M. Gémez y J. guimera

electronzco joang @geo ub es

rplurrkllométrrca que 1nvolucran el zécalo hercrmco y que se locahzan en dos estructuras pnnc1pa1es
la Serra de Mrramar y las Muntanyes de Prades La estructura superfic1al a gran escala la producen
terminacién frontal de cabalgamlentos que 1nvolucran la corteza superror con un mvel de despegue
:estrmado a-12 km respecto al mvel del mar. La geometrla de esas estructuras es la tipica de estructuras

con componentes dlrec i :alos s1n1stros en fallas paralelas a las estructuras estudradas y ambas activas
simultdneamente. Para hacer compatibles ambas estructuras, suponemos que la deformacwn de la
Cadena Costera Catalana se pI‘OdLl]O mediante una convergencra obhcua :

Pﬁlgbrgs glarvp; _C_a_bg!g_arr@ento, _plroguo de _z_o_oalo, oonve_rgencia oblicua, Paleégeno, Iberia

Abstract The Alpme structure of the studled area consrsts of plurrkﬂometnc basement mvolved folds
surﬁc1a1 structure is due to NW- vergent folds locally NE-Vergent, which we 1nterpret as the frontal
ending of thrusts involving the upper crust, with a detachment located at about -12 km. The geometry
of those structures is tipically contractional, while in the Catalan Coastal Chain faults showing strike-
slip sinistral displacement are known, both active at the same time. We suppose an oblique convergent
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La Serra de Miramar y las Muntanyes de Prades es-
tén situadas en la Cadena Costera Catalana y constitu-
yen parte de un relieve de edad alpina, resultado en par-
te de la inversién de cuencas tridsicas
compartimentadas por fallas de zécalo orientadas ENE-
WSW (Anadén et al., 1979) que rejugaron como nor-
males durante la distensién nedgena del margen medi-
terrdried peninsular. Las fallas de direccién ENE-WSW
durante la compresién alpina funcmnaron comno fallas
direccionales sinistras convergentes segin varios auto-
res (Gurmera, 1984; Anaddn et al., 1985; Guimera
1988) y-dieron lugar a los relieves alpinos en un régi-
men trapspresivo (Guimera, 1988). El interés de esta
zona radica pues en la geometria que adoptan las fallag
de zocalo dos de ellas de direccién ENE-WSW
subparalelas alalinea de costa la falla de Ulldemolins-
Gandesa’y la falla del Camp y una tercera aproximada-
mente pgrpendicular y situada entre las dos primeras la
Falla del Francoli. En este marco geolégico es posible
estudiar; en una zona pequefia, el comportamiento de
las estrt’fgturas de zécalo, la inversién tecténica y la de-
formac_ion por convergencia oblicua en una zona

tridimensionalmente compleja.

Los objetivos de este trabajo, que se basa en los re-
sultados obtenidos por Gémez (1997), son i) la estima-
cién de los valores del acortamiento en tres secciones
diferentes, perpendiculares a la direccién que en mapa
presentan las fallas principales, y ii) determinar el esti-
lo de plegamiento de la zona teniendo en cuenta la rela-
cién de-las estructuras con el zécalo y la inversién
tecténica. De esta manera se pretende llegar a una
aproximacién del modelo de deformacién de la zona,
integrable en un modelo de deformacién regional véli-
do para el conjunto de la Cadena Costera Catalana.

Situacién geoldgica

La Serra de Miramar y las Muntanyes de Prades es-
tdn situadas en el dominio de la Cadenas Costera Cata-
lana, que, consisten en un relieve formado por rocas del
zécalo hercinico sobre el que descansan, de manera dis-
cordante, rocas de la cobertera mesozoica (Fig. 1). La
estructura’ de la Cadena Costera Catalana est4 caracteri-
zada por un conjunto de fallas que siguen una direccién
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Figura 1.- Situacién geogrifica y geolégica de la zona de estudio.

ENE-WSW y que se disponen escalonadamente. El re-
lieve de las Cadenas Catalanas es resultado de la defor-
macién intraplaca, consecuencia de la colisién de Afri-
ca y Eurasia, que tuvo lugar durante el Terciario infe-
rior (Guimera, 1984). Durante este tiempo se produjo
una deformacion direccional convergente (transpresiva)
que dio lugar a pliegues monoclinales y ldminas
cabalgantes con el zécalo hercinico involucrado. La
deformacién empez6 en el Eoceno inferior-medio y
duré hasta el Oligoceno terminal (Anadén et al., 1985).

Estratigrafia

La Serra de Miramar y las Muntanyes de Prades es-
tdn constituidas por un zécalo hercinico, que incluye
rocas sedimentarias y pluténicas, y por una cobertera
tridsica formada por la sucesién de las facies
Buntsandstein, Muschelkalk y Keuper. En lo que res-
pecta ala cuenca del Ebro, en el drea de estudio presen-
ta las formaciones siguientes, que abarcan desde el
Ilerdiense hasta el Priaboniense: Formacién Orp{, Com-
plejo Ulldemolins, Formacién Morera y Formacién
Montblanc (Colldeforns et al., 1994).

Tridsico

Buntsandstein: Estas facies constituyen la primera
unidad de tridsico; la edad de su base estd mal definida,
situdndose en el Scythiense, y su techo llega, segiin
datos palinolégicos (Calvet y Marzo, 1994) hasta el
Ladiniense inferior-medio. Las facies Buntsandstein
consisten en sedimentos aluviales de color rojizo que
forman una secuencia granodecreciente. En el drea de
estudio presentan una mayor potencia en la zona de
* Prades, donde pueden llegar a los 100 m de espesor,
mientras que en la Serra de Miramar llegan casi a des-
aparecer en algunos puntos. Se trata de conglomerados
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y areniscas, y el trdnsito a la unidad siguiente se produ-
ce mediante una unidad lutitico-evaporitica (Marzo,
1980).

Muschelkalk: El Muschelkalk inferior tiene una
edad Anisiense inferior-medio -Anisiense superior y
una potencia que llega hasta los 120 m (Calvet y Ra-
moén, 1987). Estd formado, de base a techo, por calizas
y dolomias, calizas biocldsticas, calizas bioturbadas y
dolomfas blancas. Su potencia es de unos 100 m en la
zona de Prades.

La edad del Muschelkalk medio es Anisiense supe-
rior (Calvet et al., 1985) hasta Ladiniense en la parte
mds alta (Calvet y Marzo, 1994), y consta fundamental-
mente de unidades lutiticas con intercalaciones
evaporiticas y carbonatadas.

El Muschelkalk superior, de edad Ladiniense inf.-
Ladiniense sup. (Calvet et al., 1987) estd descrito se-
gun diferentes dominios estratigréficos a lo largo de la
Cadena Costera Catalana. Dos de ellos son el dominio
Gaia-Miramar y el dominio Prades (Calvet et al.,
1987). En el dominio Miramar, el Muschelkalk supe-
rior estd formado por calizas y dolomias ooliticas, cali-
zas y dolomias bioturbadas, estromatolitos y dolomias
margosas y margas a techo y su potencia es de unos 70
m. Por otro lado, el dominio de Prades consta de las
mismas unidades excepto los estromatolitos (facies m4s
bien someras), que estdn sustituidos por una unidad
arrecifal y una unidad de dolomias tableadas (facies
mds profundas) que solapan a los arrecifes. La potencia
total en el dominio de Prades es de unos 110 m.

Un anélisis sedimentolégico de estas facies mues-
tra: a) una retrogradacién de sistemas aluviales repre-
sentados por las facies Buntsandstein y el depésito de
carbonatos marinos de aguas someras del Muschelkalk
inferior (Calvet y Marzo, 1986); b) un ciclo regresivo-
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transgresivo con el mdximo regresivo en el
Muschelkalk medio (Calvet y Ramén, 1987); ¢) una
profundizacién general reflejada en las unidades infe-
riores del Muschelkalk superior (profundizacién que
sélo se observa en el dominio de Prades, no asi en el de
Miramar); y d) un paleokarst sobre las unidades
arrecifales del Muschelkalk superior que representa una
emersion del sistema (Calvet y Marzo, 1986).

Terciario

Las unidades terciarias de la zona de estudio, que
configuran el conjunto de facies de la cuenca de
antepafs en esta zona y que abarcan aproximadamente
desde el Eoceno inferior al Eoceno superior, son las si-
guientes:

Formacion Orpi: Definida por Ferrer (1971), estd
constituida por calizas de Alveolinas de edad
Jlerdiense, con una potencia mdxima de 73 m. De
caracter marino, s6lo aflora en la parte oriental de la
Serra de Miramar y representa el mdximo alcance de la
influencia marina en esta zona de la Cuenca del Ebro.
Hacia el oeste los depdsitos son exclusivamente conti-
nentales.

Complejo Ulldemolins: Definida por Colombo
(1980), es de edad Cuisiense media-superior a
Bartoniense y una potencia entre 200 y 300 m
(Colombo et al., 1995). En la localidad tipo presenta un
tramo basal carbonatado, un tramo evaporitico y un tra-
mo superior terrigeno, localmente conglomeratico.

Formacion Morera: Definida por Colombo (1980),
es de edad Bartoniense (Colombo et al., 1995) y con
una potencia entre 80 y 90 m. Est4 constituida por cali-
zas mudstones de color amarillento y rosado con nive-
les lutiticos, localmente potentes, intercalados.

Formacion Montblanc: Definida por Colombo
(1980), es de edad Bartoniense superior-Priaboniense y
tiene una potencia entre 190 y 200 m (Colombo et al.,

1995). Esta formacién consta de materiales lutfticos
con intercalaciones detriticas mé4s groseras, como pue-
den ser las capas de conglomerados adosadas a la Serra
de Miramar, cerca de la poblacién de Prenafeta, o las
capas discordantes sobre la formacién Morera en la
punta NE del bloque de Prades.

Una caracteristica de las unidades terciarias de la
zona de estudio es que se disponen en onlap sobre el
Mesozoico hacia el WSW (Fig. 2).

La Serra de Miramar

El relieve de la Serra de Miramar dibuja en mapa
dos arcos constituidos por rocas de la cobertera tridsica
y orientados aproximadamente NE-SW. Corresponden
a dos pliegues vergentes al NW formados por un flanco
frontal invertido con buzamiento entre 40° y 80° hacia
el SE y un flanco caudal erosionado en su mayor parte
que buza entre 12° y 15° hacia el SE; en el niicleo del
. pliegue afloran rocas sedimentarias ligeramente
metamorfizadas del z6calo hercinico.

La cartografia (Fig. 2) muestra una serie de caracte-

risticas que definen los pliegues de Miramar: 1) existe
un flanco frontal invertido a lo largo de toda la sierra;
2) no existe un cabalgamiento continuo que afecte el
flanco frontal del pliegue; 3) el zécalo hercinico estd
implicado en la estructura; y 4) no hemos podido iden-
tificar un nivel litolégico regional adecuado para el des-
pegue de las estructuras en el interior del zécalo
hercinico. Segiin todo esto, parece plausible interpretar
los pliegues como pliegues de propagacién de falla,
donde el buzamiento del flanco caudal puede ser reflejo
del buzamiento de la rampa de la falla que da lugar al
pliegue, la cual, con un buzamiento suave, daria lugar a
un pliegue de propagacién con un flanco fuertemente
invertido (Suppe y Medwedeff, 1990).

Un corte geolégico compensado a través de la Serra
de Miramar (Fig. 3) muestra la interpretacién propues-
ta: un pliegue de propagacién con un nivel de despegue
situado como minimo a unos 800 m por debajo del ni-
vel del mar, deformado por otro pliegue con un nivel de
despegue més profundo, que en esta interpretacién se
ha estimado a unos 2800 m por debajo del nivel del mar;
el acortamiento producido por ambas estructuras es de
unos 2000 m. Un corte paralelo al primero y més meri-
dional (Fig. 4) muestra una estructura similar en la que
el segundo pliegue llega a plegar el flanco frontal del
primero € incluso parte de la deformaci6n se propaga
hacia el antepafs dando lugar a un pequefio anticlinal al
frente de la estructura; el acortamiento en este caso es
de unos 2500 m. Finalmente, y en un corte m4s cercano
a las Muntanyes de Prades, préximo al contacto de la
Serra de Miramar con éste (Fig. 5), deducimos un dnico
pliegue de propagacién con un flanco frontal muy in-
vertido que provoca el funcionamiento de estructuras
out-of-the-syncline en dicho flanco. Estas estructuras se
producirian como consecuencia de los problemas de
espacio en el sinclinal adyacente. En este caso el acor-
tamiento llega a unos 3000 m. En todos los casos pre-
sentados la exactitud de la estimaci6n de la cantidad de
acortamiento estd limitada por la ausencia de aflora-
mientos mesozoicos entre la Serra de Miramar y la falla
del Camp. Para construir los cortes, hemos supuesto
que el pliegue en los materiales mesozoicos tenfa las
dimensiones minimas necesarias para que su flanco
caudal no aflore actualmente; de esta manera se obtiene
un minimo tanto en la cantidad de acortamiento como
en las dimensiones del pliegue y, por tanto, también en
la profundidad en que se horizontaliza el cabalgamien-
to responsable de la formacion de éste.

En la figura 6 se presenta un esquema de la situa-
cién de los cabalgamientos que configurarian el relieve
de la Serra de Miramar. El cabalgamiento 1 da lugar al
primer pliegue de propagacidn; la linea 1 representaria
la proyeccién en superficie de la linea de contorno del
mismo. El cabalgamiento 2 plegarfa al primero y se ha
situado sdlo alld donde hemos deducido su actuacién;
la linea 2 tiene un significado anédlogo a la linea 1. Es-
tos cabalgamientos, que podrfan cortar a los anteriores,
son posiblemente los responsables de la forma curvada
de la Serra de Miramar. El cabalgamiento 4 pone en
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Figura 3.- Corte geolégico compensado a través de la Serra de Miramar, en el anticlinal frontal con el flanco invertido, se interpreta como un
pliegue de propagaci6n de falla con un nivel de despegue poco profundo (800 m aprox.) y una rampa de buzamiento suave, siguiendo el modelo de
Suppe y Medwedeff (1990). La presencia hacia el traspafs (SE) del sinclinal de La Cogulla y el hecho de que no vuelvan a aflorar materiales
mesozoicos en esa direccién, se explica asumiendo un anticlinal de mayor longitud de onda que el anterior —la representada es la longitud de onda
minima necesaria para que no aflore el Mesozoico; este anticlinal lo interpretamos como un pliegue de propagacién de un cabalgamiento mds
profundo, que plegarfa el primer cabalgamiento y darfa lugar al sinclinal de La Cogulla. De abajo a arriba, se muestra el estado indeformado inicial

y los dos estadios en la evolucién del pliegue, con indicacién de los acortamientos parciales y total.
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Figura 4.- Corte geoldgico compensado a través de la Serra de Miramar situado 500 m al sur del corte de la figura 3. Lo interpretamos de modo
similar al corte de la figura 3: un pliegue de propagaci6n con un nivel de despegue poco profundo, deformado por una falla posterior que pliega a la
primera. En este caso el flanco frontal del pliegue de propagacién de la Serra de Miramar estarfa afectado por la estructura posterior, dejando un
sinclinal frontal muy cerrado. A esto contribuye la presencia de un anticlinal suave al frente de la estructura. Se muestra el estado inicial indeformado

y el acortamiento producido. Ver la leyenda en la figura 3.

contacto Miramar con Prades; Miramar es el bloque -

superior y Prades el bloque inferior.
El bloque de Prades

La parte nororiental de las Muntanyes de Prades
(Fig. 2) consiste, a grandes rasgos, en la cobertera
tridsica subhorizontal sobre el zécalo hercinico forma-
do por intrusiones granfticas en rocas de bajo grado
metamérfico. La cobertera presenta un ligero
basculamiento hacia el sur y una estructura sencilla,
constituida por monoclinales vergentes al ENE y al
NNW, interpretada como resultado de la propagacién
de cabalgamientos. En el limite NN'W de las Muntanyes
de Prades aflora la falla de Ulldemolins-Gandesa, una
falla inversa con un salto vertical de 800 m y de traza
cartogréfica bastante rectilinea, lo que da muestras de
su verticalidad en superficie. En el limite ENE, la
flexién discurre paralela a otra falla inversa que hacia
el sur pasa lateralmente a un pliegue.

La estructura del limite norte del bloque de Prades
(Fig. 7) consiste en un pliegue de propagacién de falla,
roto posteriormente por la zona de flanco frontal por

‘una propagacién de la misma falla siguiendo una tra-

yectoria listrica. Esta trayectoria listrica se deduce del
basculamiento hacia el sur de una parte de la cobertera
mesozoica. La formacién del pliegue se puede datar
mediante la existencia de una discordancia
intraterciaria, situada en la Formacién Montblanc (de
edad Bartoniense superior-priaboniense), y que tiene
como expresidn cartografica, aparte de una relacién an-
gular entre esta formacién y las capas més modernas,
un abanico de capas, lo que indicarfa la presencia de
una discordancia progresiva (Fig. 2, entre Montblanc y
1’Espluga de Francoli).

Los sedimentos terrigenos de la Formacién
Montblanc situados por.encima de la discordancia
buzan invertidos cerca de la falla pero van perdiendo
inclinacién a medida que se alejan, hasta que su buza-
miento coincide con la pendiente deposicional (unos 5°
para toda la zona, segin Colombo y Vergés, 1992). De
esta manera estos autores interpretan la presencia de un
pliegue en el cual la potencia de las capas va disminu-
yendo hacia el interior de la Cuenca del Ebro y que que-
da con las capas engrosadas a partir de una superficie
axial que buza unos 45° hacia el sur. Este engrosamien-
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Figura 5.- Corte geolégico compensado de la Serra de Miramar, préximo al contacto con el bloque de Prades, cerca de la poblacién de La Riba.
En este caso, parte del acortamiento del Muschelkalk medio e inferior se resuelve con dos cabalgamientos locales que interpretamos como estruc-
turas out-of-the-syncline. Se muestra el estado inicial indeformado y el acortamiento producido. Ver la leyenda en la figura 3.

to de las capas en el flanco del pliegue resulta de la ne-
cesidad de construir el corte sin surco sedimentario en
el borde de cuenca, ya que los datos del perfil sismico
ESCI (Sabat et al., 1997) muestran un reflector
subhorizontal interpretado como la base del Tridsico,
cuya profundidad estd calada mediante el pozo
SENANT-1 (Lanaja, 1987), (Fig. 7). El origen de este
engrosamiento se puede buscar en: 1) la existencia de
un surco sedimentario alargado y estrecho al frente de
las Muntanyes de Prades, que quedase horizontal des-
pués del plegamiento; o bien, 2) la dindmica de plega-
miento (causas tecténicas). La presencia de un surco
implicarfa'flexién litosférica que formara un surco con
una longitud de onda pequeiia en esta zona de la Cuen-

Figura 6.- Interpretacién de la situacién de las fallas principales
de la Serra de Miramar. Las lfneas 1 y 2 representan el reflejo en super-
ficie de la linea de contorno de los dos cabalgamientos principales de
la sierra. Las lineas 3 y 4 corresponden a fallas que afloran en superfi-
cie y que coinciden con el inicio de los dos arcos que, en mapa, dibuja
la estructura dé la Serra de Miramar; estas fallas pueden ser responsa-
bles de la forma comentada y pueden ser reflejo del componente
direccional en el desplazamiento a lo largo de la falla de]l Camp duran-
te el Paleégeno. En el corte de la figura 5, la falla 2 quedaria hacia el
traspafs, por lo que no deformarfa a la falla 1 en dicha seccidn.
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Figura 7.+ Corte geol6gics compensado a través del bloque de Prades; en la transversal de L Bspluga de Franicoli. En esta figura se muestrari los

datos para la realizacién del corte y la interpretacién dé los mismos. Tanto la curvatura de la falla como su buzamiento en profundidad estdn
deducidos a partir del buzamiento de los materiales mesozoicos aplicando el método geométrico que describe Erslev (1986) para levantamientos
que afectan al z6calo. El engrosamiento de las capas terciarias del sinclinal adyacente a la falla Ulldemolins-Gandesa puede explicarse mediante el
modelo de trishear de Erslev (1991), que supone la existencia de una superficie triangular, limitada por dos superficies axiales, dentro de la cual se

produce la deformaciéti que engrosa las capas.

ca del Ebro, que por el catécter dél contacto con Prades
(un cabalganiiento con poco salto y de buzamiento bas-
tante elevado, lo cual sitlia muy poco peso encima de la
cuenca) parece una opcién muy poco plausible. Otra
posibilidad serfa pensar en un origen tecténico para el
engrosamiento de las capas en el sinclinal de la esfr_uc-
tura. Son varios los autores que proponen
engrosamientos tecténicos en los sinclinales de plie-
gues de propagacién tanto en modelos geométricos
(Erslev, 1991), andlogos (Chester et al., 1988) y numé-
ricos (Ford et al., 1997, ver figura 25 de estos autores).
Concretamente, Erslev (1991) comenta la formacién de

cizallas triples (trishear) a partir del punto de contorno
(en corte) de algunas fallas dentro del tridngulo que, en
dos dimensiones, forman dos superficies axiales que
divergen con un determinado dngulo a partir de dicho
punto. Dentro de este tridngulo, Segtin el mismo autor,
cabe la posibilidad de que las fallas se propaguen si-
guiendo trayectorias listricas, originando de esta mane-
ra basculamientos en el flanco caudal de pliegues de
propagacién tal y como el que se observa en Prades
(Fig. 7). Se plantea pues la posibilidad de que en la es-
tructura norte del Macizo de Prades exista un pliegue de
propagacién con unas caracteristicas similares a los que
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Figura 8.- Construccién geométrica para el cdlculo del nivel de
despegue de la estructura de Prades. Se ha situado el flanco caudal de
la estructura en el bloque superior de la falla del Camp, préximo a ésta
y antes del funcionamiento de la misma. Se ha asumido que el flanco
caudal tiene el mismo buzamiento que la falla inversa en profundidad.
Mediante el trazado de las superficies axiales que bisecan el flanco cau-
dal y la cresta del pliegue, se sitia el punto donde la falla cambia de
buzamiento y pasa a ser horizontal. El buzamiento y curvatura de la
falla en profundidad est4 dibujado igual que en la figura 7. Resulta un
nivel de despegue a unos 13 km de profundidad, que es un valor mini-
mo, ya que la inflexién en el flanco caudal de la estructura de Prades,
se ha colocado inmediatamente al SE de la falla del Camp.

describe Erslev (1991); no hemos realizado ningtin es-
tudio de la deformacién interna de los materiales com-
prendidos en el interior de esta zona triangular, por tan-
to, lo planteamos como una simple posibilidad .

El nivel de despegue de dicho pliegue lo situamos
alrededor de los 13 km bajo en nivel del mar, profundi-
dad calculada geométricamente situando el flanco cau-
dal del pliegue, no aflorante en superficie, en un mini-
mo préximo a la falla normal neégena del Camp, que
corta la estructura tabular de Prades (Fig. 8). Roca y
Guimera (1992) sitdan a unos 12 km de profundidad el
nivel regional calculado para las fallas normales

lfstricas que actuaron durante la distensién nedgena.

Este dato concuerda con una zona subhorizontal de baja
resistividad eléctrica que Pous et al. (1995) sitdan a
unos 12 km a lo largo de toda la Cuenca del Ebro en un
perfil de magnetotelirica coincidente con el perfil
ECORS (ECORS Pyrenees Team, 1988). En este perfil,
los cuerpos de baja resistividad coinciden, en la corteza
superior, con zonas de falla importantes.

La falla que da lugar a la flexién de direccién NNW-
SSE que afecta al limite E de Prades podria seguir el
mismo nivel de despegue. En esta zona la cobertera tie-
ne unas caracteristicas diferentes de la cobertera en la
Serra de Miramar (Fig. 9): 1) la potencia del
Buntsandstein es de unos 100 m, mientras que en
Miramar es de un méximo de 30 m; 2) el Muschelkalk
superior en Prades se deposité en un ambiente de plata-
forma marina, mientras que en Miramar el ambiente
deposicional durante el mismo periodo de tiempo era
marino somero. Esto indica que, durante estas dos eta-
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Figura 9.- Corte a través de la flexién que limita al este de las
Muntanyes de Prades. La inversién de una falla normal preexistente,
que afecta principalmente al Buntsandstein, provoca la formacién del
pliegue de propagacién que constituye la flexién citada anteriormente.

pas, el bloque de Prades experimenté m4s subsidencia
que la Serra de Miramar. Interpretamos que esta
subsidencia tuvo lugar por el funcionamiento de la falla
del Francoli, de direccién NNW-SSE, como falla nor-
mal. De la misma manera se puede especular si la falla
de Ulldemolins-Gandesa actud, al igual que la del
Francoli, como falla normal aprovechando fracturas
que jugaron como normales durante el Mesozoico.

El acortamiento calculado en una direccién NNW-
SSE, como la que sigue el corte de la figura 7, es de
unos 750 m, mientras que en un corte perpendicular a
éste, situado mds al sur y que muestra la flexién del
limite E del bloque de Prades, el acortamiento es de
unos 200 m (Fig. 9). El cabalgamiento ciego que origi-
na la flexién vergente al este de la situacién de la figura
9 acaba aflorando y aumentando su salto hacia el norte.

Discusion

Etapas de deformacion

El levantamiento del bloque de Prades se puede da-
tar mediante la discordancia entre la formacién Morera
(Bartoniense) y la formacién Montblanc (Bartoniense
sup.-Priaboniense), cartografiable pocos metros al NE
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de las Muntanyes de Prades. Este hecho permite asig-
nar una edad Bartoniense superior para la deformacién
del bloque de Prades en esta zona. Dicha edad coincide
con la de ]a formacidén de un gran pliegue en la zona de
Montserrat (L6épez Blanco, 1996), més hacia el NE en
la Cadena Costera Catalana. No obstante, el acorta-
miento producido por aquella estructura es de 1800 m,
mientras que en la zona de estudio es de 750 m. Este es
un valor védlido para todo el norte de las Muntanyes de
Prades ya que, segiin Colombo y Vergés (1992), existe
un acortamiento de 700 m para un corte entre Vilanova
de Prades y el Vilosell al SW del drea de estudio.

En la Serra de Miramar no hay sedimentos con res-
tos paleontolégicos que permitan datar su formacién.
Unicamente se puede estimar una edad aproximada a
partir de los conglomerados que afloran al frente de la
sierra, en la poblacién de Prenafeta, considerados como
expansiones tempranas del sistema aluvial de Sant
Miquel del Montclar, situado al NE de la Serra de
Miramar. Estos conglomerados no muestran abanicos
de capas de escala cartogréfica ni acufiamientos visi-
bles que permitan deducir que sean sintecténicos res-
pecto a los pliegues visibles de Miramar. En todo caso,
.y ya que dichos conglomerados estdn plegados, la de-
formacién ha de ser posterior al depdsito de los mis-
mos, que tuvo lugar entre el Bartoniense y el
Priaboniense (Colldeforns et al., 1994).

Caracteristicas de las estructuras principales

Son tres las estructuras de orden mayor que juegan
el papel més importante en la estructura de la zona de
estudio: la falla de Ulldemolins-Gandesa y la falla del
Camp, ambas con direccién WSW-ENE, y la falla del
Francoli, con direccién aproximadamente perpendicu-
lar, NNW-SSE (Fig. 2). De todas ellas, la tinica cuya
preexistencia como falla normal mesozoica estd bien
establecida es la falla del Francoli.

La falla del Francolf tiene como reflejo en superfi-
cie un pliegue de propagacién vergente al ENE, tal y
como se ha visto en apartados anteriores. El salto de la
falla aumenta hacia el NNW, pero ni éste ni el levanta-
miento vertical que implica la falla son
cuantitativamente importantes. El acortamiento en el
corte de La Riba es de unos 200 m, mientras que en el
corte de Montblanc, paralelo al anterior y unos 4 km al
NNW, el acortamiento es del orden de los 400 m.

El hecho que la falla del Francoli separe dos domi-
nios sedimentarios con caracteristicas diferentes duran-
te el Buntsandstein y el Muschelkalk superior, tanto en
lo que se refiere a potencia de una facies a lado y lado
de la falla como a ambientes deposicionales distintos,
indica una estructura de inversién tecténica en el blo-
que de Prades. No es seguro que la falla de
Ulldemolins-Gandesa haya sido invertida de la misma
manera que la del Francoli, ya que, aunque existen di-
ferencias de espesores en las facies al norte y al sur de
la falla, no puede determinarse si este cambio coincide
con la falla de Ulldemolins-Gandesa: la potencia de las
facies al sur de la falla es de 413 m entre el

Buntsandstein y el Muschelkalk, mientras que unos 10
km al norte de la misma, en el sondeo SENANT-1, es de
193 m, también entre el Buntsandstein y el
Muschelkalk.

Se ha considerado un nivel de despegue tinico para
las tres fallas principales, situado a unos 12 km de pro-
fundidad tal y como se ilustra en el bloque diagrama de
la figura 10. En esta figura también se muestra que hay
dos frentes de deformacién con caracteristicas y acorta-
mientos diferentes. Uno con pliegues de propagacién
despegados a pocos kilémetros de profundidad y con
acortamientos superiores a 2000 m y otro con un plie-
gue de propagacién desarrollado a partir del nivel de
despegue regional (12 km), probablemente resultado de
inversidn tecténica y con acortamientos menores que en
el caso anterior.

El contexto de deformacion regional

La zona de estudio ha sido interpretada como una
zona de relevo contractivo (Anadén et al., 1985), entre
las fallas direccionales sinistras del Camp y de
Ulldemolins-Gandesa. Segiin esta interpretacién, la fa-
11a del Francoli, de direccién aproximadamente perpen-
dicular a las anteriores, seria un push up y provocaria,
conjuntamente con la falla de Ulldemolins-Gandesa, el
levantamiento del bloque de Prades.

Segtin los datos aportados aquf, se deducen una se-
rie de caracteristicas para las estructuras de la zona de
estudio:

En lo que respecta al bloque de Prades, el acorta-
miento de las estructuras es més importante paralela-
mente a una direccién N-S (700 m) que en direcciones
perpendiculares a la falla del Francoli (200 y 400 m),
donde aumenta hacia el NNW. Si consideramos estas
fallas como dos rampas oblicuas, el salto en la direc-
cién de buzamiento serd mayor en aquella que guarde
un dngulo mayor con la direccién de transporte.

Los acortamientos obtenidos en la parte frontal de
las dos fallas principales de orientacién ENE-WSW son
diferentes entre si: mientras al frente de la falla del
Camp el acortamiento estd alrededor de los 2500 m, al
frente de la falla de Ulldemolins-Gandesa el acorta-
miento es de 700 m. Estos dos valores de acortamiento
diferentes tienen lugar en estructuras diferentes. El
pliegue invertido de la Serra de Miramar se encuentra
en una posicién més hacia el traspafs que las estructu-
ras de Prades, y las corta. Encontramos plausible supo-
ner una continuacién de las estructuras de Miramar ha-
cia el SW, a lo largo del borde SE de las Muntanyes de
Prades, actualmente hundido en la fosa del Camp.

El valor del acortamiento estimado tanto para las
Muntanyes de Prades (700 m) como para la Serra de

"Miramar (2500 m) no parece suficiente para explicar la

deformacién experimentada en la zona donde, en el pri-
mer caso un bloque de zécalo de varios kilémetros de
anchura se levanta una media de unos 1500 m en la zona
de estudio. Esto nos hace suponer la existencia de mds
estructuras hacia el traspafs de ambas estructuras, en-
mascaradas por la distensidén neégena, que implicarian
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Figura 10.- Bloque diagrama en el que se muestra la situacién de las fallas principales de la zona de estudio y su relacidn entre ellas y con el
nivel de despegue regional. Tal y como se observa en la figura, el acortamiento que implican las estructuras de la Serra de Miramar es mucho mayor
que el de las estructuras de Prades. Se sugiere la posibilidad de que hubiera estructuras en el bloque superior de la falla del Camp con una cantidad

de acortamiento suficiente para igualar el de las dos transversales.

un acortamiento mucho mayor, capaz de producir el
engrosamiento cortical necesario para la formacién del
relieve creado durante la deformacién palegena, que es
esperable que fuera del orden de decenas de kilémetros.

No se han encontrado pruebas de la existencia mo-
vimientos direccionales en la zona de estudio, por lo
que nos hemos de referir al contexto regional de la Ca-
dena Costera Catalana para discutir el modelo de defor-
macién. En ella existen indicadores cinemdticos que in-
dican un componente direccional sinistro en las fallas
NE-SW:

- fault-gouges en la-falla del Valles (Julia y
Santanach, 1984). -

- estrias horizontales en las Montafias de Prades
(Farena-Capafonts, al SW de la zona de estudio) (Ana-
dén et al., 1985).

- Pliegues en échelon en la Serra de Cavalls-
Pandols, (Anadén et al., 1985; Guimera, 1988).

Las estructuras descritas en el presente trabajo, son
tipicas de sistemas contractivos (sistemas de
cabalgamientos y pliegues), pero conjuntamente con
los componentes direccionales descritos, apuntan hacia
una deformacién direccional convergente o a una con-
vergencia oblicua. La formacién simultdnea de estruc-
turas direccionales y contractivas paralelas entre ellas,
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o muy préximas en orientacidn, es conocida (Eisbacher,
1984; Mount y Suppe, 1987). Recientemente, Casas et
al. (1998), utilizando unos modelos analégicos, llegan
a la conclusién de que si el valor del acortamiento per-
pendicular a la falla direccional de zécalo es igual o
superior al valor del desplazamiento direccional, se ob-
tiene en la cobertera pliegues paralelos a la falla de z6-
calo con la misma geometria que pliegues puramente
contractivos. Con los datos de que disponemos, no
podemos cuantificar la relacidén entre los componen-
tes direccionales y contractivos en la zona de estu-
dio. No obstante, dada la formacién de estructuras
de geometria tipicamente contractivas con orienta-
cién paralela a fallas que muestran componente
direccional, y que ambas parecen haber actuado si-
multineamente, entendemos que el modelo de defor-
macién direccional convergente o de convergencia
oblicua es el mas adecuado para explicar la forma-
cién de la Cadena Costera Catalana.

Conclusiones
Durante el Mesozoico, al menos durante el depésito

de las facies Buntsandstein (Scythiense-Anisiense inf.-
medio) y Muschelkalk superior (Ladiniense inf.-
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Ladiniense sup.), tienen lugar etapas de rifting en el
drea de estudio mediante el funcionamiento de la falla
del Francoli y posiblemente el de la falla de
Ulldemolins-Gandesa.

Las estructuras alpinas de la zona se produjeron
como consecuencia de la reactivacién de éstas y otras
fallas de z6calo. Dicha reactivacién dio lugar a pliegues
y cabalgamientos de diversos estilos, formados en un
contexto de convergencia oblicua. El resultado de esta
deformacién depende de la situacién del nivel de des-
pegue y de la forma de la cuenca extensiva previa a la
inversién tectdnica.

La deformaci6n alpina en la zona de estudio se pro-
dujo alrededor del limite entre el Bartoniense y el
Priaboniense, tanto en la Serra de Miramar como en la
parte nororiental de las Muntanyes de Prades.

Los acortamientos calculados en la Serra de
Miramar y las Muntanyes de Prades (alrededor de 2500
m y 700 m respectivamente) son demasiado bajos para
explicar el relieve tecténico (del orden de 1500 m) pro-
ducido y, por tanto, el erigrosamiento cortical que éste
implica; de ello se deduce la necesidad de la'existencia
de estructuras contractivas-al SE de la zona estudiada;,
que puedan producir dicho engrosamiento, hoy en dia
enmascaradas por las estructuras extensivas neégenas.

Este trabajo se ha realizado en el marco del proyecto PB94-
0908 y PB95-1142-C0201 de la DGICYT. Los autores agrade-
cen a E. Roca y a dos revisores anénimos los comentarios que
han mejorado el trabajo.
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