ibérica N) i 
MARCONI (Margen Continental Nord-Ibérico) ha servit en gran manera per catalitzar 
el notable increment del coneixement que avui tenim de l’evolució estructural de la 
serralada. Projectes més recents, i encara vigents, com els de TOPOIBERIA (Geocien-
cias en Iberia: Estudios integrados de topografía y evolución 4D) o OROGEN (De-
ciphering Genesis of Mountain Belt, Total-BRGM-CNRS) estan aportant noves dades 
que faran d’aquesta serralada una de les més ben estudiades i conegudes del planeta.

L’altre interès de l’orogen pirinenc és la significativa variació longitudinal del seu 
estil estructural, així com del registre sedimentari de les diferents conques de l’eta-
pa extensiva incloses a la serralada. D’altra banda, les diferències sedimentàries de 
les conques de «collibè» i d’avantpaís també són significatives. Aquestes variacions 
longitudinals són tan importants que fins i tot avui en dia es discuteix força sobre la 
continuïtat cap a l’oest dels Pirineus i la nomenclatura de les unitats geològiques im-
plicades, tal com ja s’ha apuntat a la introducció d’aquesta memòria. Aquestes varia-
cions permeten entendre els processos que intervenen en la formació de la serralada 
i el sistema extensiu preexistent, i deduir l’evolució estructural des de la formació del 
sistema de rift i marge passiu nord-ibèric fins a la seva inversió tectònica per formar 
la serralada pirinenca.

A continuació es descriurà l’estructura geològica del Pirineu central com a tall 
geològic de referència i després es descriuran altres sectors de la serralada.

El tall ECORS a través del Pirineu central

El tall geològic més ben caracteritzat de tota la serralada és el del Pirineu central 
al llarg del perfil de sísmica de reflexió profunda ECORS. És, possiblement, la trans-
versal que concentra un nombre més gran de dades geològiques i geofísiques, que 
han permès caracteritzar l’estructura a escala cortical i litosfèrica de l’orogen i de-
duir-ne l’evolució temporal (Choukroune i ECORS Team, 1989; Muñoz, 1992 i 2002; 
Berástegui et al., 1993; Fitzgerald et al., 1999; Beaumont et al., 2000; Campanyà et 
al., 2012, Chevrot et al., 2015; Muñoz et al., 2018).

El tall ECORS mostra la geometria del Pirineu central i l’oriental caracteritzada, a 
escala cortical, per un doble tascó orogènic asimètric i dominat per un apilament anti-
forme central de mantells de corriment que afecten les roques del basament hercinià, 
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conegut clàssicament com a zona axial (figures 1.3, 5.1 i 5.2, Muñoz, 1992 i 2002). 
Aquests mantells han estat relativament transportats cap al sud (és, de fet, la placa 
Ibèrica que s’ha desplaçat cap al nord) i deformats per l’emplaçament per sota de les 
unitats inferiors i més joves. Hi ha tres mantells principals que de sostre a base són 
els mantells de les Nogueres, Orri i Rialp (figura 5.2, Muñoz, 1992). El flanc septen-
trional de l’apilament antiforme ocupa la major part de la zona axial i es caracteritza 
per una estructura interna varisca dominada per una foliació regional que mostra un 
cabussament de moderat a fort com a resultat de la basculació cap enrere a causa de 
l’emplaçament de les unitats inferiors. El flanc meridional de l’antiforme de la zona 
axial és relativament estret i està caracteritzat per plecs basculats que avui tenen ge-
ometria de sinformes anticlinals amb les roques del Paleozoic superior al seu nucli, 
envoltades de les capes vermelles del Permià i el Triàsic. És el que s’anomena zona 
de les Nogueres (figura 5.3, Dalloni, 1913; Séguret, 1972). 

Fig. 5.1. Esquema estructural del Pirineu central i l’oriental. Es representen les estructures i 
unitats estructurals principals (segons Muñoz i Roca, 2014).

Al vessant sud dels Pirineus, les roques del basament han estat desenganxades 
de les de la cobertora mesozoica gràcies a l’existència de les evaporites del Triàsic 
superior (fàcies Keuper). Els sediments mesozoics constitueixen tres grans mantells 
de corriment que, de nord a sud, són: Bóixols, Montsec i Serres Marginals (figures 
5.1, 5.2 i 5.3). Aquests mantells es van desplaçar inicialment segons una seqüència de 
bloc inferior (més moderns progressivament cap a l’avantpaís) des del Cretaci superior 
fins a l’Eocè superior, i han inclòs conques sedimentàries mesozoiques i paleògenes 
de diversa significació tectònica.
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Fig. 5.2. Tall geològic cortical al llarg del perfil ECORS (segons Muñoz, 2002).

Fig. 5.3. Talls geològics al llarg de les valls de la Noguera Pallaresa (tall ECORS) 
i de la Noguera Ribagorçana (el tall de la Ribagorçana ha estat modificat de Teixell i 

Muñoz, 2000). Vegeu-ne la localització al mapa de la figura 5.1 (segons Muñoz et al., 2018).

El mantell de Bóixols es va formar com a resultat de la inversió de les conques 
extensives del Cretaci inferior al marge meridional del sistema de rift pirinenc (Be-
rastegui et al., 1990; García-Senz et al., 2019a; García-Senz i Muñoz, 2019). La defor-
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mació contractiva es va iniciar al Santonià superior i va continuar durant el Cretaci 
superior (McClay et al., 2004; López-Mir et al., 2014).

El mantell del Montsec comprèn la part septentrional de la conca d’avantpaís 
sud-pirinenca del Cretaci superior, caracteritzada per un solc turbidític fortament 
subsident al bloc inferior de l’encavalcament de Bóixols (García-Senz et al., 2019a). 
Aquestes turbidites passen lateralment a una plataforma carbonàtica que constitueix 
l’eix principal de la serralada del Montsec (figura 5.5). El mantell del Montsec es 
va desplaçar des del Paleocè fins a l’Eocè inferior, tal com registren els sediments 
continentals a marins de poca profunditat dipositats tant al bloc inferior de l’encaval-
cament del Montsec (conca d’Àger) com al seu bloc superior, a la conca de Graus-
Tremp (figures 5.3, 5.4 i 5.5).

Fig. 5.4. Línies sísmiques TR-1 i TR-27 al llarg del tall ECORS i la seva interpretació a partir 
de les dades de superfície i de sondatges propers. La identificació geològica dels reflectors 

s’ha basat en les formacions geològiques que afloren i la projecció de les dades dels 
sondatges de Comiols i Isona al llarg de línies sísmiques longitudinals que intersequen 

les dues línies de la figura (segons Muñoz et al., 2018).

El mantell de les Serres Marginals està caracteritzat per una sèrie sedimentària 
mesozoica i paleògena relativament prima i incompleta, que d’una manera progres-
siva esdevé més reduïda cap al sud. Els carbonats sinorogènics del Cretaci superior 
estan representats en gairebé totes les làmines de les Serres Marginals (només són 
absents a les làmines més frontals). La seva potència varia des d’uns pocs centenars 
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de metres en els sectors més septentrionals a unes poques desenes de metres a les 
làmines frontals (figura 5.3). Els sediments sinorogènics del Cretaci superior (Santo-
nià superior-Maastrichtià) reposen discordants al damunt de les capes mesozoiques 
anteriors que han estat basculades cap al nord i erosionades com a resultat de la 
flexió litosfèrica associada a la formació de la conca d’avantpaís. Així doncs, aquests 
sediments reposen sobre materials cada cop més antics cap al sud, fins a situar-se 
directament damunt de les evaporites del Triàsic superior (Keuper). El límit erosiu 
meridional d’aquestes evaporites va controlar la localització de l’encavalcament frontal 
sud-pirinenc. Les evaporites del Keuper han determinat també l’estructura interna de 
les Serres Marginals. Aquestes evaporites es van inflar per la seva evacuació des del 
mantell del Montsec, fet que va facilitar la posterior formació de plecs de desengan-
xament i altres estructures salines (Santolaria, 2015; Santolaria et al., 2015).

Fig. 5.5. Fotografia de la serra del Montsec des de Sant Mamet, on es pot observar la sèrie 
mesozoica en el bloc superior de l’encavalcament del Montsec per damunt dels sediments 

deltaics sinorogènics de l’Eocè inferior de la conca d’Àger.

Els mantells de les Serres Marginals i del Montsec se situen actualment damunt 
d’una successió autòctona de sediments paleocens i eocens que es troben en con-
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tinuïtat amb la conca de l’Ebre, tal com demostren els pous perforats a la zona i les 
línies sísmiques (figura 5.4). Aquests mantells s’han desplaçat cap al sud un mínim 
de 50 km entre l’Eocè i l’Oligocè superior. El desplaçament hi hauria estat afavorit 
per la presència de les sals eocenes de la formació de Cardona a l’autòcton. La dis-
tribució d’aquestes sals i la de les evaporites triàsiques han determinat la formació 
dels sortints i entrants que el sistema d’encavalcaments sud-pirinenc mostra en mapa 
i que caracteritza el Pirineu central (figura 5.1). El límit septentrional dels sediments 
autòctons per sota dels mantells sud-pirinencs no es pot determinar amb certesa, 
però els pous d’exploració d’hidrocarburs i les dades sísmiques demostren que els 
sediments de l’Eocè superior de la conca de l’Ebre continuen fins a la part septen-
trional del mantell del Montsec i els sediments més antics continuarien per sota del 
mantell de Bóixols (figura 5.4, Muñoz et at., 2018). 

Els encavalcaments sud-pirinencs van ser reactivats per una seqüència de bloc 
superior; és a dir, van passar de progressar cap a l’avantpaís a fer-ho cap al rere-
país, a mesura que la conca de l’Ebre s’anava reblint de sediments continentals i 
anaven omplint els mantells sud-pirinencs (Vergés i Muñoz, 1990; Burbank, Vergés 
et al., 1992; Coney et al., 1996; Meigs i Burbank, 1997; Muñoz et al., 1997; Fillon et 
al., 2013). Aquesta variació de la cinemàtica d’encavalcaments va ser el resultat del 
canvi de règim sedimentari de la conca d’avantpaís sud-pirinenca, que passà d’estar 
oberta a l’Atlàntic a quedar desconnectada de l’oceà i esdevenir una conca endor-
reica. Aquesta reactivació fora de seqüència del sistema d’encavalcaments va ser 
sincrònica al desplaçament dels mantells de corriment sud-pirinencs per damunt de 
les Sals de Cardona, i a l’increment de l’aixecament dels mantells de la zona axial i 
la seva denudació (Fitzgerald et al., 1999; Beamud et al., 2011).

El Pirineus septentrionals, coneguts també com la zona nord-pirinenca (Choukrou-
ne, 1976), són significativament més estrets (25-35 km) que els Pirineus meridionals 
i constitueixen la part retrovergent (retrowedge) del doble tascó orogènic (figura 
5.2). El sistema d’encavalcaments nord-pirinenc va reactivar les conques extensives 
del Cretaci inferior que es varen formar al domini hiperextens del rift pirinenc, on 
l’escorça continental va ser molt aprimada i on el mantell continental es va exhumar 
per sota de les conques sedimentàries (figura 5.6, Tugend et al., 2014; Mouthereau 
et al., 2014). Durant l’estirament cortical que va culminar amb l’aprimament de l’es-
corça i l’exhumació del mantell, es varen formar blocs corticals aprimats. Aquests 
blocs i les conques sedimentàries adjacents van experimentar un elevat regim tèrmic 
i actualment constitueixen els massissos nord-pirinencs (Clerc i Lagabrielle, 2014). 
Els sediments sinrift del Cretaci inferior i els carbonats prerift juràssics van ser afec-
tats per un metamorfisme d’alta temperatura i baixa pressió fa entre 110 Ma (Albià) 
i 80 Ma (Santonià). El metamorfisme es va iniciar sincrònicament a l’exhumació del 
mantell inferior i continuà durant l’etapa postrift de subsidència tèrmica fins a l’inici 
de la deformació contractiva (Albarède i Michard-Vitrac, 1978; Golberg et al., 1986; 
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Montigny et al., 1986). L’encavalcament basal nord-pirinenc va reactivar el desen-
ganxament basal i, actualment, coincideix amb la falla nord-pirinenca a la seva ex-
tremitat meridional (figura 5.6). Al nord, l’encavalcament nord-pirinenc coincideix 
amb el marge septentrional del rift pirinenc (Baby et al., 1988; Déramond et al., 
1990). Al bloc inferior d’aquest encavalcament, la conca d’avantpaís nord-pirinenca 
(conca d’Aquitània) està caracteritzada per un rebliment sedimentari de fins a 5 km 
de potència organitzat en dos grans cicles sedimentaris someritzants: un de primer 
—Santonià-Paleocè— constituït per sediments d’aigües profundes i un segon cicle 
—Paleocè-Oligocè— format per roques marines d’aigües somes a sediments conti-
nentals (figures 5.2 i 5.6, Ford et al., 2016)

Fig. 5.6. Tall ECORS restituït amb base a la reconstrucció de la conca d’Aulus formada 
durant la hiperextensió del sistema de rift pirinenc durant el Cretaci inferior, que hauria 

comportat l’exhumació del mantell per sota de la conca (segons Muñoz, 2019).

El Pirineu oriental

Les principals unitats estructurals que constitueixen el Pirineu central continuen 
cap a l’est, al Pirineu oriental, sense l’existència de cap discontinuïtat estructural 
(figura 5.1). No obstant això, sí que s’observen diferències estructurals significati-
ves entre les dues branques de la serralada pirinenca, especialment, al seu vessant 
meridional. La diferència més òbvia és l’amplada dels mantells de corriment. Al Piri-
neu central, els mantells de Bóixols, Montsec i Serres Marginals ocupen una àmplia 
extensió, i defineixen un sortint. El límit oriental d’aquest sortint representa el límit 
entre el Pirineu central i l’oriental. Al llarg d’aquest límit, prop de la vall del Segre, 
les estructures prenen la direcció NE-SW i els mantells esdevenen progressivament 
més estrets, sobretot, els del Montsec i les Serres Marginals (figura 5.1). 
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Una altra diferència del Pirineu oriental respecte del central és l’amplada de 
l’avantpaís deformat (figura 5.1). Al sud de l’encavalcament frontal sud-pirinenc del 
Pirineu oriental (encavalcament de Vallfogona), els materials paleògens de la conca 
de l’Ebre estan deformats per conjunts de plecs que mostren orientacions diverses 
(fonamentalment, d’E-W a NE-SW). Cadascun d’aquests conjunts està desenganxat 
per damunt d’un nivell d’evaporites diferent, que, de nord a sud, són les formacions 
de: Beuda, Cardona i Barbastre (Vergés et al., 1992).

Al Pirineu oriental, els mantells que configuren el Pirineu central es troben apilats 
els uns damunt dels altres en un conjunt que s’ha anomenat mantell del Pedraforca 
(figures 5.1 i 5.7, Solé-Sugrañes, 1971; Séguret, 1972; Vergés, 1993; Vergés et al., 1995). 
Els mantells del Pedraforca se situen damunt dels materials sintectònics de l’Eocè que 
constitueixen el mantell del Cadí. El mantell del Pedraforca, en sentit ampli, consta 
de tres grans unitats estructurals que, de sostre a base, són: el mantell superior del 
Pedraforca, el mantell de la serra del Verd i el mantell inferior del Pedraforca o là-
mines de Queralt (Muñoz i Roca, 2014). Aquests mantells són els equivalents dels 
de Bóixols, Montsec i Serres Marginals, respectivament.

Fig. 5.7. Tall del Pirineu oriental, de la Cerdanya fins a Montserrat, a través dels mantells 
del Pedraforca i de la conca d’avantpaís sud-pirinenca deformada. Vegeu-ne la localització 

al mapa de la figura 5.1 (modificat de Vergés, 1993). 

Per sota dels mantells del Pedraforca, el mantell del Cadí és el que ocupa una 
extensió més gran en el Pirineu oriental (figures 5.1 i 5.7, Muñoz et al., 1986). Aquest 
mantell conté roques del Paleozoic superior (Silurià, Devonià i Carbonífer), una suc-
cessió de sèries vermelles (de l’Estefanià, el Permià i el Triàsic inferior) discordants 
sobre les roques anteriors deformades per l’orogènia varisca i, finalment, una potent 
sèrie paleocena-eocena. Les roques mesozoiques es restringeixen únicament a una 
prima successió de carbonats i roques detrítiques del Cretaci superior damunt de les 
capes triàsiques, ambdues unitats només presents a la part occidental del mantell del 
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Cadí. L’estructura interna del mantell del Cadí es caracteritza per un gran sinforme, el 
sinclinal de Ripoll, situat entre l’encavalcament de Vallfogona (el seu encavalcament 
inferior) i l’apilament antiforme de la zona axial (Muñoz et al., 1986; Vergés, 1993). 
Els mantells del Pedraforca se situen en el nucli d’aquest sinforme (figures 5.7 i 5.8).

Fig. 5.8. Talls del Pirineu oriental. El superior segueix la vall del Freser, 
des de la plana de Vic fins a la vall de Camprodon (Muñoz i Casas, 2010). 
L’inferior travessa la zona de culminació del Pirineu oriental, a la Garrotxa 
(Martínez et al., 2010). Vegeu-ne la localització al mapa de la figura 5.1. 

El sinclinal de Ripoll incorpora una potent sèrie de talús i turbidítica de l’Eocè 
inferior que es va dipositar en un solc fortament subsident a l’extrem septentrional 
de la conca d’avantpaís sud-pirinenca durant el desplaçament cap al sud del mantell 
inferior del Pedraforca, el qual portava «a collibè» els altres mantells del Pedraforca 
prèviament emplaçats (Puigdefàbregas et al., 1986). Posteriorment, des de l’Eocè mitjà, 
el sinclinal de Ripoll va esdevenir una conca de bloc superior o a collibè (piggy-back 
basin), reblerta per una potent successió de roques detrítiques deltaiques i conti-
nentals eocenes, alhora que l’encavalcament de Vallfogona emergia a la superfície 
sinorogènica i el mantell del Cadí es desplaçava cap al sud (figures 5.7 i 5.8, Muñoz 
et al., 1986; Muñoz, 1993; Puigdefàbregas et al., 1986; Burbank, Puigdefàbregas et 
al., 1992; Vergés, 1993; Muñoz i Casas, 2010). El solc turbidític de l’Eocè inferior es 
va reblir per mitjà d’una potent successió d’evaporites (Formació Beuda) que va re-
presentar el nivell de desenganxament perquè més endavant es desenvolupés l’en-
cavalcament de Vallfogona. El mantell del Cadí és l’equivalent estructural del mantell 
de les Nogueres del Pirineu central (Muñoz et al., 1986). 
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Al Pirineu oriental afloren les unitats estructurals inferiors del vessant sud-pirinenc, 
com a resultat de la inclinació estructural cap a l’oest de la serralada, fet que per-
met completar la comprensió del conjunt de l’estructura. Aquests nivells estructurals 
inferiors es caracteritzen per l’apilament de làmines que inclouen roques paleozoi-
ques amb sèries estratigràfiques i estructura interna varisca marcadament diferents 
entre si. L’apilament alpí d’aquestes unitats es posa de manifest per l’existència de 
finestres tectòniques amb l’aflorament de roques d’edat paleocena discordants sobre 
les del sòcol (figura 5.8, Muñoz, 1993; Muñoz et al. 1986; Muñoz i Casas, 2010). La 
culminació estructural del vessant meridional dels Pirineus es troba al seu extrem 
oriental, a la zona de la Garrotxa. Des d’aquesta culminació cap a la Mediterrània, les 
estructures estan inclinades cap a l’est, fet que permet observar unitats estructurals 
que comprenen sèries mesozoiques per damunt del mantell del Cadí (figures 5.1 i 
5.9, Pujadas et al., 1989; Tassone et al., 1994). Aquestes unitats estan desenganxades 
damunt de les evaporites triàsiques i, de sostre a base, són: el mantell de Figueres-
Montgrí i les làmines de Costoja-Bac Grillera-Biure (figura 5.9) (Muñoz i Roca, 2014). 

Les làmines de Bac Grillera-Biure es van emplaçar durant el Paleocè-Eocè inferior, 
sincrònicament al mantell del Montsec. Comprenen una sèrie mesozoica reduïda ca-
racteritzada per una successió del Cretaci superior discordant damunt dels carbonats 
juràssics, similar a la successió continguda al mantell del Montsec i de la serra del Verd. 
Cal destacar l’absència dels sediments sinrift del Cretaci inferior. L’encavalcament basal 
d’aquestes làmines ha estat plegat per l’antiforme d’unitats inferiors de basament que 
constitueixen la zona axial a la seva extremitat oriental. Aquest encavalcament s’arrela 
al nord amb l’encavalcament dels Banys d’Arles, situat al sud de la falla nord-pirinenca 
(figures 5.8 i 5.9, Martínez et al., 2010). Al bloc inferior d’aquest encavalcament afloren 
materials detrítics del Cretaci superior i del Garumnià que reposen directament en dis-
cordança damunt de les roques paleozoiques del massís del Roc de Frausa i defineixen 
l’estructura antiforme d’aquest massís (Aguilar et al., 2015). En aquest massís afloren al 
nucli de l’antiforme gneissos, esquistos i gabres de l’escorça mitjana-inferior en fàcies 
granulita deformats per bandes de cisalla que enllacen amb els encavalcaments que 
deformen la cobertora cenozoica del massís (figura 5.8, Aguilar et al., 2015).

Estructuralment, per damunt de les làmines de Bac Grillera-Biure, el mantell de 
Figueres-Montgrí es caracteritza per una sèrie més completa que inclou una potent 
successió de carbonats del Cretaci inferior que recorda la del mantell del Pedrafor-
ca superior, endemés d’ocupar una posició estructural similar. No obstant això, i a 
diferència del Pedraforca, el mantell de Figueres-Montgrí es va desplaçar fora de 
seqüència durant l’Eocè mitjà-superior (Pujadas et al., 1989). Aquest mantell ha estat 
desmembrat per les falles extensives oligocenes-miocenes de direcció NW-SE a la 
zona de transferència que connecta el golf de Lleó amb el solc de València (Tassone 
et al., 1994). Així doncs, el mantell de Figueres-Montgrí ha transportat cap al S-SW 
una conca sinrift del Cretaci inferior per damunt del seu marge meridional (figura 5.9).
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Fig. 5.9. L’acabament oriental dels Pirineus i la seva connexió amb les estructures 
de la Provença (tall B, segons Vauchez et al., 2013, i tall C, segons Mató et al., 1995; 

modificat de Tavani et al., 2018).
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Al nord de la falla nord-pirinenca, els sinclinals de Boixavila, Aglí inferior i Sant 
Pau de Fenollet comprenen una sèrie juràssica-cretàcica que il·lustra l’arquitectu-
ra de les conques extensives del Cretaci inferior que representen l’extrem oriental 
d’un conjunt de conques interconnectades en el domini hiperextens del rift pirinenc 
que separava les plaques Ibèrica i Europea (figura 5.9, Vauchez et al., 2013; Clerc i 
Lagabrielle, 2014; Clerc et al., 2016). Aquestes conques van estar reblertes per una 
potent sèrie turbidítica d’edat albiana-cenomaniana (Souquet et al., 1985; Debroas, 
1990). Per sota de la conca de Boixavila, l’aprimament litosfèric va determinar l’ex-
humació del mantell i el metamorfisme tèrmic dels materials sinrift i prerift (Clerc 
et al., 2016). Al nord del sinclinal de Boixavila, el massís de l’Aglí representa un 
bloc d’escorça aprimada que limita al sud les conques cretàciques contingudes en 
els sinclinals inferior de l’Aglí i de Sant Pau de Fenollet. El límit entre aquest massís 
i els materials mesozoics és un desenganxament extensiu associat a l’aprimament 
litosfèric. Més al nord, l’encavalcament frontal nord-pirinenc representa la reactiva-
ció del marge septentrional del sistema de rift pirinenc, tal com posa de manifest 
l’absència de materials cretàcics sinrift al seu bloc inferior, en la cobertora del massís 
de Motomet (figura 5.9).

L’encavalcament frontal nord-pirinenc cap al seu extrem oriental pren una orien-
tació NW-SE a N-S i enllaça amb la falla de Cevenes de direcció NW-SE que connecta 
les estructures de l’extrem oriental dels Pirineus amb les de la Provença (figura 5.9, 
Tavani et al., 2018). Al bloc superior d’aquest encavalcament, els afloraments dels 
materials del Cretaci inferior continuen des del sinclinal inferior de l’Aglí, cap a la 
muntanya de la Clapa i el mantell de les Corberes. En canvi, a l’oest de l’encavalca-
ment frontal nord-pirinenc i de la falla de Cevenes, la zona entre els massissos de 
Motomet i de la muntanya Negra va experimentar un aixecament durant el Cretaci 
inferior-mitjà, la qual cosa suggereix que aquesta falla va representar una zona de 
transferència del sistema de rift (Tavani et al., 2018).

El Pirineu central i la seva transició al Pirineu occidental

Els mantells de Bóixols, Montsec i Serres Marginals constitueixen el sobresortint 
del sistema d’encavalcaments (thrust salient) més remarcable de tots els Pirineus 
(figures 5.1 i 5.10). Aquest sobresortint es va definir com una unitat estructural 
anomenada unitat sud-pirinenca central i es va considerar que representava una 
geometria primària corbada heretada de la geometria inicial de les conques meso-
zoiques implicades (Séguret, 1972; Soto et al., 2002). No obstant això, recentment 
s’ha demostrat —a partir de la integració de dades estructurals, estratigràfiques i 
paleomagnètiques— que aquest sobresortint dels encavalcaments del Pirineu cen-
tral es va desenvolupar d’una manera progressiva com a resultat d’un gradient en la 
magnitud del transport dels encavalcaments i de direccions de transport divergents. 
La major part del sobresortint es va formar durant l’emplaçament del mantell de les 
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Serres Marginals i de la seva continuació cap a l’oest al mantell de Gavarnia entre 
l’Eocè mitjà i l’Oligocè (Sussman et al., 2004; Muñoz et al., 2013). El límit occidental 
del sobresortint està caracteritzat per un conjunt d’estructures de direcció N-S. A la 
conca de L’Aínsa, els plecs d’aquesta direcció han experimentat una rotació dex-
trogira d’eix vertical de fins a 70°, fet que demostra un gradient del desplaçament 
dels encavalcaments del Pirineu central de fins a 50 km (Muñoz et al., 2013). Aquest 
gradient estaria determinat per la distribució de les evaporites triàsiques a la base de 
la sèrie mesozoica. L’increment del desplaçament cap a l’est explicaria l’existència 
d’una sèrie sedimentària paleògena autòctona per sota dels mantells de les Serres 
Marginals i del Montsec (figures 5.3 i 5.4, Muñoz et al., 2018).

Fig. 5.10. Mapa estructural de la transició entre el Pirineu central i l’occidental 
(modificat de Muñoz et al., 2013).



40

40

A la zona de transició entre el Pirineu central i l’occidental s’observa, a més de les 
estructures N-S associades al límit occidental del sobresortint dels mantells de cor-
riment, un canvi estructural molt significatiu, en part també degut a l’absència dels 
materials evaporítics triàsics. A la part occidental de la zona axial, les calcàries del 
Cretaci superior es troben directament en discordança damunt dels materials detrítics 
vermells del Triàsic inferior o del Permià, o bé, directament damunt de les roques 
paleozoiques. L’absència de les evaporites del Triàsic superior (Keuper) ha determinat 
l’acoblament entre les capes mesozoiques i paleògenes i les roques del basament. 
Al Pirineu occidental, els mantells que comprenen basament estan fonamentalment 
imbricats (Cámara i Klimowitz, 1985; Teixell, 1996 i 1998; Labaume et al., 2016) en 
comptes d’apilats l’un damunt dels altres, tal com s’observa a l’apilament antiforme 
de la zona axial del Pirineu central (figures 1.3 i 5.3, Muñoz, 1992).

El canvi de la geometria dels encavalcaments determina un relleu estructural més 
distribuït al Pirineu occidental. El fet que els mantells que contenen basament se si-
tuïn en profunditat més al sud cap a l’oest ha determinat que els mantells superiors 
que afecten a les sèries mesozoiques del Pirineu central hagin estat exhumats. D’altra 
banda, l’encavalcament inferior dels mantells del Cotiella i de la Penya Montanyesa 
pugen estratigràficament cap a l’oest, fet que n’hauria facilitat l’erosió (figura 5.11, 
Muñoz et al., 2013). Així doncs, els equivalents occidentals dels mantells de Cotiella-
Bóixols i de la Penya Montanyesa-Montsec haurien estat aixecats i erosionats per 
damunt del mantell de Gavarnia, que és la unitat més extensa al Pirineu occidental 
(figura 5.10). Aquest canvi en l’estil estructural esta acompanyat per un increment de 
la inclinació de l’eix de la zona axial cap a l’oest, el decreixement del relleu estructural 
a la part central de la serralada i l’acabament occidental de les roques paleozoiques 
en superfície. Tots aquests aspectes han tingut una forta influència en l’aportament 
sedimentari dels materials sinorogènics.

El mantell de Gavarnia està caracteritzat per un gran sinforme d’una amplària su-
perior als 20 km i una llargària de fins a 200 km, el qual suporta la conca de Jaca que 
ha estat reblerta de materials paleògens sedimentats al mateix temps que el mantell 
es desplaçava cap al sud per damunt de la conca de l’Ebre (figura 5.11). El flanc me-
ridional del sinforme consta, en la seva part frontal, de diverses làmines encavalcants 
imbricades que comprenen una sèrie mesozoica, desenganxades per damunt de les 
evaporites triàsiques. Aquestes làmines integren el que s’anomena Serres Exteriors 
(Almela i Ríos, 1951; Puigdefàbregas, 1975; Millán et al., 1995 i 2000). De la mateixa 
manera que en les unitats frontals del mantell de les Serres Marginals, les làmines de 
les Serres Exteriors comprenen una sèrie mesozoica prima (de desenes fins a pocs 
centenars de metres), de carbonats sinorogènics del Cretaci superior, discordants 
per damunt de les evaporites triàsiques. Per sobre, els materials paleògens són més 
potents i es caracteritzen per la successió de carbonats de l’Eocè mitjà pertanyents 
a la Formació Guara (Puigdefàbregas, 1975; Millán et al., 1994). 
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Fig. 5.11. Estructura del mantell de Gavarnia a través de la conca de Jaca i de la zona axial. 
La línia sísmica i el tall geològic inferior corresponen a la part oriental de la conca de Jaca 
(vegeu-ne la localització al mapa de la figura 5.10). (Modificat de Muñoz et al., 2018; tall 

inferior modificat de Labaume et al., 2016).

Una de les peculiaritats de les Serres Exteriors és la presència d’un seguit de plecs 
transversals de direcció N-S a NE-SW, en continuació amb els plecs N-S de la conca 
de L’Aínsa, a l’extrem oriental del mantell de Gavarnia (figura 5.10). Aquests plecs 
es van formar sincrònicament a la sedimentació dels sediments deltaics i continen-
tals de l’Eocè mitjà i superior, alhora que el mantell de Gavarnia es desenvolupava 
(figura 5.12, Millán et al., 1994; Poblet i Hardy, 1995). Els anticlinals de direcció N-S 
més llargs i espectaculars són els de la conca de L’Aínsa (figura 5.13). Aquests van 
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ser els primers a formar-se. Els anticlinals d’Añisclo i el de Mediano es van iniciar al 
Lutecià inferior (Poblet et al., 1998; Fernández et al., 2012; Muñoz et al., 2013), un 
cop els encavalcaments van progressar al bloc inferior del mantell del Montsec-Penya 
Montanyesa (figura 5.12). Aquests plecs van experimentar una rotació d’eix verti-
cal dextrogira, alhora que es desenvolupaven (Pueyo et al., 2002; Soto et al., 2006; 
Muñoz et al., 2013), i, per tant, estan relacionats amb la formació del sobresortint 
del sistema d’encavalcaments del Pirineu central descrit abans. Les rotacions d’eix 
vertical continuen al llarg de les Serres Exteriors, tot i que la quantitat de rotació 
decreix progressivament cap a l’oest , al mateix temps que l’edat dels plecs esdevé 
més moderna (Oliva-Urcia et al., 2012; Ramón et al., 2012; Pueyo-Anchuela et al., 
2012). Més a l’oest encara, les dades paleomagnètiques no registren rotacions d’eix 
vertical significatives (Larrasoaña et al., 2003), i defineixen el límit occidental de la 
rotació a l’acabament de l’anticlinal de Santo Domingo (Pueyo et al., 2002).

Fig. 5.12. Talls a través de les estructures N-S de la conca d’Aïnsa i l’extrem occidental 
dels mantells de cobertora del Pirineu central 

(vegeu-ne la localització al mapa de la figura 5.10). (Modificat de Muñoz, 2017). 

El flanc nord del sinclinori de la conca de Jaca, també conegut com a sinclinori 
del Guarga, integra un sistema de plecs i encavalcaments que afecta els materials del 
Cretaci superior i Paleogen (figura 5.11). Aquest flanc és, de fet, un panell basculat cap 
al sud per damunt d’un sistema imbricat de làmines de sòcol entroncades cap amunt 
per sota de la sèrie mesozoica (figura 5.11, Cámara i Klimowitz, 1985; Teixell, 1996; 
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Fig. 5.13. L’anticlinal de Mediano vist des de l’ermita de San Emeterio i San Celedonio 
(modificat de Muñoz, 2017). 

Labaume et al., 2016; Labaume i Teixell, 2018). La truncació del sostre del sòcol al 
bloc superior de l’encavalcament inferior d’aquest sistema (encavalcament del Guar-
ga) determina la posició i la direcció del sinclinal del Guarga al llarg del sinclinori 
de la conca de Jaca (Labaume i Teixell, 2018) i es pot seguir fins a l’extrem oriental 
de la conca de L’Aínsa, per sota dels anticlinals de Boltanya i Mediano (Fernández et 
al., 2012). Entre l’encavalcament del Guarga i el de Gavarnia s’han descrit diferents 
encavalcaments que comprenen el sòcol hercinià a partir de la interpretació de les 
dades sísmiques disponibles (figura 5.11, Labaume i Teixell, 2018). Tanmateix, no hi 
ha consens sobre la quantitat i els noms dels encavalcaments (Cámara i Klimowitz 
1985; Millán et al., 2006; Muñoz et al.; 2013; Labaume et al., 2016).

L’encavalcament de Gavarnia aflora espectacularment a la vall de La Larri, a la 
capçalera de la vall de Pineta (figura 5.14). L’encavalcament està plegat en un anti-
clinal com a conseqüència de l’emplaçament dels mantells inferiors (làmina de Bi-
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elsa). Al bloc inferior, les calcàries del Cretaci superior i els gresos del Triàsic inferior 
reposen en discordança damunt del granit permià. Al bloc superior la sèrie és diferent: 
les calcàries de la base del Cretaci superior reposen directament damunt de gresos, 
pelites i calcàries del Devonià deformats per plecs hercinians molt tancats (figura 5.14). 
Al bloc superior de l’encavalcament de Gavarnia, els materials del Paleozoic queden 
tallats en rampa de bloc superior. Aquests materials estan recoberts en discordança per 
les calcàries del Cretaci superior, que, juntament amb les capes del Paleocè i de l’Eocè 
inferior, s’integren en el sistema de plecs i encavalcaments del Mont Perdut (figura 5.15). 
Aquest sistema constitueix una alineació estructural, anomenada Serres Interiors, que 
se segueix al nord de la conca de Jaca fins a l’acabament occidental de la zona axial, 
on la recobreix i la volta cap al nord. En aquest sector rep el nom de sistema de Larra 
(Teixell, 1996). El sistema del Mont Perdut es troba per damunt de l’encavalcament de 
Gavarnia i per sota de l’encavalcament de la Penya Montanyesa i està plegat per l’anti-
clinal d’Anyisclo. Aquestes relacions geomètriques restringeixen l’edat d’emplaçament 
del sistema del Mont Perdut entre el Cuisià mitjà i el Lutecià inferior (Muñoz et al., 2013). 

Fig. 5.14. Vista de l’encavalcament de Gavarnia a la vall de La Larri. Cal destacar que aquest 
encavalcament està plegat en un anticlinal. Al bloc inferior, les calcàries del Cretaci superior 
i els gresos del Triàsic inferior reposen en discordança damunt del granit permià. Al bloc 

superior la sèrie és diferent: les calcàries de la base del Cretaci superior reposen directament 
damunt de gresos, pelites i calcàries del Devonià deformats per plecs molt tancats.
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Fig. 5.15. Detall del sistema de plecs i encavalcaments del Mont Perdut.

El sistema de plecs i encavalcaments del Mont Perdut-Larra s’entronca al NW 
de la zona axial amb l’encavalcament de Lakhura (figura 5.16, Teixell 1996 i 1998), 
de manera que aquest presenta la mateixa posició estructural que el de la Penya 
Montanyesa-Montsec i, probablement, tindria la mateixa edat (Eocè inferior). L’enca-
valcament de Lakhura s’ha interpretat clàssicament a la vall de la gave d’Aspa com 
la falla nord-pirinenca, en part per la seva disposició subvertical. No obstant això, 
el relleu estructural preservat a les valls i carenes adjacents demostra que aquesta 
falla és un encavalcament que ha estat plegat per estructures inferiors (figura 5.17). 
Damunt de l’encavalcament de Lakhura, un sistema d’encavalcaments dirigits cap al 
sud afecta una sèrie mesozoica desenganxada a les evaporites del Keuper. Aques-
ta sèrie comprèn una sèrie juràssica i del Cretaci inferior que esdevé més potent 
cap al nord (figures 5.17 i 5.18). En la mateixa direcció, els sediments del Cretaci 
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superior augmenten també de potència, alhora que canvien a fàcies sedimentàries 
de conca, en contrast amb la sèrie reduïda en fàcies de plataforma carbonàtica que 
s’observa damunt de les roques paleozoiques de la zona axial (figura 5.18). Ara bé, 
el fet geològic més remarcable d’aquesta zona és la presència de roques del mantell 
(lherzolites) a la base de la sèrie mesozoica, fonamentalment en aquelles unitats on 
la sèrie mesozoica és més potent (figures 5.16 i 5.17). Les lherzolites es troben en 
la majoria dels casos envoltades de les evaporites del Triàsic superior. Tots aquests 
aspectes suggereixen que el sistema d’encavalcaments que actualment observem 
a la zona nord-pirinenca és el resultat de la reactivació d’un sistema de falles ex-
tensives desenganxat en aquesta zona a les evaporites triàsiques. Per sota d’aquest 
desenganxament, l’escorça s’hauria aprimat d’una manera significativa fins arribar a 
desaparèixer i exhumar el mantell per sota de les conques sedimentàries (Lagabrielle 
et al., 2010; Masini et al., 2014).

El mantell s’hauria exhumat entre l’Albià i el Cenomanià mitjà. Un cop acabada la 
deformació extensiva, la litosfera aprimada al llarg del sistema de conques cretàciques 
hauria experimentat una subsidència tèrmica, fet que explicaria l’aprofundiment de 
les calcàries del Cretaci superior discordants damunt de la zona axial i l’increment 
considerable de potència (figura 5.18). L’inici de la deformació contractiva es va ini-
ciar al Santonià superior-Campanià amb la reactivació del desenganxament extensiu 
i la formació de l’encavalcament nord-pirinenc. Els materials sinorogènics al bloc 
inferior d’aquest encavalcament mostren una potència molt significativa (figura 5.17).

Un cop invertides les conques extensives de la zona nord-pirinenca, la deforma-
ció va migrar cap al sud, alhora que la placa Europea s’indentava a la placa Ibèrica 
(figura 5.17). Al sud de l’encavalcament de Lakhura, es va desenvolupar la conca 
d’avantpaís sud-pirinenca, que actualment forma part de la conca de Jaca.

La successió paleògena al flanc nord del sinclinori de Jaca està caracteritzada per 
una potent sèrie, de fins a 4 km, de turbidites del Cuisà-Lutecià (Mutti et al., 1988). 
Aquestes turbidites estan en continuació amb els sistemes turbidítics de talús de la 
conca de L’Aínsa que van ser alimentats axialment des de la conca de Graus-Tremp 
i Àger (Mutti et al., 1988; Muñoz et al., 2013).

La part inferior de la sèrie turbidítica d’edat cuisiana a luteciana inferior es va de-
senvolupar en un solc turbidític enfront de l’encavalcament de Montsec-Penya Mon-
tanyesa i la seva continuïtat occidental a l’encavalcament de Lakhura. Ara bé, un cop 
la deformació va progressar cap al sud durant el Lutecià, al mantell de Gavarnia, la 
conca turbidítica esdevingué una conca «a collibè» deformada i incorporada al sistema 
d’encavalcaments, alhora que els sediments cada cop eren més somers i passaven a 
materials deltaics i continentals. És en aquest moment que es varen formar els plecs 
que actualment presenten una direcció N-S a la conca de L’Aínsa i a les Serres Exte-
riors (Arbués et al., 2011; Muñoz et al., 2013). Les turbidites de les conques de Jaca 
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Fig. 5.16. Mapa estructural de la zona nord-pirinenca al sector dels Chaînons Béarnais, 
al nord de l’extrem occidental de la zona axial.
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i L’Aínsa se situen discordants per damunt de les calcàries de l’Eocè inferior-mitjà 
que afloren a les Serres Exteriors, mostrant una disposició en onlap progressivament 
cap al sud en pujar estratigràficament en la sèrie (figura 5.11, Puigdefàbregas, 1975; 
Labaume et al., 1985; Barnolas i Teixell, 1994; Muñoz et al., 2013). Entre el Bartonià 
i el Priabonià inferior, la conca turbidítica es va omplir progressivament per sedi-
ments deltaics que es progradaven cap a l’oest (Puigdefàbregas, 1975; Dreyer et al., 
1999) i per una potent successió de sediments continentals d’edat eocena superior-
miocena inferior un cop la conca de l’Ebre esdevingué endorreica. La sedimentació 
de tots aquests materials va succeir durant la migració del depocentre de la conca 

Fig. 5.17. Tall de la zona nord-pirinenca a través dels Chaînons Béarnais i de l’extrem 
occidental de la zona axial. S’ha marcat el sector on afloren les lherzolites a la base 

de la sèrie mesozoica (vegeu-ne la situació al mapa de la figura 5.16).
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Fig. 5.18. Registre estratigràfic des de la zona axial al bloc 
inferior de l’encavalcament de Lakhura i les diferents unitats 
estructurals que configuren els Chaînons Béarnais al bloc 
superior de l’encavalcament nord-pirinenc. La línia horitzontal 
de la qual pengen les columnes representa la base dels materials 
sinorogènics. Cal observar l’expansió i el canvi de fàcies dels 
materials postrift que demostraria l’aprimament litosfèric al final 
de l’extensió, l’augment de la potència dels materials sinrift 
i l’erosió dels sediments juràssics cap al sud 
(vegeu-ne la situació al mapa de la figura 5.16).
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de Jaca respecte de l’estadi turbidític inicial, de manera sincrònica a l’emplaçament 
dels mantells de corriment que comprenien basament per sota del flanc nord del sin-
clinori de Jaca i a l’emersió del sistema d’encavalcament frontal a les Serres Exteriors 
(Hogan i Burbank, 1996; Teixell, 1996; Labaume et al., 2016).

La zona de transició entre el Pirineu occidental 
i els Pirineus bascocantàbrics

El sistema orogènic pirinenc mostra un canvi estructural significatiu a través de 
la denominada falla de Pamplona (figures 1.2 i 5.19). La falla de Pamplona és una 
zona de transferència del sistema de rift del Cretaci inferior. El domini d’hiperex-
tensió del sistema de rift presenta una transferència des de la conca de Mauléon, 
situada a la zona nord-pirinenca a l’est, a la conca bascocantàbrica a l’oest (Roca 
et al., 2011; Masini et al.; 2014; Tugend et al., 2014; Lescoutre et al., 2019). Aquesta 
zona de transferència pot haver estat heretada de l’orogen pirinenc, tal com sug-
gereixen les estructures hercinianes i tardihercinianes de direcció N-S als massissos 
bascos (figura 5.22). Aquestes estructures haurien condicionat la segmentació del 
sistema del rift cretàcic i la posterior inversió i estructura contractiva. Tanmateix, en 
superfície aquesta zona de transferència es mostra actualment com una zona difusa 
de deformació amb estructures diverses. Al sud ha estat interpretada com una falla 
de hangingwall drop, és a dir, una falla que ha resultat de l’acomodació del diferent 
gruix del rebliment de la conca extensiva del Cretaci inferior a mesura que aquesta 
es desplaçava cap al sud damunt de l’encavalcament frontal sud-pirinenc (Larrasoaña 
et al., 2003). L’estructura inicial extensiva hauria estat també acompanyada de diapirs, 
que en l’actualitat s’alineen seguint la zona de transferència (figura 5.23). 

Treballs recents (Lescoutre, 2019; Lescoutre et al., 2019) demostren que la falla 
de Pamplona no existeix com una falla discreta i que representa una zona de relleu 
entre la conca de Mauleón i la conca bascocantàbrica (figures 5.19 i 5.20). Això ex-
plicaria que els sediments cretacis i paleògens del flanc nord del sinclinori d’Urbasa i 
la seva prolongació cap a l’est no presentin cap discontinuïtat cartogràfica a través de 
la suposada traça de la zona de transferència, i que els materials del Triàsic inferior 
que recobreixen els massissos bascos d’Aldude i Cinco Villas tampoc no presentin 
cap discontinuïtat cartogràfica destacable que suggereixi l’existència de la falla de 
Pamplona entre aquests massissos (figura 5.22). Tanmateix, el límit entre els materials 
paleozoics i el seu revestiment triàsic amb els materials mesozoics de l’extrem orien-
tal de la conca bascocantàbrica és cartogràficament irregular, atès que està basculat 
i plegat, fet que dificulta la traça rectilínia de la suposada falla subvertical de Pam-
plona entre aquests dos conjunts de materials, tal com s’ha considerat clàssicament 
(Felipe et al., 2017).

Els massissos bascos representarien un fragment d’escorça poc aprimada entre les 
dues conques del sistema de rift pirinenc (figures 5.20 i 5.21). Aquest bloc cortical
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Fig. 5.19. Esquema estructural de la transició entre el Pirineu occidental i els Pirineus 
bascocantàbrics. MB: Mauléon basin; BCB: Basque-Cantabrian basin 

(modificat de Lescoutre, 2019).

estaria en continuïtat amb el sòcol de la conca de l’Ebre i faria de pont amb el massís 
de les Landes, al nord de la conca bascocantàbrica a l’extrem occidental del massís de 
les Landes (figura 5.20). 

El massís de Cinco Villas és el més occidental i més gran dels massissos bascos. 
Forma una mena d’estructura en pop-up entre dos encavalcaments dirigits en sentit 
oposat (figura 5.21). Al sud, el massís de Cinco Villas encavalca un sinclinal que 
conté materials del Cretaci superior que es troben directament damunt de materials 
juràssics (prerift) o d’una sèrie molt prima del Cretaci inferior. És el que s’anomena 
depressió intermèdia (figura 5.22). La depressió intermèdia queda limitada al sud per 
la falla de Leitza. Aquesta falla encavalca roques del Triàsic, Juràssic i Cretaci inferior 
metamòrfiques per damunt dels materials no metamòrfics de la depressió intermè-
dia (Martínez-Torres, 1989) i, per tant, implica un salt estructural i un desplaçament 
cap al nord de diversos quilòmetres (figures 5.21 i 5.22). La presència de roques 
metamòrfiques va comportar que el bloc superior de la falla de Leitza s’anomenés 
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Fig. 5.20. Esquema estructural de la zona de transició entre el Pirineu occidental 
i els Pirineus bascocantàbrics, i restitució de les estructures al final de l’etapa extensiva 

del Cretaci inferior on es pot visualitzar la geometria de la zona de relleu entre les conques 
principals del sistema de rift pirinenc (modificat de Lescoutre et al., 2019). 
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mantell dels marbres (nappe des marbres; Lamare, 1936). El metamorfisme assolit per 
les roques és d’alta pressió i baixa temperatura i s’han deduït temperatures de fins a 
550 °C (Martínez-Torres, 1989), tot i que la zona que ha experimentat el major me-
tamorfisme està restringida al bloc superior i a la part central de la falla de Leitza. El 
metamorfisme baixa tant cap a l’est com cap a l’oest al llarg de la falla, així com cap al 
sud (Martínez-Torres, 1989, Felipe et al., 2017). Al llarg de la falla de Leitza s’observen 
fragments de roques paleozoiques i, prop de Ziga, roques del mantell (lherzolites). 
Totes aquestes característiques van determinar que la falla de Leitza es considerés la 
continuació de la falla nord-pirinenca als Pirineus bascos (Choukroune i Mattauer, 
1978; Rat, 1988). No obstant això, recentment s’ha interpretat que aquesta falla és la 
reactivació d’un desenganxament extensiu al bloc inferior del qual l’escorça s’hauria 
aprimat totalment i el mantell hauria quedat exhumat (Felipe et al., 2017; Lescoutre 
et al., 2019).

Fins ara s’ha considerat que la falla de Leitza acabava contra la falla de Pamplo-
na a la zona de Ziga, on s’observa l’aflorament de lherzolites (Felipe et al., 2017). 

Fig. 5.21. Talls geològic i restituït a través de la zona de relleu entre les conques 
bascocantàbrica i de Mauléon (massissos bascos). (Vegeu-ne la situació a l’esquema 

estructural de la figura 5.20; segons Lescoutre et al., 2019). 
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Fig. 5.22. Mapa geològic de l’extrem oriental del mantell dels marbres i la seva relació amb 
els massissos bascos. CD: Central Depression; NdM: Nappe dels Marbres. Les estrelles 

corresponen als afloraments de lherzolites de Ziga, dins de la mélange del mantell dels 
marbres (segons Lescoutre et al., 2019). 
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Tanmateix, el fet que la falla de Leitza correspongui a un desenganxament seguint 
les evaporites del Keuper i que estigui clarament plegada al sud del massís de Cinco 
Villas, permet interpretar que aquesta falla connecta amb el desenganxament situat al 
flanc oest del massís d’Aldude (figura 5.22). Aquesta interpretació soluciona el pro-
blema de l’acabament septentrional de la falla de Pamplona i l’oriental de la falla de 
Leitza, i el fet que, per sota (al nord i a l’est) d’aquestes falles, les capes del Triàsic 
inferior no estiguin desplaçades (Lescoutre et al., 2019). Aquesta interpretació, així 
com la restitució de la deformació contractiva (figura 5.20), té una rellevància molt 
significativa, atès que demostra que el rift pirinenc del Cretaci inferior estaria seg-
mentat i qüestiona, per tant, l’existència de la falla nord-pirinenca i el desplaçament 
en direcció sinistra d’Ibèria de centenars de quilòmetres, com proposen la major part 
de les reconstruccions de la placa Ibèrica (Le Pichon i Sibuet, 1971; Choukroune i 
Mattauer, 1978; Olivet, 1996, vegeu el capítol 3).

Al nord del massís de Cinco Villas s’observa una disposició estructural a grans 
trets simètrica a la del flanc meridional (figura 5.21). Així, la conca sinrift de Sent 
Joan de Lus (extrem occidental de la conca de Mauléon) encavalca cap al sud la 
cobertora del Cretaci superior postrift del massís de Cinco Villas (encavalcament 
d’Amotz, figura 5.21). Al nord, la conca sinrift encavalca la conca d’Aquitània mit-
jançant l’encavalcament frontal nord-pirinenc (figura 5.21).

Tal com s’ha explicat al capítol d’introducció, a l’oest de la zona de relleu o zona 
de transferència de Pamplona (cal no utilitzar el terme falla de Pamplona, d’acord 
amb les darreres interpretacions), la majoria d’autors encara usen el terme conca 
bascocantàbrica per referir-se a aquesta part del sistema orogènic pirinenc (Abalos, 
2016; Felipe et al., 2017). Aquest terme és heretat de l’època en què es considerava 
que aquesta zona no era part de la serralada (Rat, 1988). Es tracta d’un terme confús, 
atès que els Pirineus bascocantàbrics contenen materials d’edats compreses entre el 
Paleozoic i el Miocè. Aquest registre sedimentari s’ha dipositat en diverses conques de 
diferents contextos tectònics i de distribució areal molt diversa, algunes de les quals 
excedeixen l’àmbit bascocantàbric i d’altres són més reduïdes. No existeix, per tant, 
una conca que abasti tots els sediments de la zona. El terme conca bascocantàbrica 
s’hauria de restringir a la conca d’edat juràssica-cretàcica inferior que es va formar 
al marge nord-ibèric com a resultat de l’extensió produïda al sistema de rift del golf 
de Biscaia-domini pirinenc. 

L’estructura dels Pirineus bascos està dominada per l’anticlinori de Bilbao, una 
estructura vergent al nord, de més de 100 quilòmetres de llargària, localitzada a la 
part central del doble tascó orogènic per damunt de la placa Ibèrica subduïda (figures 
5.3 i 5.24, Pedreira, 2004; Ferrer et al., 2008; Quintana et al., 2015). 

L’anticlinal de Bilbao ha estat el resultat de la inversió de falles extensives que 
limitaven al nord el depocentre de la conca bascocantàbrica. No obstant això, aquest 
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anticlinal no és un roll-over reactivat del que s’ha interpretat com la falla principal 
extensiva que limitava la conca amb un cabussament cap al sud (Quintana et al., 
2015; Pedrera et al., 2017). Les falles extensives que limitaven la conca bascocantà-

Fig. 5.23. Esquema estructural dels Pirineus bascocantàbrics. 

Fig. 5.24. Tall a través dels Pirineus bascocantàbrics 
(vegeu-ne la situació al mapa de la figura 5.23; la geologia de superfície està basada 

en Quintana et al., 2015, i Carola et al., 2015).
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brica al nord tenien un desplaçament inferior al desenganxament extensiu situat a 
les evaporites del Keuper amb un cabussament cap al nord. L’existència de la capa 
de sal triàsica va permetre el desacoplament de la successió mesozoica respecte del 
sòcol que es va aprimar, alhora que la conca bascocantàbrica es desplaçava cap al 
nord per damunt d’un sòcol esglaonat. És el que s’anomena una conca sinclinal 
de rampa desenganxada en sal (Coleman et al., 2017; Roma et al., 2018). Aquesta 
geometria inicial de la conca bascocantàbrica queda corroborada per l’omissió de la 
sèrie juràssica per damunt del desenganxament basal i la distribució dels depocentres 
(figura 5.25). El desenganxament extensiu es va reactivar durant l’etapa contractiva, 
desplaçant cap al sud la conca bascocantàbrica relativament respecte de l’escorça 
ibèrica subduïda (figures 5.24 i 5.25). El flanc sud de l’anticlinal de Bilbao inclou 
una potent successió cretàcica, de fins a 12 km de potència, que connecta amb un 
panell subhoritzontal al nord del sinclinal de Miranda-Urbasa (figura 5.25). Cal des-
tacar la relativa poca deformació dels sediments i de les estructures salines, malgrat 
el desplaçament de desenes de quilòmetres per damunt de l’encavalcament basal.

Fig. 5.25. Línies sísmiques a través del sinclinal de Miranda-Urbasa i de l’anticlinori 
de Bilbao. Destaca el panell de sediments del Cretaci del flanc sud de l’anticlinal de Bilbao 
amb cabussament cap al sud per damunt de l’encavalcament basal, l’absència de sediments 

juràssics als sondatges de San Antonio i Marinda i la preservació del diapir de Salinas 
de Añana, tot i el desplaçament de diverses desenes de quilòmetres per damunt 

de l’encavalcament basal. 



58

58

Al sud de l’anticlinal de Bilbao, una altra estructura principal dels Pirineus bas-
cocantàbrics és el sinclinal de Miranda-Urbasa i la seva continuació occidental al 
sinclinal de Villarcayo (figures 5.23, 5.24 i 5.26). Aquest sinclinal té continuïtat amb 
el sinclinori de Jaca a través de la zona de transferència de Pamplona i inclou en el 
seu nucli sediments sintectònics de l’Oligocè-Miocè inferior, tal com demostren les 
discordances progressives o geometries de creixement als dos flancs (Riba i Jurado, 
1992). 

Fig. 5.26. Línia sísmica a través de l’encavalcament frontal dels Pirineus bascocantàbrics 
i del sinclinal de Miranda-Urbasa. Aquesta línia està situada més a l’est que les anteriors, 
però enllaça estructuralment donant una imatge sísmica sencera de la meitat meridional 

dels Pirineus bascocantàbrics i, per tant, de la seva estructura en profunditat.
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El flanc meridional del sinclinal de Miranda-Urbasa comprèn diverses làmines 
imbricades al bloc superior de l’encavalcament de la serra de Cantàbria (figura 5.26). 
Aquestes làmines contenen una sèrie mesozoica que esdevé més prima i incom-
pleta cap al sud, tal com succeeix més a l’est, a les Serres Exteriors i al mantell de 
les Serres Marginals. Les làmines més meridionals i frontals es caracteritzen per una 
successió de calcàries del Cretaci superior damunt dels gresos de la Formació Utri-
llas (Albià superior), que, al seu torn, reposen directament damunt de les evaporites 
triàsiques. Aquesta successió sedimentària és la que caracteritza el marge nord-ibèric 
al sud de les conques sinrift del Juràssic superior-Cretaci inferior. Una successió simi-
lar ha estat perforada pels sondatges a les conques de l’Ebre i del Duero al sud de 
l’encavalcament frontal, però en aquest cas la Formació Utrillas reposa directament 
damunt de roques paleozoiques o del Triàsic inferior. Aquests sediments defineixen 
un conjunt de reflectors força continus per sota dels materials paleògens que reblei-
xen les conques d’avantpaís i dels sediments mesozoics compresos en el sinclinal 
de Miranda-Urbasa, la qual cosa demostra un desplaçament mínim de 20 km per 
a l’encavalcament frontal de la serra de Cantàbria (figura 5.26, Carola et al., 2013).

Al nord de l’anticlinal de Bilbao un sistema d’encavalcaments dirigit cap al nord 
inclou els materials del Mesozoic i del Paleogen (figures 5.23 i 5.24). Aquest sistema 
d’encavalcaments s’ha denominat arc basc (Feuillée i Rat, 1971) amb base a la seva 
geometria còncava vista en mapa (figura 5.23). L’arc basc està definit per diverses 
estructures que, de sud a nord, són: el sinclinori de Biscaia, l’anticlinori septentrional 
de Biscaia i el monoclinal de Guipúscoa (Abalos, 2016). Les làmines encavalcants més 
septentrionals dels Pirineus bascos se situen a mar damunt dels materials terciaris que 
recobreixen en discordança l’alt de les Landes. Aquest alt estructural es va aixecar 
durant el Cretaci inferior entre les conques bascocantàbrica, al sud, i la de Parentis, 
al nord (figura 5.27, Ferrer et al., 2008).

La transició entre el Pirineu basc i la seva continuació al domini cantàbric té lloc 
a través de la zona de transferència de Santander, que, d’una manera similar a la de 
la zona de transferència de Pamplona, deriva d’una zona d’acomodació del sistema 
de rift pirinenc (figura 5.28, Roca et al., 2011; Carola et al., 2015).

A mar, aquesta zona de transferència coincideix amb l’acabament occidental de 
l’alt de les Landes i de la conca de Parentis i la seva transició a la conca abissal del 
golf de Biscaia (figures 5.27 i 5.28). La zona de transferència de Santander segueix 
elements topogràfics remarcables, de direcció N-S, al marge cantàbric, com ara els 
canyons de Torrelavega i Santander, i està associada al desplaçament en mapa de 
més de 100 km de la posició de l’encavalcament nord-pirinenc (figures 5.27 i 5.28). 
A terra, la zona de transferència de Santander continuaria amb un seguit d’estructures 
esglaonades de direcció N-S, com la falla de Ramales. Aquesta falla limita a l’oest les 
estructures vergents al nord de l’anticlinori de Bilbao (Cámara, 1997).
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Al llarg de la costa, entre Santander i Oviedo, encavalcaments dirigits cap al sud in-
clouen roques paleozoiques i mesozoiques que són el resultat de la reactivació de falles 
extensives d’edat cretàcica inferior. Aquests encavalcaments se situen entre les falles de 
Ramales, a l’est, i la de Ventaniella, a l’oest (figura 5.23, Cámara, 1989). Encavalcaments 
dirigits al sud continuen a la plataforma cantàbrica, on afecten la conca de Ribadesella 
(Cadenas et al., 2018; Sánchez, 1991). Al nord, l’estructura de la plataforma cantàbrica 
està caracteritzada per encavalcaments i plecs vergents al nord que afecten la successió 
mesozoica de la conca del Danès i les roques del sòcol al talús cantàbric (Boillot et al., 
1979; Álvarez-Marrón et al., 1995; Cadenas et al., 2018). 

Fig. 5.27. Esquema estructural del sector oriental del golf de Biscaia que mostra la relació 
entre les estructures dels Pirineus bascos i les més occidentals al marge cantàbric. 

Es pot observar el canvi de posició de l’encavalcament frontal nord-pirinenc entre els dos 
dominis. En blanc s’han situat els perfils de sísmica de reflexió profunda del projecte 
MARCONI que van permetre la caracterització de les estructures pirinenques offshore 

(modificat de Roca et al., 2011).
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Fig. 5.28. Trets estructurals principals dels Pirineus bascocantàbrics al final de l’etapa 
contractiva (Miocè mitjà, mapa superior) i talls corticals per a cadascun dels dominis que 
caracteritzen l’acabament occidental de l’orogen pirinenc. La part de terra dels talls està 

basada en talls de Pulgar et al., 1999, Gallastegui et al., 2002, Pedreira et al., 2003, 
i Ferrer et al., 2008. (Modificat de Roca et al., 2011).
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Cal destacar que al talús cantàbric un mostreig amb draga realitzat des d’un sub-
mergible va subministrar mostres de còdols de granulites d’un sediment detrític del 
Cretaci inferior. Dades termocronològiques d’aquestes mostres van donar unes edats 
d’exhumació de 120-138 Ma i de 52 Ma (Fügenschuh et al., 2003), fet que registra 
una exhumació de l’escorça inferior durant l’etapa extensiva del Cretaci inferior i 
una de posterior, paleògena, durant la deformació contractiva del marge cantàbric. 
Aquesta dada explicaria també que l’escorça del sector septentrional de la platafor-
ma cantàbrica hauria estat molt aprimada i formaria part del domini hiperextens del 
sistema de rift del golf de Biscaia-Pirineus (Cadenas et al., 2018). La seva deformació 
contractiva posterior durant la creació del sistema orogènic pirinenc recuperaria un 
cert gruix cortical i explicaria l’angle elevat del talús cantàbric (figura 5.29).

La part frontal del sistema orogènic pirinenc enfront del talús cantàbric està ca-
racteritzada per un prisma d’acreció que deforma els sediments mesozoics i tercia-
ris de la conca abissal del golf de Biscaia (figura 5.30, Roca et al., 2011). El prisma 
d’acreció té una amplada de 60 km a l’est, que es redueix a només 20 km a la part 
occidental del golf de Biscaia (figura 1.2), alhora que canvia la seva morfologia i 
estructura interna (Álvarez-Marrón et al., 1997).

L’asimetria de la branca cantàbrica del doble tascó orogènic pirinenc canvia res-
pecte als Pirineus bascos, de manera que les estructures vergents al sud predominen 
a la part emergida, mentre que les vergents al nord són les principals al talús i al 
prisma d’acreció (figura 5.28).

L’estructura pirinenca de les muntanyes cantàbriques està caracteritzada per un estil 
estructural de pell gruixuda (thick-skinned). Els sediments de l’Albià superior-Cretaci 
superior reposen discordants directament sobre les roques paleozoiques deformades 
del massís asturià durant l’orogènia varisca. Com a conseqüència d’això, l’absència 
de les evaporites triàsiques ha determinat el comportament solidari de sòcol i co-
bertora mesozoica durant la deformació pirinenca. Aquesta deformació va produir 
la reactivació de les falles i plecs d’edat varisca (Pérez-Estaún et al., 1988; Alonso et 
al., 1996; Pulgar et al., 1999; Alonso et al., 2009). Els encavalcaments pirinencs que 
han resultat d’aquesta reactivació s’ha interpretat que s’arrelen en profunditat en un 
encavalcament basal intracortical amb un cabussament suau cap al nord (figures 
1.3 i 5.28). Aquest encavalcament és l’estructura frontal de les muntanyes cantàbri-
ques al nord de la conca del Duero, que correspon fonamentalment a un plec de 
propagació associat a l’encavalcament basal (Alonso et al., 1996; Pulgar et al., 1999; 
Gallastegui et al., 2002; Martín-González i Heredia, 2011). L’estil tectònic de pell 
gruixuda es posa de manifest per la geometria de la conca del Duero en sinclinal 
amb el seu flanc septentrional compartit amb l’anticlinal de propagació frontal, fet 
que contrasta amb la base de la conca de l’Ebre basculada cap al nord per sota de 
l’encavalcament frontal (figura 5.26). 
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Fig. 5.29. Perfil de sísmica MARCONI-1 al marge cantàbric i golf de Biscaia 
i la seva interpretació geològica. Vegeu la situació del perfil al mapa de la figura 5.27 

(segons Roca et al., 2011).

Les roques paleozoiques de les muntanyes cantàbriques mostren una inclinació 
axial cap a l’est (figura 5.23), de manera que el mapa geològic ens subministra una 
idea de la geometria en tall de la zona de transició entre els Pirineus bascocantàbrics i 
les muntanyes cantàbriques (Tavani et al., 2013). En aquesta zona, un sistema de falles 
de direcció W-E a WNW-ESE (falles de Cabuérniga, Rumaceo i Golobar, figura 5.23) 
comprenen el sòcol i la cobertora mesozoica i mostren una component de moviment 
direccional dextra (Carola et al., 2013; Tavani et al., 2013; Tavani i Granado, 2014). 
Aquestes falles es van formar durant el Permià i el Triàsic i van ser posteriorment 
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reactivades durant l’etapa extensiva del Juràssic superior-Cretaci inferior, abans de la 
deformació contractiva pirinenca (Espina et al., 2004; Tavani i Muñoz, 2012). L’elevat 
angle d’aquestes falles i la seva component de desplaçament obliqua donen en mapa 
una visió d’una extrusió lateral d’unitats que afecten el sòcol (Tavani et al., 2013).

No hi ha un acord entre els diferents autors sobre l’estructura en profunditat i 
l’estil estructural a la zona de transició entre les muntanyes cantàbriques i els Piri-
neus bascocantàbrics, malgrat totes les dades de superfície i de subsol disponibles. 
La principal discrepància rau en la implicació de les roques del basament en els 
Pirineus bascocantàbrics, especialment a les seves parts frontals, i, per tant, en el 

Fig. 5.30. El prisma d’acreció del sistema orogènic pirinenc al golf de Biscaia. 
Detall del perfil de sísmica MARCONI-5. Vegeu la situació del perfil al mapa 

de la figura 5.27 (segons Roca et al., 2011).
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grau d’acoblament entre la cobertora mesozoica i el sòcol (Carola et al., 2015). Una 
majoria d’autors interpreten els Pirineus bascocantàbrics segons un estil de pell 
gruixuda i projecten les estructures que inclouen el sòcol varisc a les muntanyes 
cantàbriques més a l’est fins als Pirineus bascos. Així, les falles que limiten unitats 
estructurals, com la plataforma burgalesa o, fins i tot, l’encavalcament frontal de la 
serra de Cantàbria (figura 5.23), s’ha considerat que afecten el sòcol i la cobertora 
d’una manera solidària, com a falles en direcció (Tavani i Granado, 2014) i com a 
encavalcaments (Quintana et al., 2015; Pedrera et al., 2017). No obstant això, hi ha 
molts arguments, a partir de les dades de superfície i de les dades de sísmica dis-
ponibles, que demostren que la successió mesozoica es va desenganxar del sòcol 
en les zones on les evaporites triàsiques van ser prou potents, com a gairebé tots 
els Pirineus bascocantàbrics. El desenganxament de les sèries mesozoiques s’hau-
ria produït tant durant la deformació extensiva del Juràssic superior-Cretaci inferior 
com durant la posterior deformació contractiva pirinenca. Aquest fet es demostra 
per la geometria dels materials sintectònics, com la seva disposició en onlap per 
damunt dels materials prerift, i la gran quantitat de diapirs preservats. Una de les ca-
racterístiques dels Pirineus bascocantàbrics és la presència d’estructures salines que 
comprenen la sal triàsica (Cámara, 2017). A la seva part meridional, els diapirs han 
estat poc deformats i preserven la geometria inicial que es va originar durant l’etapa 
extensiva o de desenvolupament del marge passiu nord-ibèric (figura 5.23). Aquest 
fet suggereix que aquestes estructures salines van ser transportades cap al sud durant 
l’etapa contractiva damunt d’un desenganxament molt eficient (figura 5.25). D’una 
altra manera, els diapirs haurien estat totalment aixafats. I és precisament això el que 
s’observa a la part septentrional dels Pirineus bascocantàbrics, on les falles sí que van 
afectar el sòcol i la cobertora d’una manera solidària (figura 5.24).

De tot el que s’ha explicat anteriorment, es desprèn que el canvi estructural ob-
servat de les muntanyes cantàbriques als Pirineus bascocantàbrics és el resultat del 
canvi estructural de pell gruixuda (thick-skinned) a pell prima (thin-skinned). Aquest can-
vi estaria determinat per l’existència als Pirineus bascocantàbrics d’una potent capa 
de sals triàsiques, que hauria estat preservada a la base de la sèrie mesozoica de les 
conques extensives del Juràssic superior-Cretaci inferior. Aquestes falles, en part here-
tades de l’etapa extensiva triàsica (López-Gómez et al., 2019), mostren una geometria 
esglaonada en mapa (d’est a oest se situen cada cop més al nord) i haurien limitat 
l’extensió cartogràfica de les evaporites triàsiques cap a l’oest. Aquest esglaonament 
de les falles extensives coincideix amb el que s’ha anomenat zona de transferència 
de Santander i, per tant, és l’estructura que condicionaria el canvi estructural de les 
muntanyes cantàbriques als Pirineus bascocantàbrics.
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6. MODELITZACIÓ NUMÈRICA DE L’ESTRUCTURA LITOSFÈRICA

La modelització numèrica ha estat una metodologia molt potent i eficaç per tal 
d’analitzar els factors que controlen l’estil de deformació dels orògens que inclouen 
subducció cortical, i, especialment, per al cas dels Pirineus (Beaumont i Quinlan, 
1994; Beaumont et al., 2000; Jammes i Huismans, 2012; Jammes et al., 2014). Aquesta 
metodologia ens ha permès integrar les dades de superfície i els trets estructurals 
fonamentals de la serralada, tal com s’ha explicat en el capítol anterior amb les dades 
geofísiques de l’estructura litosfèrica, que s’han vist en el capítol 4, investigant els 
processos i factors que han determinat la formació i l’evolució del sistema orogènic 
pirinenc (figura 6.1). Un altre objectiu dels models numèrics realitzats és també ana-
litzar el paper de les anisotropies preexistents derivades de les etapes de deformació 
anteriors a la creació de l’orogen. Així, en el cas dels Pirineus s’ha investigat tant la 
configuració de l’escorça al final de l’orogènia varisca com el paper del sistema de 
rift pirinenc.

Els primers models numèrics geodinàmics que es van realitzar demostraren que 
models senzills que inclouen la subducció de l’escorça inferior conjuntament amb 
el mantell són els que expliquen millor les observacions geològiques i geofísiques 
dels Pirineus (Beaumont i Quinlan, 1994; Beaumont et al., 2000). Aquests models van 
demostrar el paper de l’erosió en l’estil estructural i l’estructura a escala litosfèrica 
d’un sistema orogènic, i, per tant, l’efecte dels processos superficials en els proces-
sos a escala litosfèrica i en l’evolució d’un sistema orogènic (Beaumont et al., 1994 
i 1996). Un dels resultats més sorprenents d’aquests models va ser la demostració 
que fenòmens de les parts internes dels orògens, com el metamorfisme, podien estar 
relacionats amb fenòmens superficials, com la direcció i el sentit del vent dominant, 
atès que aquest determina la zona plujosa del sistema orogènic i, consegüentment, 
la part de l’orogen on hi ha més erosió (Beaumont et al., 1996). 

Per tal d’entendre l’evolució de l’estructura a escala litosfèrica dels Pirineus tal 
com es va deduir de les dades de superfície i de les dades geofísiques (figura 6.1), 
es va dur un programa de modelització amb vista a analitzar el paper de l’erosió, la 
flexió litosfèrica associada a les conques d’avantpaís i les anisotropies preexistents a 
escala cortical en l’evolució de l’estructura pirinenca i les seves conques d’avantpaís 
associades (figura 6.2, Beaumont et al., 2000).

Aquests models van demostrar que, per tal de reproduir la geometria d’apila-
ment antiforme de la zona axial que caracteritza la part central del Pirineu central, 
és necessària la superposició de dos nivells de desenganxament; un de superior, 
associat a les evaporites triàsiques a la base de la sèrie mesozoica, i un d’inferior, 
que representaria el nivell de desenganxament associat al sistema de falles exten-
sives d’edat cretàcica inferior. Aquesta discontinuïtat mecànica es va situar al sostre 
de l’escorça inferior per tal d’explicar el fet que els mantells de corriment de la zona 



67

67

Fig. 6.1. Talls restituïts parcials del tall ECORS-Pirineus entre el tall restituït i el tall geològic 
(Muñoz, 2002).
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axial no inclouen escorça inferior, i que aquesta ha estat subduïda conjuntament amb 
el mantell litosfèric per sota del doble tascó orogènic (figures 6.1 i 6.2). El resultat de 
la deformació de la part superior de l’escorça, alhora que l’escorça inferior és subdu-
ïda, és la formació d’un apilament antiforme per sota de la cobertora mesozoica que 
esdevé desenganxada i desplaçada al sud, alhora que suporta una conca sinorogènica 
«a collibè». L’apilament antiforme progressa fins que el nivell de desenganxament es 
consumeix per imbricació i subducció. A partir d’aquest moment, l’escorça europea 
s’indenta amb la ibèrica i l’apilament de làmines de sòcol experimenta una remar-
cable exhumació per aixecament i erosió (figura 6.3). Aquesta evolució obtinguda 
en els models no tan sols és compatible amb les restitucions realitzades (figura 6.1), 
sinó que va ser validada per les dades termocronològiques dels mantells de la zona 
axial que demostren un aixecament sobtat molt ràpid a partir de l’Oligocè inferior 
(Fitzgerald et al., 1999).

Fig. 6.2. Configuració inicial del model numèric i propietats dels materials per tal 
d’analitzar el paper de la interacció entre la posició de les evaporites triàsiques 
i el nivell de desenganxament del sistema extensiu de les conques cretàciques 

(Beaumont et al., 2000).
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Fig. 6.3. Resultats de la modelització numèrica a partir de la configuració inicial 
de la figura 6.2 (Beaumont et al., 2000).
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Fig. 6.4. Model numèric termomecànic en acordió (de primer, extensió, i després, 
compressió) amb l’objectiu d’investigar el paper del sistema de rift pirinenc 

i la seva posterior inversió durant la deformació contractiva. Es pot veure el fragment de 
mantell incorporat al sistema d’encavalcaments tal com s’observa en algunes transversals 

pirinenques (model de Jammes i Huismans, 2012, i Jammes et al., 2014).
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Els primers models realitzats es van refinar amb un nou codi termomecànic per 
tal d’incloure la inversió del sistema de rift (Jammes i Huismans, 2012) i les aniso-
tropies heretades de l’escorça varisca (Jammes et al., 2014). La variació lateral de la 
resistència de l’escorça atribuïda a l’estructura i composició litològica de l’escorça 
varisca, accentuada per les diferències estructurals durant l’etapa extensiva cretàcica, 
explica la variació en l’estil estructural durant l’edificació de la serralada pirinenca 
(Jammes et al., 2014). Els models d’acordió (de primer, extensió, i després, contracció) 
il·lustren la localització de la deformació contractiva en el centre del sistema de rift on 
l’escorça va ser extremament aprimada i el mantell exhumat, la posterior reactivació 
del sistema de falles extensives i, finalment, la propagació de la deformació en els 
dominis de rift proximals o sector no afectats per la deformació extensiva, un cop 
l’escorça europea va ser indentada dins de l’escorça ibèrica delaminada (Jammes i 
Huismans, 2012; Jammes et al., 2014). 

Aquests models permeten concloure que l’estil estructural observat depèn fona-
mentalment de la inversió del sistema de falles extensives de l’etapa de rift Juràssic 
superior-Cretaci inferior i de la distribució dels nivells mecànicament més dèbils a 
l’escorça i a la successió sedimentària (Beaumont et al., 2000). Un dels resultats més 
rellevants d’aquesta modelització numèrica és la comprovació que la distribució irregu-
lar de nivells dèbils relativament superficials com la sal triàsica pot afectar l’estructura 
a escala litosfèrica. Un altre dels factors que es demostra determinant en l’evolució 
de la serralada és la distribució de l’erosió i l’exhumació de l’escorça engruixida a 
mesura que el relleu estructural creix amb el temps (Beaumont et al., 2000).
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7. VISIÓ ACTUAL DE L’ESTRUCTURA I EVOLUCIÓ 
DE LA SERRALADA PIRINENCA

S’han fet diferents interpretacions de l’estructura dels Pirineus amb base a la 
combinació de les dades geològiques i geofísiques (Roure et al., 1989; Muñoz, 1992; 
Teixell, 1998; Pedreira et al., 2015; Wang et al., 2016; Teixell et al., 2018). Les dades 
geofísiques adquirides des dels anys vuitanta i la modelització permeten descartar la 
interpretació de l’estructura cortical pirinenca controlada per la falla nord-piririnenca 
(Choukroune i Mattauer 1978; Mattauer, 1990). L’estructura cortical que millor integra 
totes les dades disponibles de la major part de l’orogen pirinenc (Pirineus centrals i 
bascocantàbrics) correspon a un doble tascó orogènic per damunt de la placa Ibèrica 
subduïda i que inclou, a la seva part axial, les conques del sistema de rift Cretaci, i a 
les parts externes, roques de l’escorça superior (Beaumont et al., 2000; Tugend et al., 
2014). El sistema de desenganxament extensiu responsable de l’aprimament de l’es-
corça i de l’exhumació del mantell s’hauria reactivat durant la deformació contractiva 
(Roca et al., 2011). Aparentment, l’escorça ibèrica es va delaminar i l’escorça inferior 
per sota del doble tascó cortical es va subduir juntament amb el mantell litosfèric per 
sota del mantell de la placa Europea (Beaumont et al., 2000).

Així doncs, l’estructura litosfèrica de l’orogen pirinenc ha estat fortament contro-
lada per la inversió del sistema de rift preexistent (figures 7.1 i 7.2, Roca et al., 2011; 
Tugend et al., 2014). Aquest sistema de rift hauria estat segmentat per estructures 
transverses de direcció NNE-SSW que haurien controlat la disposició dels diferents 
dominis de rift associats a la hiperextensió al llarg del marge nord-ibèric (figures 7.1 
i 7.2). Per a una transversal determinada, els diferents dominis de rift van contro-
lar la localització de la deformació, la geometria i l’estil estructural del doble tascó 
orogènic (Tugend et al., 2014). Els canvis observats en l’estil estructural al llarg del 
sistema orogènic pirinenc haurien estat determinats al seu torn per les zones de 
transferència que van segmentar el sistema de rift (Roca et al., 2011).

L’inici de la deformació contractiva en el Santonià superior hauria comportat la 
reactivació del desenganxament extensiu que va continuar durant tota la resta del 
Cretaci superior, a mesura que l’escorça ibèrica se subduïa per sota de l’europea i el 
gruix cortical es recuperava. En aquests primers estadis, la deformació contractiva 
es fa focalitzar als dominis d’exhumació i d’hiperextensió del sistema de rift (figura 
7.4, Lescoutre, 2019).

La deformació contractiva va progressar des del domini d’hiperextensió al domini 
de necking i, finalment, a les parts proximals del sistema de rift on l’escorça no va ser 
aprimada (figura 7.4). Aquesta evolució en el temps ens dona idea també de com ha 
pogut ser l’evolució en l’espai cap a les zones més occidentals del golf de Biscaia, on la 
quantitat d’extensió va ser més gran i on es va generar escorça oceànica (figura 7.2).
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Fig. 7.1. Mapa dels dominis del rift pirinenc preservats en l’actualitat 
(segons Tugend et al., 2014).

No obstant això, actualment encara existeix un debat respecte de l’estructura cortical 
a la part més occidental de l’orogen pirinenc, enfront de l’escorça oceànica del golf 
de Biscaia (figures 1.2 i 5.28). Boillot i Capdevila (1977) van proposar la subducció de 
l’escorça oceànica cap al sud per sota de la placa Ibèrica i del marge cantàbric. Aquesta 
interpretació vindria corroborada per l’asimetria de les anomalies magnètiques registra-
des a la part occidental del golf de Biscaia (Sibuet et al., 2004); hipòtesi que implicaria 
un canvi en la polaritat de la subducció respecte de la resta del sistema orogènic, tal 
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Fig. 7.2. Reconstrucció del sistema de rift pirinenc al golf de Biscaia i part occidental del 
Pirineu central. L’escorça oceànica estaria restringida a la part occidental del golf de Biscaia. 
Més a l’est, l’aprimament cortical hauria comportat l’exhumació del mantell a les conques 
bascocantàbrica i de Mauléon. Aquestes conques estarien segmentades per les zones de 

transferència de Santander i Pamplona (modificat de Roca et al., 2011).
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com van proposar Engeser i Schwentke (1986) a la zona de la falla de Pamplona. No 
obstant això, els perfils sísmics dels projectes ESCIN i MARCONI i els projectes rela-
cionats (sísmica de reflexió de gran angle i les fases de gran angle enregistrades per 
les estacions OBS i les estacions sísmiques desplegades a terra durant l’experiment 

Fig. 7.3. Talls restituïts del sistema orogènic pirinenc que il·lustren la geometria de les 
conques extensives del rift pirinenc i la seva continuació al golf de Biscaia. S’ha interpretat 

un canvi en la polaritat del desenganxament extensiu basal a banda i banda de la zona 
de transferència de Santander. Vegeu la situació dels talls a les figures 7.2 i 1.3 

(basat en Roca et al., 2011).
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MARCONI) van demostrar que l’escorça continental ibèrica se subdueix cap al nord 
al llarg del marge cantàbric. Aquesta configuració ha estat interpretada com a resultat 
de la indentació de l’escorça inferior del golf de Biscaia entre l’escorça inferior i la 
superior de la placa Ibèrica (Pulgar et al., 1996; Fernández-Viejo et al., 1998 i 2000; 
Gallastegui et al., 2002; Pedreira et al., 2015). Aquests autors posen de manifest que 
no hi ha dades geofísiques que evidenciïn l’existència d’una placa oceànica per 
sota del marge cantàbric i consideren que l’escorça oceànica o el mantell exhumat 
del golf de Biscaia no ha estat subduït cap al sud. A fi d’evitar el terme subducció, 
utilitzen el terme underthrusting per descriure la relació geomètrica de l’escorça del 
golf de Biscaia per sota del prisma d’acreció frontal i el marge cantàbric (figures 
5.28 i 5.29). Independentment de la terminologia utilitzada, l’escorça oceànica de 
la part occidental del golf de Biscaia, juntament amb el mantell exhumat o l’escorça 
continental extremament aprimada que l’envoltava, hauria estat subduïda o enca-
valcada per sota (underthrusted) del domini distal del sistema de rift al llarg del 
marge cantàbric (figura 5.28, Tugend et al., 2014). Un canvi de polaritat del sistema 
extensiu que va produir la hiperextensió del marge nord-ibèric i l’exhumació del 
mantell a través de la zona de transferència de Santander explicaria les diferències 
de l’estructura cortical un cop el sistema de rift pirinenc es va invertir (figures 7.2 i 
7.3, Roca et al., 2011). 

Un dels problemes dels Pirineus bascocantàbrics són les evidències de l’inici de 
l’edat de la deformació contractiva respecte d’altres transversals pirinenques. S’ha 
argumentat clàssicament que la deformació als Pirineus bascocantàbrics es va iniciar 
durant l’Eocè superior, fet que contrastava amb les evidències de l’inici de la deformació 
contractiva durant el Cretaci superior a la resta de transversals. Aquesta discrepància 
s’explica pel fet que, tot i que a terra no hi ha proves de la deformació contractiva 
durant el Cretaci superior, aquesta s’hauria focalitzat a la zona submergida durant la 
reactivació del desenganxament extensiu i, per tant, hauria determinat la subducció 
del mantell exhumat a la part central del rift. La deformació contractiva a les zones 
de necking i proximals del rift golf de Biscaia-Pirineus no hauria arribat al marge 
nord-ibèric fins a l’Eocè superior, a causa de la major extensió i amplada del domini 
hiperextens, a diferència de les altres transversals pirinenques on aquesta deformació 
sí que es va fer palesa ja durant el Cretaci superior.

Des de l’inici de la deformació contractiva es va desenvolupar una conca d’avant-
país oberta cap a l’Atlàntic, caracteritzada per uns solcs turbidítics fortament subsidents 
enfront dels encavalcaments que resultaven de la inversió de les falles extensives del 
marge del rift al domini de necking (figures 6.1 i 7.4). Aquests encavalcaments cor-
responen als encavalcaments de Bóixols al Pirineu central, a l’encavalcament frontal 
nord-pirinenc i a la falla de Licq al Pirineu occidental. Aquests solcs turbidítics passa-
ven lateralment a plataformes carbonàtiques, tant al marge nord-ibèric com al marge 
europeu (figura 7.5), (Ford et al., 2016; Garcia-Senz et al., 2019a).
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Figs. 7.4. Evolució estructural dels Pirineus als dos costats de la zona de transferència 
de Pamplona des del final de l’extensió al Cenomanià fins l’estadi final de la deformació 

contractiva. Es pot observar com la deformació progressa des dels dominis de rift que van 
experimentar una major extensió (exhumació i hiperextensió) fins als dominis proximals 

(figura de Lescoutre, 2019).
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Durant el Paleocè hi ha una somerització de la conca d’avantpaís, fet que es pot 
interpretar ja sigui com una desacceleració de la deformació contractiva o per una 
recuperació del gruix cortical que minvaria la component de subsidència tèrmica 
anterior.

A l’Eocè inferior hi ha una renovació de la deformació contractiva. És quan es 
formen els grans mantells de corriment del Pirineu central i l’occidental (mantells 

Fig. 7.5. Paleogeografia dels estadis inicials de la conca d’avantpaís sud-pirinenca 
al Pirineu central durant el Cretaci superior com a resultat de la inversió de les conques 

extensives del Cretaci inferior. Aquest mapa mostra la distribució de les fàcies 
amb les coordenades actuals sense la restitució de la deformació contractiva posterior 

(modificat de García-Senz et al., 2019). 
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del Montsec-Penya Montanyesa i Lakhura). Al bloc inferior d’aquests mantells es 
forma un dispositiu sedimentari similar al de les conques del Cretaci superior, tot i 
que desplaçat cap a l’avantpaís. Es tornen a desenvolupar solcs turbidítics que pas-
sen cap a l’avantpaís a plataformes carbonàtiques (figura 7.6) (Garcés et al., 2019).

A l’Eocè superior, la inversió de la conca bascocantàbrica i el seu desplaçament 
cap al sud va produir la desconnexió de la conca d’avantpaís sud-pirinenca del golf 

Figura 7.6. Mapes paleogeogràfics dels Pirineus (modificat de Berástegui et al., 2010). 
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de Biscaia i va provocar que aquesta conca esdevingués endorreica i, per tant, re-
blerta per materials continentals (figura 7.6) (Costa et al., 2010; Garcés et al., 2019). 
Just abans del tancament, la restricció de la conca va determinar la sedimentació de 
les Sals de Cardona. Tots aquests esdeveniments van tenir unes conseqüències molt 
significatives en l’evolució de la serralada pirinenca.

En primer lloc, l’existència d’un nou nivell de desenganxament va condicionar 
l’estructura de l’avantpaís, el desplaçament dels mantells sud-pirinencs per damunt 
seu i l’accentuació dels sobresortints d’encavalcaments abans formats (figures 5.1, 
5.3 i 5.7). A més, el rebliment progressiu de la conca de l’Ebre i de les làmines d’en-
cavalcaments va provocar un canvi en la cinemàtica del sistema d’encavalcaments, 
de manera que els desenvolupats abans es van reactivar fora de seqüència a mesura 
que el rebliment dels conglomerats progressava cap al nord (Muñoz, 2002; Fillon 

et al., 2013). 

La relació entre els conglomerats sintectònics i els encavalcaments és un dels 
fets geològics i paisatgístics més remarcables dels Pirineus. Hi ha poques serralades 
on aquestes relacions hagin quedat preservades i s’observin amb tanta claredat. Els 
darrers estadis de la sedimentació dels conglomerats sinorogènics van coincidir amb 
el moment de màxima exhumació dels mantells de sòcol de la zona axial (Fitzge-
rald et al., 1999; Beamud et al., 2011), de manera que s’establí una retroalimentació 
significativa entre els dos processos: un augment de l’exhumació que determinava 
un creixement de l’erosió i, en conseqüència, un increment de l’aportament sedi-
mentari a les conques continentals adjacents. Cal recordar que en aquest moment 
és quan la deformació va progressar als dominis proximals del rift i als seus marges 
continentals (figures 6.3, 6.4 i 7.4).

Segons una modelització numèrica de la flexió litosfèrica en 3D, la topografia 
màxima dels Pirineus s’hauria assolit a l’Oligocè superior i s’hauria mantingut estable 
amb un lleu decreixement fins a l’actualitat (Curry et al., 2019). Aquesta topografia 
estable podria ser el resultat del rebliment de la conca de l’Ebre i de bona part dels 
Pirineus meridionals durant l’etapa endorreica de la conca (Coney et al., 1996) i la 
seva posterior excavació miocena, un cop l’Ebre va desaiguar cap a la Mediterrània 
(Curry et al., 2019).

NO VEIG A ON S'ANOMENA LA FIGURA 7.5
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RESUM

Els Pirineus són el sistema orogènic que se situa al llarg del límit entre les plaques 
Ibèrica i Europea. L’orogen pirinenc es va formar com a resultat de la col·lisió entre 
les plaques Europea i Ibèrica, a mesura que la placa Africana es desplaçava cap al 
nord durant l’obertura de l’Atlàntic meridional. La col·lisió entre Ibèria i Europa va 
determinar la subducció de la placa Ibèrica per sota de l’Europea i la formació d’un 
doble tascó orogènic per damunt d’aquesta. L’orogen pirinenc ha estat el resultat de 
la inversió de les conques extensives que es van formar entre el Juràssic superior 
i el Cretaci inferior al golf de Biscaia i al domini pirinenc. Aquestes conques con-
nectaven l’oceà Atlàntic amb el Tetis alpí durant el període de separació entre les 
plaques Ibèrica i Europea. No obstant això, al domini pirinenc no es va arribar a 
formar escorça oceànica durant el Cretaci inferior, tot i que l’escorça es va aprimar 
considerablement fins a desaparèixer per sota de les conques extensives, alhora que 
el mantell litosfèric s’exhumava. Només a la part més occidental del golf de Biscaia 
es va generar escorça oceànica com a resultat d’un increment de la separació entre 
Ibèria i Europa relacionada amb la rotació antihorària d’Ibèria. El sistema de rift que 
es va formar durant l’etapa extensiva estava segmentat per zones de transferència, 
les més importants de les quals són les de Santander i Pamplona. La geometria de 
les conques i la disposició dels diferents dominis de rift i zones de transferència van 
controlar els canvis estructurals més significatius de la serralada durant l’etapa de 
deformació contractiva. L’altre factor determinant per entendre les variacions estruc-
turals dels Pirineus és la distribució de les evaporites del Triàsic superior, atès que 
és el nivell de desenganxament més important. 

No hi ha un acord en la cinemàtica de la placa Ibèrica entre el Juràssic i el Cre-
taci superior, fet que condiciona l’existència de diferents models per a la formació 
del sistema de rift pirinenc i la seva posterior deformació contractiva. Les principals 
diferències rauen en la magnitud del moviment lateral cap a l’est i la seva edat rela-
tiva respecte de l’extensió en direcció N-S que determinà la formació de les conques 
extensives i l’exhumació del mantell durant l’Albià-Cenomanià.

Les dades geofísiques disponibles demostren la subducció de la litosfera conti-
nental de la placa Ibèrica per sota de l’Europea. Les darreres imatges obtingudes a 
partir de sísmica passiva confirmen l’estructura litosfèrica interpretada a partir dels 
perfils de sísmica de reflexió i altres dades com gravimetria i perfils magnetotel·lúrics.

L’estructura del Pirineu central i l’oriental està caracteritzada per un apilament 
antiforme de mantells que inclouen sòcol paleozoic (zona axial) a la part central i 
interna del sistema orogènic, envoltat a les parts externes per mantells de cobertora 
desenganxats a les sals triàsiques. Aquests mantells de corriment se situen damunt 
dels materials terciaris de les conques d’avantpaís adjacents, especialment al Pirineu 
meridional (mantells de Serres Marginals-Serres Exteriors-Gavarnia, Montsec-Penya 
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Montanyesa-Lakhura, Bóixols-Cotiella). Aquestes unitats se segueixen fins a la zona 
de transferència de Pamplona, la qual separava les conques extensives de Mauléon, 
a l’est, i la bascocantàbrica, a l’oest i més al sud. Entre aquestes conques, el bloc 
de basament que les separava és el que ha esdevingut durant l’etapa contractiva els 
massissos bascos. A l’oest de la zona de transferència de Pamplona, els Pirineus basco-
cantàbrics mostren un estil estructural diferent, dominat pel desenganxament de la 
sèrie mesozoica, tant durant l’etapa extensiva com durant l’etapa posterior d’inversió 
tectònica. En aquesta branca de la serralada, la part axial està ocupada per l’anticli-
nori de Bilbao, que inclouria la part més potent de la conca extensiva per damunt 
d’un mantell exhumat. Un altre fet estructural distintiu dels Pirineus bascocantàbrics 
és l’existència de nombroses estructures salines, que s’associa amb la potència signi-
ficativa de les sals triàsiques que haurien condicionat l’estil estructural. Més a l’oest, 
encara s’observa un nou canvi de l’estil estructural a banda i banda de la zona de 
transferència de Santander. Es passa de l’estil de pell fina (thin-skinned), caracte-
rístic dels Pirineus bascocantàbrics, a l’estil de pell gruixuda (thick-skinned), de 
les muntanyes cantàbriques a l’extrem occidental del sistema orogènic pirinenc. A 
mar, les dades geofísiques demostren un desplaçament de l’encavalcament frontal 
nord-pirinenc, que a l’oest estaria situat més de 100 km al nord, enfront del prisma 
d’acreció al nord del talús del marge cantàbric. 

Les conques d’avantpaís dels Pirineus —la conca d’Aquitània, al nord, i la conca de 
l’Ebre, al sud— estan caracteritzades per dos grans cicles sedimentaris amb el desen-
volupament de solcs turbidítics en les zones adjacents als encavalcaments emergents 
durant el Cretaci superior i l’Eocè inferior-mitjà, separats per sediments continentals (a 
l’est) i marins (a l’oest) del Paleocè. En els darrers estadis a partir de l’Eocè superior, 
la conca de l’Ebre es desconnectà de l’oceà Atlàntic i esdevingué una conca endor-
reica. El seu progressiu rebliment per sediments continentals provocà un canvi en la 
cinemàtica dels encavalcaments de manera que, a partir d’aquest moment, aquests 
es van propagar cap a l’interior de la serralada, en sentit contrari a l’usual (cap a 
l’avantpaís), tal com va succeir en les etapes anteriors.
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RESUMEN

Los Pirineos son el sistema orogénico que se sitúa a lo largo del límite entre las 
placas Ibérica y Europea. El orógeno pirenaico se formó como resultado de la coli-
sión entre las placas Europea y Ibérica, a medida que la placa Africana se desplazaba 
hacia el norte durante la apertura del Atlántico meridional. La colisión entre Iberia y 
Europa determinó la subducción de la placa Ibérica por debajo de la Europea y la 
formación de una doble cuña orogénica por encima de esta. El orógeno pirenaico 
ha sido el resultado de la inversión de las cuencas extensivas que se formaron entre 
el Jurásico superior y el Cretácico inferior en el golfo de Vizcaya y en el dominio 
pirenaico. Estas cuencas conectaban el océano Atlántico con el Tetis alpino durante 
el periodo de separación entre las placas Ibérica y Europea. Sin embargo, en el do-
minio pirenaico no se llegó a formar corteza oceánica durante el Cretácico inferior, 
aunque la corteza se adelgazó considerablemente hasta desaparecer por debajo de 
las cuencas extensivas sincrónicamente a la exhumación del manto litosférico. Solo 
en la parte más occidental del golfo de Vizcaya se generó corteza oceánica como 
resultado de un incremento de la separación entre Iberia y Europa relacionada con 
la rotación antihoraria de Iberia. El sistema de rift que se formó durante la etapa 
extensiva estaba segmentado por zonas de transferencia, las más importantes de las 
cuales son las de Santander y Pamplona. La geometría de las cuencas y la disposición 
de los diferentes dominios de rift y zonas de transferencia controlaron los cam-
bios estructurales más significativos de la cordillera durante la etapa de deformación 
contractiva. El otro factor determinante para entender las variaciones estructurales 
del Pirineo es la distribución de las evaporitas del Triásico superior, dado que es el 
nivel de despegue más importante.

No hay un acuerdo en la cinemática de la placa Ibérica entre el Jurásico y el Cretáci-
co superior, lo que condiciona la existencia de diferentes modelos para la formación 
del sistema de rift pirenaico y su posterior deformación contractiva. Las principales 
diferencias radican en la magnitud del movimiento lateral hacia el este y su edad 
relativa respecto de la extensión en dirección N-S que determinó la formación de las 
cuencas extensivas y la exhumación del manto durante el Albiense-Cenomaniense.

Los datos geofísicos disponibles demuestran la subducción de la litosfera conti-
nental de la placa Ibérica por debajo de la Europea. Las últimas imágenes obtenidas 
a partir de sísmica pasiva confirman la estructura litosférica interpretada a partir de 
los perfiles de sísmica de reflexión y otros datos tales como gravimetría y perfiles 
magnetotelúricos.

La estructura del Pirineo central y oriental está caracterizada por un apilamiento 
antiforme de mantos que incluyen zócalo paleozoico (zona axial) en la parte cen-
tral e interna del sistema orogénico, rodeado en las partes externas por mantos de 
cobertera despegados en las sales triásicas. Estos mantos de corrimiento se sitúan 
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encima de los materiales terciarios de las cuencas de antepaís adyacentes, especial-
mente, en la vertiente meridional (mantos de Serres Marginals-Serres Exteriors-
Gavarnia, Montsec-Penya Montanyesa-Lakhura, Bóixols-Cotiella). Estas unidades 
se siguen hasta la zona de transferencia de Pamplona, que separaba las cuencas 
extensivas de Mauléon, al este, y la vasco-cantábrica, situada al oeste y más al sur. 
Entre estas cuencas, el bloque de zócalo que las separaba es el que en la actualidad 
constituyen los macizos vascos. Al oeste de la zona de transferencia de Pamplona, 
los Pirineos vasco-cantábricos muestran un estilo estructural diferente, dominado 
por el despegue de la serie mesozoica, tanto durante la etapa extensiva como du-
rante la etapa posterior de inversión tectónica. En esta rama de la cordillera, la parte 
axial está ocupada por el anticlinorio de Bilbao, que incluiría la parte más potente 
de la cuenca extensiva por encima del manto exhumado. Otro hecho estructural 
distintivo de los Pirineos vasco-cantábricos es la existencia de numerosas estructuras 
salinas, que se asocia con la potencia significativa de las sales triásicas que habrían 
condicionado el estilo estructural. Más al oeste aún, se observa otro cambio en el 
estilo estructural a ambos lados de la zona de transferencia de Santander. Se pasa 
del estilo de piel fina (thin-skinned), característico de los Pirineos vasco-cantábricos, al 
estilo de piel gruesa (thick-skinned), de las montañas Cantábricas en el extremo oc-
cidental del sistema orogénico pirenaico. En el mar, los datos geofísicos demuestran 
un cambio en la posición del cabalgamiento frontal norpirenaico, que en el oeste 
estaría situado más de 100 km al norte, en frente del prisma de acreción al norte del 
talud del margen cantábrico.

Las cuencas de antepaís de los Pirineos —la cuenca de Aquitania, al norte, y la cuenca 
del Ebro, al sur— están caracterizadas por dos grandes ciclos sedimentarios con el de-
sarrollo de surcos turbidíticos en las zonas adyacentes a los cabalgamientos emergentes 
durante el Cretácico superior y el Eoceno inferior-medio, separados por sedimentos 
continentales (al este) y marinos (al oeste) del Paleoceno. En los últimos estadios, 
a partir del Eoceno superior, la cuenca del Ebro se desconectó del océano Atlántico 
y se convirtió en una cuenca endorreica. La progresiva colmatación por materiales 
continentales provocó un cambio en la cinemática del sistema de cabalgamientos 
surpirenaico. Los cabalgamientos pasaron a progresar hacia el traspaís en vez de ha-
cia el antepaís, tal como habían hecho en las etapas anteriores cuando la cuenca de 
antepaís estaba abierta hacia el Atlántico.
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SUMMARY

The Pyrenees are the orogenic system located along the boundary between the 
Iberian and European plates. The Pyrenean orogen formed as a result of the collision 
between the European and Iberian plates, as the African plate moved northwards 
during the opening of the southern Atlantic. The collision between Iberia and Eu-
rope determined the subduction of the Iberian plate below the European one and 
the formation of a double orogenic wedge above it. The Pyrenean orogen has been 
the result of the inversion of the extensional basins that formed between the Upper 
Jurassic and the Lower Cretaceous along the Gulf of Biscay and the Pyrenean do-
main. These basins connected the Atlantic Ocean with the Apine Tethys during the 
period of separation between the Iberian and European plates. Nevertheless, there 
was not oceanic crust in the Pyrenean domain during the Early Cretaceous regardless 
that the crust was hyperextended and the mantle was exhumed at the bottom of the 
extensional basins. The oceanic crust was only formed in the westernmost part of 
the Gulf of Biscay as a result of the increase in the separation between Iberia and 
Europe related to the counter-clockwise rotation of Iberia. The rift system that was 
formed during the extensional phase was segmented by transfer zones, the most im-
portant of which are those of Santander and Pamplona. The geometry of the basins 
and the arrangement of the different rift domains and transfer zones controlled the 
structural evolution and the along-strike changes of the structural style during moun-
tain building. The other determining factor to understand the structural changes of 
the Pyrenees is the distribution of the upper Triassic evaporites, since it is the most 
important detachment level.

There is no agreement about the kinematics of the Iberian plate between the 
Jurassic and the Late Cretaceous, which conditions the existence of different models 
for the formation of the Pyrenean rift system and its later contractional deforma-
tion. The main differences lie in the magnitude of the lateral movement to the east 
and its relative age with respect to the N-S directed extension that determined the 
formation of the extensional basins and the exhumation of the mantle during the 
Albian-Cenomanian.

The available geophysical data demonstrates the subduction of the continental 
lithosphere of the Iberian plate underneath the European one. The last images ob-
tained from passive seismic data confirm the lithospheric structure interpreted from 
seismic reflection profiles and other geophysical data such as gravimetry and mag-
netotelluric profiles.

The structure of the central and eastern Pyrenees is characterized by an anti-
formal stack of basement-involved thrust sheets (axial zone) in the internal part of 
the double orogenic wedge surrounded by cover thrust sheets detached into the 
Upper Triassic salt layer. These thrust sheets have been transported on top of the 
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autochthonous Tertiary sediments of the adjacent foreland basins, most prominently 
in the southern Pyrenees (Serres Marginals-Serres Exteriors-Gavarnia, Montsec-Pen-
ya Montanyesa-Lakhura and Bóixols-Cotiella thrust sheets among the main ones). 
These units continue westwards until the Pamplona transfer zone. This transfer zone 
stepped the extensional basins of Mauléon, to the east and the Basco-Cantabrian, 
to the west and located more to the south. The basement ride that separated the-
se basins has resulted into the Basque massifs after basin inversion. Westward the 
Pamplona transfer zone, ​​the Basque-Cantabrian Pyrenees show a different structural 
style, dominated by the decoupling of the Mesozoic succession above the Triassic 
salt, both during the extensional period and during the later stage of tectonic inver-
sion. In this Pyrenean realm the axial part is occupied by the Bilbao anticlinorium 
which involves the thickest part of the Basque-Cantabrian extensional basin above 
an exhumed mantle. Another distinctive structural feature of the Basque-Cantabrian 
Pyrenees is the existence of numerous salt structures, which are associated with the 
significant thickness of the Triassic salt that would have conditioned the observed 
structural style. Further to the west there is another significant change of the structural 
style on either side of the Santander transfer zone. It changes from the thin-skinned 
style of the Basque-Cantabrian Pyrenees to the thick-skinned style of the Cantabrian 
Mountains in the western part of the Pyrenean orogenic system. Offshore, geophy-
sical data demonstrate a step of the north-Pyrenean frontal thrust, which is located 
more than 100 km further to the north in front of the Cantabrian Mountains. 

The Pyrenean foreland basins—the Aquitaine basin, in the north, and the Ebro 
basin, in the south—are characterized by two main sedimentary cycles with the de-
velopment of turbiditic troughs in the areas adjacent to emerging thrusts, an older 
Upper Cretaceous one and a younger Lower-Middle Eocene. In the late stages of 
contractional deformation, at Late Eocene times, the Ebro basin was disconnected 
from the Atlantic Ocean and became an endorheic basin. The infilling of the basin 
raised the base level and the syntectonic conglomerates progressively buried the ad-
jacent frontal South-Pyrenean thrust sheets. This burial produced a change on thrust 
kinematics: the thrust sequence changed from piggy-back to break-back. Renewal 
of the deformation in the internal part increased uplift and exhumation of the axial 
zone as recorded by thermochronological data.
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DISCURS DE RESPOSTA PER L'ACADÈMIC NUMERARI
EXCM. SR. DR. CAI PUIGDEFABREGAS

Excel·lentíssim Senyor President de l’Acadèmia,
Excel·lentíssims Senyors Acadèmics,
Excel·lentíssimes Senyores Acadèmiques:

Em sento honorat de donar aquí la benvinguda al doctor Josep Anton Muñoz de 
la Fuente, en nom d’aquesta Acadèmia, i apadrinar-lo com a nou acadèmic numerari 
a la Secció de Ciències de la Terra.

Honorat i complagut, això sí, he de dir que pretendre fer un seguiment de la 
seva trajectòria científica no és gens fàcil. La quantitat de feina feta és senzillament 
impressionant i fora de mesura; tanmateix, lluny de ser erràtica, segueix una trajec-
tòria sòlida, coherent i que veiem créixer amb el temps ordenadament com ho fan 
les branques d’un arbre.

Quan per primera vegada vaig conèixer el doctor Josep Anton Muñoz, encara 
treballava en la seva tesi doctoral, que li dirigia el doctor Santanach. Pràcticament a 
cavall de la seva bicicleta va entrar a treballar al Servei Geològic de Catalunya (SGC), 
on va acabar la tesi (1985), per continuar després amb les tasques de cartografia ge-
ològica pròpies del Servei. El treball de tesi, un estudi estructural del Paleozoic de la 
zona de la serra Cavallera, va aportar un element conceptualment molt rellevant per 
al coneixement geològic dels Pirineus: la presència documentada de deformacions 
«alpines» en el basament hercinià. Això va deixar enrere definitivament el concepte 
d’un nucli hercinià rígid (zona axial) sobre el qual la cobertora mesozoica es desen-
ganxa i es desplaça per gravetat. Acabada la tesi, va concentrar més específicament 
el seu interès cap a la deformació alpina als Pirineus.

La tesi va ser el primer pas important. El següent va venir amb el projecte ECORS, 
un perfil de sísmica de reflexió profunda a la transversal entre Tolosa i Balaguer. 
ECORS va ser un projecte transfronterer patrocinat per institucions científiques d’un 
costat i l’altre dels Pirineus. Es va constituir un comitè científic i l’SGC va ser convi-
dat a formar-ne part. L’adquisició de dades sísmiques es va fer els anys 1985-1986. 
Un equip de l’SGC va dedicar tot el seu temps al treball de camp necessari per a la 
construcció d’un tall geològic seguint la traça del perfil ECORS, a la vegada que es va 
fer la interpretació de les dades sísmiques i gravimètriques obtingudes. Per a l’SGC, 
el projecte ECORS va representar un enriquiment en coneixement per al conjunt de 
l’equip, gràcies, sobretot, a la dedicació i el lideratge del doctor Muñoz.

L’any 1990, el doctor Muñoz va passar a la Universitat de Barcelona, on tres anys 
més tard va obtenir la càtedra al Departament de Geodinàmica i Geofísica. Un seguit 
de rellevants publicacions internacionals, entre 1988 i 1990, recullen els resultats del 
projecte ECORS; tanmateix, si es busca una interpretació comprensiva, cal anar de dret 
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a la publicació del doctor Muñoz (1992) perfectament vàlida avui dia, treball que va 
ser cabdal per entendre la geometria cortical i l’evolució geodinàmica dels Pirineus 
des de mitjans del Cretaci superior, ara fa uns 85 milions d’anys, fins a l’actualitat.

Podríem dir que, des d’aquest moment, l’arbre comença a créixer i les branques 
van generant noves línies de recerca. D’una banda, l’experiència adquirida en el 
projecte ECORS és exportada cap a àrees veïnes dels Pirineus i, de l’altra, dins del 
domini de la geofísica, s’exploren les relacions entre l’estructura de l’escorça i l’es-
tructura geològica superficial, incloses les conques sedimentàries associades. Un 
bon nombre de publicacions i tesis que ell va dirigir corresponen a aquest període.

Per tal de comprendre a fons els sistemes i les seqüències d’encavalcament, calia, 
en primer lloc, descriure la geometria dels plecs i estructures de creixement en tres 
dimensions, i també establir-ne la cronologia. Podem conèixer-ne l’edat pel registre 
fòssil, o bé, pel registre magnetoestratigràfic. Se’ns obre ara tota una nova línia de 
recerca sobre les estructures de creixement, arrelada, certament, als treballs pioners 
del doctor Oriol Riba dels anys seixanta, i en gran part facilitada per la creació, l’any 
1987, del Laboratori de Paleomagnetisme entre l’Institut de Ciències de la Terra Jau-
me Almera i l’SGC. Els corresponents treballs de referència són, per exemple, el que 
estableix l’edat de creixement de l’anticlinal de Mediano i en documenta la rotació, 
(Poblet, Muñoz, Travé i Serra-Kiel, 1998), i, sobretot, la tesi doctoral d’Elisabet Be-
amud (2013), que determina la magnetoestratigrafia dels conglomerats sintectònics 
del Pirineu central, a més del magnífic treball, també del 2013, sobre la cinemàtica 
de la zona obliqua a la rampa lateral de l’encavalcament del Montsec, amb el resultat 
de la rotació de la conca d’Aïnsa de manera simultània al seu rebliment.

Una altra branca va sorgir de la necessitat de comprendre en profunditat i d’una 
forma més integrada, les relacions entre tectònica i sedimentació, en què interve-
nen, a més, altres factors, com el clima, el relleu o els processos geomòrfics. Així, a 
mesura que s’han anat trobant respostes, també han anat sorgint noves qüestions, 
amb la qual cosa l’interès d’aquest àmbit de recerca continua encara avui al màxim 
nivell. El grup de recerca del doctor Muñoz ha fet aportacions molt significatives, 
sobretot als Pirineus, però també als Andes. La inversió tectònica esdevé una de 
les idees centrals que s’acaben traduint en els treballs de tesis doctorals dirigides 
sobre la inversió de les conques cretàciques dels Pirineus (Jesús García-Senz, 2002, 
i Berta López, 2013), i les que descriuen la inversió tectònica i l’evolució estructural 
dels Andes centrals al NW d’Argentina (Núria Carrera, 2009, i Diego Nicolás, 2011).

Amb tot això, també es van haver de desenvolupar tècniques per a la represen-
tació geomètrica en tres dimensions d’estructures geològiques basades en mesures 
de camp, i tècniques de modelització digital i analògica. Així, el doctor Muñoz va 
consolidar el seu grup mitjançant la creació de l’Institut de Recerca Geomodels 
(2008), amb l’objectiu de reproduir diferents situacions i processos geològics a es-
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cala i desenvolupar tècniques de modelització que facilitessin la comprensió dels 
processos geològics. Geomodels es va configurar, a més, com un instrument de 
col·laboració amb la indústria, que obrí possibilitats professionals als col·laboradors 
que hi treballen. Geomodels va rebre la consideració de Centre d’Excel·lència per 
part de l’empresa Noruega Norsk Hydro. Cal esmentar especialment el laboratori 
de modelització analògica, el que es coneix com del tipus «sand box». Com s’ho 
va fer el doctor Muñoz? Doncs, en comptes d’anar a la botiga, va trucar a la porta 
dels enginyers de la Universitat Politècnica de Catalunya i, plegats, varen dissenyar 
i construir un dels equipaments més avançats, capaç de tractar un ampli ventall de 
situacions geològiques. Podríem dir que és l’eina que afegeix la dimensió experi-
mental a la geologia de camp.

D’aquesta línia de recerca, una branca més de l’arbre, n’han sortit importants 
treballs de tesi sobre la reconstrucció d’estructures geològiques (Óscar Fernández, 
2007), sobre les serres exteriors aragoneses (Óscar Vidal, 2010), sobre l’anticlinal 
de Sant Corneli (Joana Mencos, 2011) o sobre les estructures extensionals del Cre-
taci del massís del Cotiella (Berta López, 2001); però també hi trobem treballs de 
modelització de cossos sedimentaris com a anàlegs de reservoris potencials (Oriol 
Falivene, 2007), i contribucions rellevants a la modelització numèrica d’alta resolució.

Crec, però, que, dins d’aquesta línia, el grup ha despuntat sobretot en la mode-
lització analògica dels processos de deformació, molt especialment, en el camp de 
la tectònica salina. Així, el reconeixement del paper que té la sal en els processos 
de deformació —en especial, la inversió tectònica i el lliscament de les sèries estra-
tigràfiques dipositades als marges continentals durant la seva obertura— és el que 
ha desencadenat l’interès creixent per la tectònica salina. En més o menys grau, la 
sal sempre hi és present i sempre hi té un paper rellevant. Els darrers perfils sísmics 
de reflexió profunda al golf de Biscaia (ECORS-golf de Biscaia i MARCONI 3) han 
contribuït a comprendre, d’una banda, el paper de la sal a les estructures extensio-
nals prèvies, i de l’altra, també, les variacions laterals de l’estil estructural a la part 
occidental de la serralada Pirinenca (Carola, 2014) i, en general, a altres cadenes de 
muntanyes (treballs en curs als Alps austríacs i als Andes argentins).

A part del que és pròpiament la producció científica i activitat docent, voldria 
també esmentar les innombrables excursions de camp amb alumnes, entitats aca-
dèmiques i professionals d’arreu del món, on la transmissió de coneixement es fa 
realment eficaç. El doctor Muñoz no és dels que es guarden bocins al calaix. Sempre 
ho ha compartit amb generositat. I també ho he de dir, el doctor Muñoz és un gran 
dibuixant. En el camp artístic no en tinc constància, però sí que en tinc pel que fa 
a les estructures geològiques representades en papers de gran format davant d’un 
grup en plena natura i amb els papers voleiant al vent. El dibuix és, sens dubte, una 
de les seves eines de comunicació més eficaces.
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La geologia ha estat sovint considerada com fora de l’àmbit de les ciències ex-
perimentals, bàsicament, perquè les dimensions en l’espai i la relativa lentitud dels 
processos geològics en el temps fan que l’experimentació de laboratori —tal com 
normalment l’entenem— sigui impracticable. Una manera de trencar amb aquesta 
imposició és, com hem vist abans, la modelització dels processos a escala. Però hi ha 
hagut de sempre un mètode més clàssic, que és viatjar al voltant del món i observar 
els diferents estadis d’un mateix procés geològic a diferents llocs de la Terra. Això 
fa que el geòleg hagi estat sovint un gran viatger. Per bé que el doctor Muñoz s’ha 
interessat en la modelització dels processos geològics com a eina d’experimentació, 
ningú que li sigui proper posarà en dubte que sempre que el busquem no hi és. És 
de viatge (oh quin sacrifici!), a Austràlia, als deserts iranians, a l’Himàlaia, al Tian 
Shan, al peu de l’Aconcagua, a les illes Shetland (del Sud o del Nord, no ho sabem), 
als Alps, siguin austríacs o neozelandesos, i nosaltres ens enrabiarem perquè no el 
trobem mai. I si el trobem, resulta que ha de marxar l’endemà, no sabrem si endut 
per la passió per la geologia o l’afició per l’escalada. Però el que sí sabem és que s’ho 
passa molt bé fent la feina que fa; que ara ens ha adelitat amb un discurs d’ingrés 
que, amb una visió original, actual i de primera mà, resumeix la seva experiència i 
coneixement de la geologia dels Pirineus, i que el seu ingrés a la nostra Acadèmia 
de ben segur que ens enriqueix a tots.
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