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A apresentacdo de dissertacOes de doutoramento sob a forma de reunido de artigos
cientificos j& publicados é uma préatica que, embora ndo seja ainda a mais comum, tem vindo a
ser cada vez mais utilizada. Este procedimento, ha longa data muito utilizado noutros paises
como por exemplo em Franca e na Holanda, reflecte a forma mais actual de efectuar
investigacdo e adopta os principios de gestéo cientifica actualmente seguidos pelas unidades
de investigagéo.

Por um lado, face a0 mais recente quadro de financiamento dos centros de
investigacdo, as exigéncias de trabalho em colaboracdo, essenciamente desenvolvidos através
de projectos, séo cada vez maiores; por outro, € cComo consequéncia, os investigadores séo
solicitados a participar em equipa, cujos resultados cientificos se traduzem muitas vezes na
publicacéo de trabalhos pluridisciplinares ou, pelo menos, multiparticipados.

Esta situacdo é tanto mais candente quanto mais reduzida € a dimensdo da unidade de
investigacdo, em nuimero de membros. Do ponto de vista da producéo cientifica, ndo seria
sustentavel “dispensar” o esforco de cada elemento, dedicado a um trabalho monogréfico, que
decorre normalmente durante periodo de tempo alargado, como acontece na carreira docente
universitaria.

Mas os beneficios desta metodologia ndo revertem apenas para a equipa; Sao,

sobretudo, para os seus elementos, em particular os jovens investigadores. Desde cedo estes
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colaboram com varios investigadores experientes, dentro de tematicas abrangentes, e
adquirem hébitos e experiéncia de publicagdo. O préprio facto de divulgarem regularmente
novos conhecimentos, f&los cumprir a sua missdo perante a comunidade em geral, e também
os protege da divulgacdo antecipada de resultados por terceiros.

Alguma abrangéncia tematica resulta dos trabal hos desenvolvidos e publicados a partir
de diversos projectos de investigagdo, em particular do projecto MILUPOBAS (EC contract
n° JOU2-CT94-0348), onde o candidato se integrou nas equipas de dois dos subcontractors.

A opcéo por esta forma de apresentacdo da dissertacdo foi, desde cedo, aceite e
incentivada pelos orientadores do candidato, Professores Doutores Rogério Bordalo da Rocha
e Antonio Ribeiro. A investigacdo foi desenvolvida no ambito das actividades do Centro de
Estratigrafia e Paleobiologia da Universidade Nova de Lisboa, cuja designacédo foi aterada
em 2000 para Centro de Investigacdo em Geociéncias Aplicadas e em colaboracdo com o
Laboratério de Tectonofisica e Tectonica Experimental (Universidade de Lisboa).

Dada alguma heterogeneidade temética verificavel nos artigos apresentados, mesmo
assim alvo de seleccdo criteriosa de entre os trabalhos publicados pelo autor, optdmos, com a
concordancia dos orientadores, por elaborar capitulo introdutério (Cap. |I) que enquadra, a
nivel da Bacia Lusitaniana, diversos temas desenvolvidos e problematicas discutidas nos
trabalhos apresentados. Aqui € integrada informacdo de vérias &reas tematicas pertinentes ao
estudo de bacias sedimentares, disponiveis em bibliografia ou em relatorios finais de projectos
em que o candidato colaborou e que ndo foram ainda objecto de publicagdo, em particular no
gue respeita 0 projecto atras mencionado. S&o também integrados resultados parciais de
trabalhos, ja concluidos ou em vias de conclusdo, efectuados pelo autor ou em colaboracéo
com outros col egas.

O parte principa é constituida por 12 trabalhos publicados, agrupados no Capitulo I1,
dos quais trés correspondem a resumos alargados (Cap. 11.4, 11.6 e 11.8). Cada subcapitulo
corresponde a um trabalho publicado. Decidimos ndo efectuar subagrupamentos de artigos
uma vez que, em varios deles, se abordam matérias integrdveis em mais do que um sub-
capitulo. No cumprimento da letra do Decreto-Lel n° 388/70, de 18 de Agosto, actualizado
pelo Decreto-Lei n° 216/92, de 13 de Outubro, o candidato deve “esclarecer qual a sua
contribuicdo pessoal” nos varios trabalhos em co-autoria que integram a dissertacéo.

No trabalho do subcapitulo 11.1, estruturado pelo Prof. Dr. Anténio Ribeiro, o
candidato contribuiu com informagcdo de campo referente quer a estruturas distensivas na
Bacia Lusitaniana, quer compressivas, em particular da regido da Arrabida e da faha da

Nazaré.



No trabalho do subcapitulo I1.2, estruturado pela Prof?2 Dr2 Beatriz Marques, 0
candidato contribuiu com trabalho de campo de levantamento de algumas transversais ao
diapiro de Caldas da Rainha, para a compreensdo de eventua interferéncia de diapirismo no
desenvolvimento das sequéncias liticas do Jurassico superior.

No trabalho do subcapitulo 1.3, estruturado pelo Prof. Dr. Anténio Ferreira Soares, 0
candidato contribuiu com informacéo de campo sobre alguma das falhas meridionais mais
proximas do bordo este da Bacia Lusitaniana, e discussdo sobre a sua interferéncia na
estruturacéo da bacia.

No trabalho do subcapitulo 11.4, estruturado pelo Prof. Dr. Pedro Terrinha e pelo
candidato, contribuiu também com informacdo de campo sobre estruturas extensionais
invertidas na Bacia L usitaniana e no modelo proposto.

No trabalho do subcapitulo 11.5, estruturado pelo candidato em colaboracéo estreita
com os Profs. Drs. René Mouterde e Rogério Rocha, contribuiu com trabalho de campo
(incluindo cartografia) e redaccdo sobre a geometria das unidades liticas presentes na regido, a
geometria e cinematica da estrutura de Serra d’ EI-Rel, bem como o respectivo modelo de
evolucéo.

No trabalho do subcapitulo 11.6, o candidato contribuiu, em estreita colaboragdo com
os Profs. Drs. Pedro Terrinha e Maria Carla Kullberg, para a discusséo e redaccéo do modelo
proposto de evolucéo da Bacia Lusitaniana, a Sul dafalha da Nazaré.

No trabalho do subcapitulo 11.7, estruturado pelo Prof. Dr. Antonio Casas, o candidato
contribuiu na discussdo sobre a evolucédo de diferentes bacias mesozdicas ibéricas marginais,
no campo e em gabinete e narevisdo do texto.

No trabalho do subcapitulo 11.8, estruturado pelos Profs. Drs. Pedro Terrinha e
Anténio Ribeiro, o candidato contribuiu com novos elementos de informacéo sobre estruturas
associadas a inversdes precoces na Bacia L usitaniana, sua discussdo e revisdo do texto.

No trabalho do subcapitulo 11.9, estruturado por ambos os autores, o candidato
efectuou a foto-interpretacéo e a cartografia geoldgica da regido da Arrébida, contribuiu para
a caraterizacéo e interpretacéo das estruturas regionais, para 0 estabelecimento do modelo
tectdnico e parte da redacgdo do trabal ho.

O trabalho do subcapitulo 11.10 foi elaborado em estreita colaboracéo com a Prof2 Dr2
Maria Carla Kullberg, tendo o candidato dado o seu contributo na foto-interpretacéo e estudos
de campo complementares aos anteriormente efectuados pela primeira autora. A discusséo e
interpretacdo das estruturas foram feitas em conjunto, tendo a autora escrito a primeira

proposta de texto final. Este beneficiou ainda de frutuosas discussdes com os Profs. Drs.



Anténio Ribeiro e Pedro Terrinha, que melhoraram o modelo de controlo estrutural do
magmatismo de Sintra.

No trabalho do subcapitulo 11.11, a partir de elementos de campo recolhidos, o
candidato contribuiu para a interpretacdo e redaccdo referente a estruturas tectonicas e
sedimentares, e para a elaboracdo da discussdo e das conclusdes sobre 0 modelo genético dos
flat pebble da regido de Sesimbra. Coordenou também os trabalhos de submissdo e o de
revisdes do texto propostas pelos referees da revista Sedimentary Geology (artigo aceite em
28 de Agosto de 2000).

No trabalho do subcapitulo 11.12, estruturado pelo Prof. Dr. Pedro Terrinha com
participacédo do candidato, contribuiu com trabalho de campo (incluindo revisdo da cartografia
existente) e respectivo texto referente a estruturas de inversao precoce no Algarve Oriental;
contribuiu também para a discussdo sobre as comparacfes paleogeograficas entre as Bacias
do Algarve e Lusitaniana, bem como para os modelos finais propostos e a revisdo do texto
find.

O Capitulo Il apresenta a sintese e conclusdes estritamente retiradas do texto
introdutério integrador da dissertacéo (Cap. 1); ou sgja, ndo se faz mencdo as conclusdes ja
apresentadas em cada um dos trabal hos que constituem o Capitulo I1.

No Capitulo IV (Bibliografia) referem-se apenas os trabal hos citados nos Capitulos | e
1.

O Capitulo V é constituido por Anexos. O Anexo A refere-se a contributo para o
conhecimento do diapiro de Santa Cruz. Trata-se de texto a submeter para publicacéo apés a
introdugdo do contributos de outros autores que participaram nos trabalhos de campo e em
discussdes preliminares sobre 0 mesmo. Desta forma, para dém da introducdo de outros
conteddos cientificos e da discussdo conjunta, nomeadamente sobre 0 modelo agora proposto,
gue se pretende sgja concensual entre 0s co-autores, outros textos terdo de ser introduzidos.
Para evitar repeticbes relativamente ao Capitulo | decidiu-se efectuar introducdo sem
referéncias a problemética do diapirismo na Bacia Lusitaniana e a trabalhos anteriores, o
mesmo critério foi adoptado relativamente as referéncias bibliogréficas citadas.

Os Anexos B e C sdo constituidos pelos Mapas Tecténicos das regides da Arrabida e
de Sintra, reproduzidos a escala 1/50000, que acompanham os trabalhos dos subcapitulos 11.9
ell1.10, respectivamente.

Dos artigos publicados em revistas protegidas por copyright apenas sera apresentada

cOpia da primeira pagina, nesta versao publica da dissertacéo.
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A evolucdo da Bacia Lusitaniana, localizada na margem ocidental ibérica, esta
intimamente associada as primeiras fases de abertura do Atlantico Norte. Perdurou desde o
Triasico superior até o Cretécico inferior, mais exactamente até o topo do Aptiano inferior, e
desenvolveu-se condicionada por estruturas herdadas do soco varisco.

E discutido o papel desempenhado pelas falhas que constituem os seus limites, no que
respeita a evolucdo geomeétrica e cinemética e a organizacdo dos corpos sedimentares. O
mesmo é efectuado relativamente a importantes falhas transversais a bacia.

E proposto modelo de evoluco da bacia ao longo de quatro episddios de rifting que
mostram: i) periodos de simetria (organizagdo em horsts e grabens) e assimetria (organizacao
em half graben) na sua evolucdo geométrica; ii) diacronismo na fracturacéo; iii) rotacdo da
direccéo de extensdo principa; iv) enraizamento no soco varisco das principais falhas da
bacia (estilo predominantemente thick skinned).

A andlise e comparacdo regional, nomeadamente com a bacia do Algarve, de

intervalos temporais representados por importantes hiatos a escala da bacia, préximos da
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renovacdo dos episodios de rifting, permitiram concluir sobre a ocorréncia de inversoes
tectonicas precoces (Caloviano-Oxfordiano e Titoniano-Berriasiano). A Ultima, no entanto,
teve evolucéo subsequente diferente da primeira: ndo se verifica renovacéo da subsidéncia,
gue se discute, e relaciona-se com evento magmati co.

Embora a Bacia Lusitaniana se encontre numa margem de rift que se considera como
nao-vulcanica, os trés ciclos magméticos definidos por vérios autores, em especia 0 segundo
(apr. 130 a 110 M.a. ?), desempenhou papel fundamental na mobilizacdo dos evaporitos do
Hetangiano, que resultou no intervalo principa de diapirismo na Bacia Lusitaniana.

E discutida a forma e 0 momento em que a bacia aborta definitivamente (Aptiano
inferior). S0 estabelecidas comparacdes com outras bacias da margem ocidental ibérica e da
Terra Nova e proposto modelo de oceanizacdo deste troco do Atlantico Norte, em dois
momentos, separados por intervalo de cerca de 10 M.a. e em areas distintas, separadas pela
falhada Nazaré.

Esta sintese foi elaborada com base:

- nainformacéo dada por conjunto de trabalhos ja publicados (1990-2000),

- nos trabalhos de campo efectuados nos Ultimos anos e cujos resultados ndo foram

ainda publicados,

- na reunido de informagdo proveniente da reinterpretacdo de elementos de

cartografia geoldgica e de geofisica (sismica e sondagens) e de outros de

bibliografia geral sobre o Mesozéico da margem ocidental ibérica.
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The evolution of the Lusitanian Basin, localized on the western Iberian margin, is
closely associated with the first opening phases of the North Atlantic. It persisted from the
Late Triassic to the Early Cretaceous, more precisely until the end of the Early Aptian, and its
evolution was conditioned by inherited structures from the variscan basement.

The part played by the faults that establish its boundaries, as regards the geometric and
kinematic evolution and the organization of the sedimentary bodies, is discussed here, as well
as with respect to important faults transversal to the Basin.

A basin evolution model is proposed consisting of four rifting episodes which show: 1)
periods of symmetrica (horst and graben organization) and asymmetrical (half graben
organization) geometric evolution; ii) diachronous fracturing; iii) rotation of the main
extensional direction; iv) rooting in the variscan basement of the main faults of the basin
(predominantly thick skinned style).

The analysis and regional comparison, particularly with the Algarve Basin, of the time

intervals represented by important basin scale hiatuses near to the renovation of the rifting
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episodes, have led to assume the occurrence of early tectonic inversions (Callovian—
Oxfordian and Tithonian—Berriasian). The latter, however, had a subsequent evolution distinct
from the first: there is no subsidence renovation, which is discussed here, and it is related to a
magmatic event.

Although the Lusitanian Basin is located on a rift margin which is considered non-
volcanic, the three magmatic cycles as defined by many authors, particularly the second
(approx. 130 to 110 My ?), performed a fundamental part in the mobilization of the
Hettangian evaporites, resulting in the main diapiric events of the Lusitanian Basin.

The manner and time in which the basin definitely ends its evolution (Early Aptian) is
discussed here. Comparisons are established with other west Iberian margin basins and with
Newfoundland basins. A model of oceanization of this area of the North Atlantic is aso
presented, consisting of two events separated by approximately 10 My, and of distinct areas
separated by the Nazaré fault.

The elaboration of this synthesis was based on:

- information contained in previously published papers (1990 — 2000);

- field-work carried out over the last years, the results of which have not yet been

published;

- information gathered from the reinterpretation of geological mapping and

geophysical (seismic and well logs) elements, and from generic literature

concerning the Mesozoic of the west iberian margin.
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L'évolution du Bassin Lusitanien, situé dans la marge occidentale ibérique, est tres
fortement liée aux premiéres phases d'ouverture de I'Atlantique Nord. Elle sest éalée depuis
le Trias supérieur jusgu'au Crétacé inférieur, plus precisement jusqu'au sommet de I'Aptien
inférieur, et elle Sest développée selon des structures héritées du socle paléozoique.

On discute le réle joué par les failles qui marquent leurs limites, en ce qui concerne
I'évolution géométrique et cinématique et I'évolution des corps sédimentaires. On fait de
méme pour d'importantes failles transversales du bassin.

Le modéele de I'évolution du bassin est proposé au cours de quatre épisodes de rifting
qui montrent: i) des périodes de symétrie (organisation en horsts et grabens) et d'assymétrie
(organisation en half-graben) dans son évolution géométrique; ii) un diachronisme dans la
fracturation; iii) une rotation de la direction d'extension principale; iv) un enracinement dans
le socle paléozoique des principales failles du bassin (style prédominant de thick skinned).

L'analyse et la comparaison régionale, particulierement avec le Bassin de I'Algarve,

dintervalles de temps representés par d'importants hiatus a I'échelle du bassin , proches des
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phases de renouvellement des épisodes de rifting, ont permis des conclusions sur |'occurrence
d'inversions tectoniques précoces (Callovien-Oxfordien et Tithonien-Berriasien). Cependant,
cette derniére a eu une évolution ultérieure, différente de la premiére: il ny a pas eu
renouvellement de la subsidence, ce qui est discuté et mis en rapport avec un événement
magmatique.

Bien que le Bassin Lusitanien se trouve dans une marge de rift gu'on considére non
volcanique, les trois cycles magmatiques définis par divers auteurs, et plus particulierement
le deuxiéme (entre 130 et 110 M.a.?), ajoué un role fondamental dans la mobilisation des
évaporites de I'Hettangien, qui congtitue l'intervalle principal de diapirisme dans le bassin.

La forme et le moment de I'avortement définitif du bassin (Aptien inférieur) sont
discutés. Des comparaisons avec d'autres bassins de la marge occidentale ibérique et de Terre
Neuve sont établies; on propose aussi e modele d'océanisation de cette partie de I'Atlantique
Nord, dans deux moments particuliers, séparés par un intervalle d'environ 10 M.a., dans des
aires distinctes, séparées par lafaille de Nazaré.

Cette synthese a été élaborée avec comme base:

- l'information donnée par un ensemble de travaux publiés entre 1990 et 2000;

- les travaux de terrain réalisés pendant les dernieres années et dont les résultats

n'‘ont pas été encore publiés;

- la réunion de l'information relative a la réinterprétation de la cartographie

géologique et des ééments de géophysique (sismique et sondages) et de
I'information concernant la bibliographie générale sur le Mésozoique de la marge

occidentale ibérique.
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CAPITULO |

INTRODUCAO



|. 1—Enquadramento geral

Os sedimentos de cobertura da margem ocidental ibérica foram depositados durante o
ciclo apino (Meso-Cenozdico) e afloram, actualmente, quer no continente quer na plataforma
continental. As principais unidades tectono-estratigréficas mesozoicas que se diferenciam no
territério continental portugués séo:

a) aBacia Lusitaniana, naorlaocidenta, e

b) aBaciado Algarve, na orla meridional,
formadas em distensdo, por estiramento crostal, inicialmente associado a fragmentacéo da
Pangeia; evoluiram desde o Tridsico superior até proximo do limite Cretacico
inferior/superior (Fig. 1.1).

As respectivas evolugdes apresentam, contudo, afinidades diversas. a primeira com a
abertura do Atlantico Norte (afastamento entre os continentes norte-americano e euroasi ético),
a segunda, com a abertura do paeo-oceano de Tethys (movimento relativo entre os
continentes euroasiético e africano).
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claro, bacias cenozdicas portugnesas (adapt. de Ribeiro eral., 1979)

Os sedimentos da Bacia Lusitaniana depositaram-se sobre 0 soco varisco do Macico
Hespérico, reflectindo, de certa forma, o ciclo geoldgico anterior, no que respeita as estruturas
reactivadas no novo ciclo, essencialmente as fracturas. A composicéo da fonte condicionara o
tipo de sedimentos que ir&o ocupar 0 espaco tectonicamente criado pelas fracturas. Factores
essencia mente exdgenos condicionam naturalmente a natureza e composi¢cao dos sedimentos;
entre outros, o clima, o regime de transporte, a posicdo do nivel eustético e o balanco entre
espaco disponivel e material carreado. Os dois Ultimos factores influenciardo a composicéo
dos depdsitos e também, principalmente, a geometria dos corpos sedimentares.

Segundo A. RIBEIRO €t al. (1979) as falhas tardi-variscas em Portugal formaram-se
durante o primeiro de dois episodios compressivos que ocorreram entre o final da orogenia
varisca € 0 Triasico. Durante este episddio com direccdo de compressdo N-S, datado
aproximadamente entre os 300+10 M.a. e os 28010 M.a., ter-se-ao formado dois sistemas de

falhas conjugadas. um, de desligamentos esquerdos de direccdo NNE-SSW a ENE-WSW,



outro, de desligamentos direitos de direccdo NNW-SSE a NW-SE. No segundo episodio, com
direccdo de compressdo principal subperpendicular a anterior, ter-se-a formado uma
importante zona de cisalhamento nos granitos da Berlenga (28011 M.a.) e activado a falha
de Porto-Tomar como falha inversa; isto tera ocorrido provavelmente apos o Autuniano, mas
seguramente antes do Triésico superior, idade dos sedimentos de base da Bacia Lusitaniana,
gue ndo se encontram afectados por esta deformagao.

Esta € a heranga tectonica da Bacia Lusitaniana; a sua geometria esta intimamente
associada aquel as direcgdes de fraqueza crostal e, também, ao campo de tensdes que presidira
a abertura da bacia. A variedade de direcgdes das fahas herdadas serd responsavel pela
compartimentacdo interna da bacia, pelo que as principais unidades tecténicas, ndo se

limitando aos bordos, subdividem a bacia em varios sectores.

|.2 —Principais unidadestectonicas

[.2.1-LIMITES DA BACIA

A Bacia Lusitaniana é considerada, neste trabalho, como uma por¢do de crosta estirada
da margem ocidental ibérica, preenchida por sedimentos de idade compreendida entre o
Triésico superior e a transicdo Cretacico inferior/superior (Fig. 1.2). Desenvolve-se segundo
direccdo aproximadamente N-S, numa extensdo de cerca de 225 km por 70 km de largura, e
encontra-se limitada, a Este pelo Macico Hespérico, ndo estirado, e a Oeste pelo horst da
Berlenga. Estes limites sGo materializados, respectivamente, por um sistema complexo
composto pelas falhas de Porto-Tomar, Arrife-Vale Inferior do Tejo, Settbal-Pinhal Novo e
por falha submeridiana que se situard entre a Berlenga e a peninsula de Peniche. O limite
meridional localiza-se na elevacdo de soco a Sul da Arrdbida (falha da Arrabida), e o
setentrional corresponde a uma transicdo en échelon para a Bacia do Porto, localizada mais a
Norte (RIBEIRO €t al., 1996).

[.2.2 - SECTORES NO INTERIOR DA BACIA

De acordo com a variagdo de facies e de espessura das unidades litostratigréficas do

Liasico, R. B. ROCHA & A. F. SOARES (1984) dividiram a Bacia Lusitaniana em trés sectores.



Estes coincidem com sectores tectonicos bem limitados e diferenciados do ponto de vista

geométrico e cinemético. Por outro lado, e comparando as figuras 1.3 e 1.4, a estrutura da

cobertura sedimentar encontra-se fortemente influenciada pela estrutura profunda da bacia;

locamente, algumas estruturas apresentam caracteristicas peliculares, condicionadas por

movimentos predominantemente horizontais nos niveis evaporiticos das Margas de Dagorda,

durante o Mesozdico.

Os sectores definidos sdo a seguir caracterizados (Fig. 1.2):
a) Sector norte, localizado a Norte dafalha da Nazaré;

b) Sector central, situado entre as falhas da Nazaré e do Estuario do Teo;

c) Sector sul, ou sector da Arrabida.
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O mapa do topo do soco (Fig. 1.3) foi elaborado essencialmente a partir da informacéo de
cartas geologicas, de sondagens e de perfis sismicos produzidos pelos Servigos Geol 6gicos da
Dinamarca (Danmarks og Grenlands Geologiske Undersggelse — GEUS), no ambito do
Projecto MILUPOBAS (LOMHOLT et al., 1996), e outros interpretados por C. Moita e P.
Terrinha, no ambito do mesmo Projecto, pertencentes ao “Tectonic Team” do Instituto de
Ciéncias da Terra e do Espaco / Grupo de Geodinamica / Departamento de Geologia da
Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa (ICTE/GG/Geofcul) (RIBEIRO €t al., 1996).
Foi também elaborado mapa de estruturas da cobertura sedimentar, activas durante a
distensdo mesozdica. Em grande parte as falhas normais sobrepdem-se a estruturas similares

enraizadas no soco (Fig. 1.4).

A) SECTOR NORTE

O topo do soco revela a existéncia de duas importantes estruturas de tipo graben e
horst, com direccbes aproximadas NW-SE (graben de Monte Real) e NNE-SSW (horst da
Berlenga). A sua orientagdo € compativel com a reactivacéo de falhas tardi-variscas durante a
distensdo mesozdica, sob campo de tensdes com direccdo de extensdo principal NE-SW (Fig.
1.5, trabalho em preparacéo).

A observacdo do perfil sismico da figura 1.6 (ver localizacdo na Fig. 1.7) permite
mostrar que as estruturas distensivas séo activas desde a idade dos sedimentos mais antigos da
bacia, ou sgja do Tridsico superior, mas em especial a partir do Hetangiano. S80 ainda
observaveis reactivacdes posteriores das mesmas durante o Jurdssico médio e a parte inferior
do Juréssico superior (provavel Kimmeridgiano). Para além do diacronismo da distensdo, €
também clara a interferéncia de estilos distintos de tectonica pelicular e profunda (thin e thick
skinned tectonics), ao longo do tempo e através do perfil.

A. F. SOARES et al. (1993) definem os principais alinhamentos estruturais
submeridianos associados a organizagdo dos corpos sedimentares durante o Triasico-
Juréssico, que individualizam blocos com larguras entre os 2 a 16 km, aumentando de Este

para Oeste.
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tensdes distensivo segundo direccdo aproximadamente NE-SW.

B) SECTOR CENTRAL

B.1 - Bordo oriental

E neste sector que se encontra melhor exposto o bordo oriental da Bacia Lusitaniana.
A falha de Porto-Tomar, tradicionamente considerada como o limite este da bacia, separa a
bacia desenvolvida sobre crosta estirada de um dominio ndo estirado da crosta - 0 Macico
Hespérico. Um corredor de 15 a 20 km de largura, no interior da bacia e paraelo a falha
Porto-Tomar, apresenta uma série de estruturas em horst e graben de escala quilométrica, que
se podera considerar como um subdominio entre a crosta ndo estirada e o interior mais
estirado da bacia; € nesta transicdo que falhas listricas e flexuras acomodam um elevado
gradiente de aprofundamento da bacia e 0 aumento da extensdo finita (Fig. 1.8).

A existéncia deste corredor de horsts e grabens € devida ao limite da bacia ser
congtituido por uma falha subvertical - a falha de Porto-Tomar - que ndo tem capacidade para
acomodar a distensdo. Esta descontinuidade crostal € reactivada, pelo menos recentemente,

durante ou ap6s o Pliocénico, como cavalgamento vergente para Oeste.
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Fig, .8 - Transversal esquentica junto ao bordo este da Bacia Lusitaniana, Pam legenda :
das unidades consultar a Fig. 1.6, Localizagio na Fig. 1.7. Para explicagio ver texio |
(RIBEIRO &t al.. 1996).

Da regido de Tomar para Sul o limite da bacia inflecte para SW, ao longo da falha de
Arrife, onde a base da bacia se encontra afundada cerca de 1,5 km no compartimento NW
relativamente ao soco subjacente a bacia terciaria do Tejo. O pacote sedimentar mesozoico,
pouco espesso, que se encontra sob 0s sedimentos da bacia terciaria, ter-se-4 depositado no
rift shoulder da Bacia Lusitaniana.

A falha normal de Arrife encontra-se ligada a falha de Setdbal-Pinhal Novo (sector sul
da Bacia Lusitaniana), através de um sistema complexo e difuso (de dificil reconhecimento e
interligacdo cartogréafica) de falhas normais en échelon, com orientacdes predominantemente
NNE-SSW, entre os paralelos de Montegjunto e de Lisboa (Fig. 1.9A). Em perfil, observa-se
(Fig. 1.10) a combinacdo de estilos tecténicos peliculares e profundos, com reactivactes
diferenciais de falhas normais durante o Oxfordiano e o Kimmeridgiano. Uma vez que, no
gue se refere as unidades do Juréssico inferior e médio, ndo sdo observaveis estruturas de
crescimento, a distensdo a nivel do soco pode ser considerada como negligenciavel.

O modelo proposto (Fig. 1.9B) é compativel com a existéncia de corredores de
transporte de material clastico para o interior da sub-bacia de Arruda, proveniente do Macico
Hespérico, durante o Oxfordiano-Kimmeridgiano (MONTENAT et al., 1988). Este transporte
ter-se-a efectuado ao longo de “rampas de ligacdo” (relay ramps) entre os blocos suspenso e
de apoio da falha listrica. Esta apresenta, assim, trago cartografico descontinuo, por vezes en
échelon com terminacdes laterais (tip points), que encurva em profundidade para um Unico
nivel de descolamento sub-horizontal. Durante a fracturacdo estas rampas deformam-se
ductilmente, deixando interligados os blocos suspenso (hanging wall) e de apoio (footwall)

através de soft-linkages (LARSEN, 1988).
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Sistemna de fulhas do
f vale inferior do Tejo

Vedras-Montgjunto
Falha de Setihal
Pinhal Nowo

Falha do Estuarie
day Tﬁji} SETUBAL

Falha do Arrife

Falha de Setubal-
Pinhal Novo

Fig. Y - Modelo de ligagiio (so/i inkage) entre as [alhas normais do Arrife e de Setibal-Pinhal Novo. Ay Modelo em planta
mostrande disposicio en échelor: B) Modelo indimensional gue mostra a formagio de rampas de ligagio (relay ramps)
entre viras plataformas estniturais, que servirio de corredores (fupass) preferenciais de deslocacdo de sedimenios
provenieniesde nivels topograficamente mais elevados.
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Adapladode 5. Lospart e af (1996)

Embora no seja de excluir a possibilidade destas rampas se desenvolverem a nivel do
soco, dado o0 seu comportamento essencidmente fragil e a existéncia de nivels de
descolamento provavelmente apenas a grande profundidade, elas ter-se-&o provavelmente
desenvolvido apenas na cobertura sedimentar, com descolamento a nivel das Margas de
Dagorda. Esta pode ter sido a “solucdo mecanica’ da cobertura para a distensdo ao longo das
duas falhas discretas do soco - Arrife e Setubal-Pinhal Novo - que se intersectam segundo

uma “ cunha convexa’.

B.2 — Bordo ocidenta

O limite tecténico ocidental da bacia, se bem que nédo aflore, sera constituido por uma

falha normal com direccdo NNE-SSW, que passa entre a ilha da Berlenga e a peninsula de
Peniche. Esta € uma das direcgdes predominantes da bacia, em especia na metade ocidental,
gue inclusivamente condiciona a orientacdo da actua linha de costa neste sector. Uma das
falhas mais importantes, paralelas ao bordo, é a das Caldas da Rainha, ao longo da qual se
encontram instalados uma série de diapiros salinos, a saber, de Sul para Norte: Santa Cruz,

Vimeiro, Bolhos e Caldas da Rainha.
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Ao contrério do bordo oriental, em especial no que se refere aos sedimentos do
Juréssico inferior, mas também em certa medida aos do Jurassico médio, a influéncia préxima
do limite da bacia encontra-se bem representada. Com efeito, apesar do ambiente deposicional
ser bastante mais distal, de aguas mais profundas, a sequéncia de depdsitos na area de Peniche
(ROCHA et al., 1996) apresenta uma influéncia terrigena notéria, relativamente as sequéncias
sincronas do bordo este da bacia. Este facto é indicador claro da existéncia de um bordo

activo proximo, que correspondera ao hor st da Berlenga

B.3 —FahadaNazaré

A falha da Nazaré é considerada como um acidente tecténico de primeira ordem, com
influéncia na compartimentagdo da Bacia Lusitaniana; ela divide dois subdominios, cujos
sedimentos, particularmente em determinados intervalos do Jurassico, apresentam facies e
espessuras diferentes.

Fundamentados na interpretacéo da coluna sedimentar a Norte e a Sul da falha da
Nazaré, véarios autores (p.ex., WILSON et al., 1989; RASMUSSEN et al., 1998) caracterizam a
faha como normal, inclinada para Norte, durante a distensdo mesozdica. Elementos de
campo, a cartografia geoldgica de pormenor e a andlise da carta geoldgica 1/500000 e de
perfis sismicos, permitem concluir que a principal expressdo actual da falha da Nazaré é de
cavalgamento para Norte (a falha inclina para Sul), relacionada com a inversdo tectonica da

bacia durante o Terciario.

B.4 —Graben de S. Mamede
Esta estrutura, orientada segundo a direccéo NW-SE, corresponde ao prolongamento

do graben de Monte Real para o sector central da Bacia Lusitaniana. A. RIBEIRO et al. (1996)
sugerem a existéncia desta estrutura com base nos seguintes elementos (Fig. 1.11):

i) a inexisténcia de estrutura diapirica demonstrada pelos sedimentos
sobrejacentes a superficie, apesar de terem sido perfuradas centenas de metros de halite
macica, acrescida do reconhecimento de reflectores sismicos horizontais no interior da
unidade, o que demonstra que se encontra na sua posi¢ao original;

ii) o reconhecimento de importante falha a superficie, a falha de Minde, com
geometria compativel com a existéncia de um graben para NE;

iii) a continuidade geométrica, para 0 sector norte, com o graben de Monte
Red (Fig. 1.3);
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iv) a existéncia de uma espessura andmala (2100 m) de Margas de Dagorda na sondagem de
S. Mamede e a correlagdo com a sondagem de Vermoil-1;
De acordo com este modelo, a falha de Minde € uma das principais falhas do graben e
encontra-se enraizada no soco.
Para além dagueles aspectos, a estrutura apresenta anticlinal com eixo NW-SE, o que
ndo é compativel com a direccdo da compressdo apina. Desta forma, interpreta-se a estrutura

superficial como um rollover associado a distensdo, com descolamento no nivel evaporitico.

C) SECTOR SUL

C.1-—Bordo orienta

E materiadlizado pela falha de Setlbal-Pinhal Novo, que separa 0 compartimento
afundado da bacia a Oeste, onde a espessura de sedimentos mesozoicos é da ordem de 3 km,
do bloco de soco elevado a Este, coberto por sedimentos cenozdicos da bacia terciaria do
Tejo. Este compartimento correspondera ao rift shoulder da Bacia Lusitaniana neste sector.

Para o interior da bacia, se bem que bastante deformada pela tectonica compressiva
cenozoica responsavel pela formacdo da cadeia da Arrabida, observam-se falhas normais com
direccdo proxima de N-S, isto é, subparalelas ao referido bordo, que afectam as unidades do
Juréssico inferior e médio e se encontram seladas pelas unidades do Jurassico superior. Este
facto é notdrio na parte ocidental do flanco norte da dobra do Formosinho (desde EI Carmen
até a Norte do veértice geodésico de Formosinho).

Para além destas falhas, outra, situada na escarpa fronteira a praia da Figueirinha
(Arrébida), mostra actividade sinsedimentar durante o Jurassico médio. Com efeito, como se
pode observar na figura 1.12, apresenta crescimento em cunha contemporéneo da
sedimentacdo, com espessamento progressivo dos calcarios do Juréssico médio no bloco

SUSPENsO.

C.2 —Bordo meridional

Encontra-se representado pela falha da Arrébida, que se localiza alguns quildmetros a

Sul da linha de costa meridional da peninsula de Setibal. Considera-se esta falha como de

bordo de bacia com base essencialmente em argumentos geométricos, de ordem estratigrafica
e estrutural, a saber:

i) A diferenca de espessura substancial entre as unidades jurassicas aflorantes

na peninsula de Setubal, que é da ordem de 2,5 a 3 km, e na plataforma continental a Sul,
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testemunhada pela sondagem Golfinho-1 (localizada 15 km a Sul da linha de costa), onde a
espessura destas unidades é da ordem de 1000 m.

i) As geometrias distintas do topo do soco, com as isdbatas a Norte a inclinar
para Norte e, a Sul, a inclinar para Oeste, com gradiente aproximadamente duplo
relativamente as primeiras (Fig. 1.3). Para além deste aspecto ha que notar a aparente auséncia
de falha de bordo de bacia no dominio sul, o que implica um estilo tectonico completamente
distinto da Bacia Lusitaniana no que respeita aos limites, evidenciando deformacéo flexural

dacrosta.

Fig. 112 - Afloramento da praia da Figueinnha { Arcibida) onde se observa anmento progressivo da espessura
das camadas do Dogger por crescimento sinsedimentar a padir de falha nfo representada na fotogralia
(localizada a Este, sem figuracio possivel). A estmtura assinalada  a tracgjado amarelo representa Falha
conjugada da primeira, 1) Calcirios dolomiticos do Lidsico; 2) Calcanios do Dogger, Norte em frenic,

Apesar das linhas sismicas N-S iniciadas cerca de 20 km a Sul da Arrabida n&o
mostrarem directamente esta falha, evidenciam no entanto a presenca de algumas falhas
normais com polaridade para Norte.

Aqguando da inversao cenozoica da bacia os cavalgamentos associados a formagdo dos
principais relevos estruturais, ter-se-80 desenvolvido pela reactivacdo essencialmente

superficial de falhas da bacia, com direccdo subparalela a este bordo.
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A combinagdo destes dois sistemas de falhas no interior do sector, provavelmente
enraizadas no soco, favorece a formagdo de um mosaico de relevos e depressdes estruturals
(Fig. 1.13). O sistema submeridiano apresenta uma frequéncia superior, uma vez que a
distancia entre falhas é de ordem quilométrica, enquanto no outro sistema a distancia € de

cercade5a7 km.

Falha de Setitbal-

Pinhal Movo Falha da Arribida

Fig. 113 - Bloco diagrama que representa a compartimentagio ocormida no sector sul durante o Dogger.
A verde assinala-se provavel limite difuso da bacia, a Sul e a Este, respectivamente, das falhas da
Arrabidae de Setabal-Pinhal Novo,

|.3—Unidadeslitostratigr aficas

A definicdo de unidades litostratigréficas da Bacia Lusitaniana ndo tem sido matéria
de consenso entre os vérios autores. Desde que o Mesozdico portugués, em particular o da
Bacia Lusitaniana, comegou a ser avo de estudos aprofundados, ou segja desde P. Choffat, até
0S tempos mais recentes, a respectiva cronostratigrafia e litostratigrafia tém sido objecto de

constantes modificagbes, quanto as designacbes, as idades, ao significado (contexto

palecambiental), a escala (representatividade a escala da bacia) e a utilizacdo (geologia de

superficie versus geologia de subsuperficie).
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Para efeitos de discussdo introdutéria sera utilizado o quadro litostratigrafico
produzido pelo Gabinete para a Pesquisa e Exploragdo de Petrdleo (GPEP) (1986) (Quadro 1),
por vérias ordens de raz0es:

i) ndo é objectivo deste trabalho apresentar estudos de indole litostratigréfica e muito
menos discutir model os de autores especializados;

i) as unidades sismostratigraficas representadas nos perfis sismicos discutidos ao
longo do trabalho sdo suportadas por este Quadro;

iii) com todos os riscos que envolve, 0 Quadro escolhido comporta um modelo

smplificado, com grande abrangéncia vertical e horizontal, a escala da bacia.

QUADRO 1

Unidades litostratigrificas da Bacia Lusitaniana

F.Tomes Vedas

Falha ds Moz
Mankjusto alls dhe Wi

Sector sul Sector central Sector norte
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Adaptado de GPEP (1986, R. RocHA ef al, (1996), E. RasMUsseEN eral (19987 e 1, REY (1999
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Esta simplificagdo, provavelmente necessaria quando se tenta representar a totalidade
da bacia, muito heterogénea no espaco e no tempo devido a geometria complexa (vide
Capitulo 1.2), ndo atende, por exemplo, ao heterocronismo de muitos dos limites definidos.
Uma vez que o Quadro foi produzido a partir das unidades sismostratigraficas dos perfis de
reflex@o, a ssimplificaco era provavelmente inevitavel, dada a resolucéo espacia conferida
pelo método de aquisicao de informacdo (espessura minima discernivel da ordem dos 50 m).

Para maior pormenor referente & unidades litostratigréficas dos sectores norte e
central da Bacia Lusitaniana, no intervalo Triasico-Jurassico médio sugere-se a consulta da
Fig. 2 do sub-capitulo 11.3 e do Anexo 6 in ROCHA et al., 1996.

Apresenta-se, em seguida, a descricdo das unidades figuradas no Quadro I, do ponto
de vista litologico, estratigréfico, dos ambientes de sedimentacdo dominantes, da
paleogeografia, respectivas “assinaturas’ sismicas e, quando pertinente, ligagcéo a eventos néo

sedimentol 6gicos interiores e exteriores a bacia (vulcanismo, por exemplo).

A) “GRES’ DE SILVES (CHOFFAT, 1887) - Triésico superior

Os sedimentos da base da bacia depositam-se sobre os relevos tardi-variscos arrasados
durante o Pérmico e a base do Triasico, intervalo de tempo de que ndo é conhecido registo
sedimentar, excepto os Grés do Bugaco (Autuniano ?). No Macico Hespérico séo conhecidos
fildes bésicos desta idade (222 + 2 M.a., FERREIRA & MACEDO, 1977) que sublinham o inicio
da distensdo que ird gerar a Bacia Lusitaniana (SOARES et al., 1993). Os sedimentos
correspondem a depdsitos siliciclasticos de sistemas de leques aluviais, com paleocorrentes
medidas em afloramentos ao longo do bordo oriental, indicando direccdo média de transporte
de Este para Oeste (ROCHA et al., 1996).

Dado o facto desta unidade vir ocupar, na sua fase inicial, relevos residuais do Macico
Hespérico ao longo de canais, e o de se ter iniciado a diferenciacdo de blocos tecténicos, a
espessura € muito variavel, mesmo em areas actualmente profundas da bacia. Para confirmar
esta afirmacao basta comparar espessuras medidas:

i) no bordo este da bacia - por exemplo entre os cortes de Ceras (Tomar) e Pereiros
(Coimbra) as espessuras sdo, respectivamente de 20 m e 520 m (PALAIN, 1976);

ii) em sondagens - 13C-1: 278 m; 17C-1: 160 m; Carapau-1: >570 m; Sobral-1: 0 m.

Do ponto de vista da sismica de reflexdo, a unidade dos “Grés’ de Silves apresenta
comportamento idéntico a0 soco subjacente, integrando-se assm no designado “soco

aclistico”.
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B) MARGAS DE DAGORDA (CHOFFAT, 1892) - Hetangiano

Este sistema de depdsitos continentais passa progressivamente a depdsitos de planicie
aluvia, com invasdes marinhas episddicas, este novo engquadramento paleogeogréfico,
concomitante de uma aceleracdo da subsidéncia que é acompanhada pela colmatacdo de
sedimentos, permite a deposi¢cao de espessa coluna de evaporitos.

A sua espessura é também muito varidvel, embora, em grande parte, as espessuras
actuamente medidas nada tenham a ver com as originais, pois é esta unidade, pelas suas
caracteristicas geoloOgicas, a responsavel pelo diapirismo na Bacia Lusitaniana. A baixa
densidade e ductilidade do conjunto da unidade proporcionou migrages, horizontais e
verticais, que mascaram completamente as espessuras originais. Estas podem ser nulas em
areas gque sofreram soldadura (weld) entre as camadas carbonatadas sobrejacentes e os “ Grés’
de Silves subjacentes, por migracdo latera em direccdo a éreas diapiricas onde, pelo
contrario, as espessuras podem atingir milhares de metros.

Embora na Bacia do Algarve sgam conhecidas escoadas sinsedimentares
contemporaneas destes depdsitos (ROCHA, 1976), na Bacia Lusitaniana o Unico indicio de
vulcanismo é dado pelo “Complexo vulcano-sedimentar”, constituido por uma alternancia de
rochas eruptivas de natureza toleitica, de tufos vulcanicos argilosos e de pelitos com gesso e
dolomitos (MARTINS, 1991) que ocorre na regido de Sesimbra (sector sul da Bacia
Lusitaniana). No soco do Macico Hespérico foi assinalado um fil&o de lamprofiro, em Pinhdl,
com 204 £ 4 M.a. (FERREIRA & MACEDO, 1977).

A reologia desta unidade é favoravel ndo s6 a migracéo dos evaporitos mas também:

i) a instalagdo de descolamentos associados a fahas listricas durante a distensdo
mesozdica;

ii) a0 estiramento na proximidade de falhas do soco, durante 0 mesmo periodo de
evolucdo da bacia fazendo, em muitos casos, de fronteira entre a deformagéo fragil no soco e
a deformagdo por vezes dlctil na cobertura sedimentar, inibindo a propagacéo de acidentes
profundos para zonas superficias;

iii) ainstalacdo de descolamentos associados a estruturas de inversdo da bacia durante
o0 Cenozaico.

Esta unidade apresenta uma velocidade sismica bastante inferior a das unidades
encaixantes e um comportamento peculiar relacionado com a sua composicdo e com a
deformacdo que normalmente possui; sdo frequentes as “mlltiplas’ e, geramente, quando se
apresenta em sequéncias espessas localizadas em diapiros, a geometria das unidades

sismostratigraficas e das estruturas subjacentes sdo obliteradas.
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C) CAMADAS DE COIMBRA (CHOFFAT, 1880) — Sinemuriano s.I.

Esta unidade marca a instalacdo definitiva da tendéncia carbonatada ja registada, a
intervalos, no topo da unidade anterior. E constituida por dolomitos, calcérios dolomiticos e
cacarios que reflectem uma evolucdo em meio marinho, em vias de aprofundamento
progressivo (ROCHA et al., 1990). Estes carbonatos instalam-se sobre uma rampa homoclinal
que sofrera perturbacdes a partir do Aaeniano (base da Zona de Murchisonae) (DUARTE,
1995; SOARES & GOMES, 1997). Com o aparecimento de calcarios durante o Lotaringiano, as
Camadas de Coimbra passam a apresentar assimetria de fécies entre os bordos este e oeste,
ficando as dolomiticas confinadas a Este.

Nas fécies calcérias foram recolhidas as primeiras amonites da Bacia Lusitaniana, que
embora endémicas (MOUTERDE et al., 1972; DOMMERGUES & MOUTERDE, 1987), demonstram
as primeiras grandes ligacGes oceanicas inicialmente com o dominio boreal, posteriormente
também com o Mar de Téthys. No final do Sinemuriano assinala-se um confinamento dos
fundos marinhos, responsavel pelaformacdo de niveis betuminosos.

Quanto a espessura, numa primeira abordagem genérica, e tendo em conta:

i) a caracterizacdo das unidades litostratigréficas (WITT, 1977),

i1) adescricao de afloramentos essencialmente do bordo este (ROCHA et al., 1996),

iii) aanalise dos relatorios de sondagens (e respectivos strip 10gs),
pode concluir-se que €ela é relativamente constante, da ordem de 100 m.

Revisdo recente destes relatorios e testemunhos de sondagens, efectuada no ambito do
Projecto MILUPOBAS (ROCHA et al., 1996) vém, no entanto, evidenciar tendéncia diversa
(Figs. 1.14A e B e Quadro I1).

As sondagens localizam-se em cristas de anticlinais, pelo que as espessuras perfuradas
correspondem a espessuras proximas das verdadeiras. Se bem que o espessamento da unidade
relativamente ao bordo ndo sgja muito notéria nos perfis sismicos interpretados (LOMHOLT et
al., 1996) ela pode dever-se a dois factos:

i) os horizontes foram marcados a partir das antigas interpretacdes das sondagens, com
espessuras diferentes das revistas por R. B. ROCHA et al. (1996);

ii) as espessuras avaliadas nesta nova interpretacéo, se bem que bastante superiores as
inicialmente atribuidas, em termos relativos sdo significativas mas em termos absolutos sdo

praticamente desprezaveis.

.22



2m-1
[

A1

Fig. L14A - Alinhamento de sondagens junto ac bordo ocidental da Bacia Lusitaniana que mostram espessura meédia
prisima dos 400 m, ng unidade das Camadas de Coimbra. Para localizeglo das sondagens, ver Fig. 1.7

EE0 .I_ﬂlﬂ «1

[

Fig. L14B - Alinhamento de sondagens no "eixe central®
da Bacia Lusitaniana gue mostram  espessura média
proxima dos 230 m, na unidade das Camadas de Coimbra, -
Para localizagiio das sondagens, ver Fig. 17, .y
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QUADRO I

Espessura das Camadas de Coimbra medida em diferentes

sondagens na Bacia L usitaniana

“Sector” Sondagem Espessura (m)
20B-1 258 (4217)
17C-1 451 (6697?)
Bordo ocidental 1oA-1 59
Faneca-1 386
13C-1 350 (593?)
13E-1 > 644
M édia (dos valor es minimas): ~ 400
Sobral-1 115
Benfeito-1 > 383
Campelos-1 225
“Eixo central” Gaiteiros-1 > 95
Sé0 Mamede-1 396
Vermoil-1 192
Monte Real-W9 262
M édia (dos valor es minimos): ~ 250

As sondagens do bordo ocidental encontram-se praticamente ainhadas segundo a
direccdo NNE-SSW, distribuidas a0 longo de uma faixa paralela a este bordo (no
compartimento abatido) com largura média de 5 a 10 km e comprimento de 125 km. As do
“eixo central” encontram-se alinhadas segundo a mesma direccéo (embora um pouco mais
irregular), praticamente no eixo da bacia, e ao longo de 110 km.

Excepcao principal a tendéncia das espessuras mostrada para esta unidade no Quadro
Il (bordo ocidental), sGo as presentes em Peniche e S&0 Pedro de Muel (> 100 m). Esta
diferenca é interpretada como sendo devida a aproximacéo do limite (no bloco suspenso) do
compartimento adjacente a falha da Berlenga, limitado a Este pela faha das Cadas da

Rainha.
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As variacOes de espessura sdo compativeis com rampa homoclinal regular (cf. ROCHA

et al., 1996), inclinada, em média, 0,25° para Oeste (Fig. 1.15).

Bordo este
Bordo ocidental "Eixo ceniral” factual)
L 35 km -l 135 km| -~y 22,5 km| -
g 100 m| 02570 “tm
i

4m
G

Fig. [13 - Diagrama que mosira a variagdo progressiva da espessura das "Camadas de Coimbra®,
transversal @ Bacia Lusitaniana. Segundo este esquema simplificado, o bordo da Bacia Lusitaniana
localizar-se-1a a cerca de 25 km a Este do actual limite cartogrifico da bacia, Mais ainda, favorece um
modelo de deposigio embali~graben.

D) FORMACAO DE BRENHA (DE MEIJER & WITT, 1974 inwITT, 1977) — Carixiano-
Caloviano
FORMACAO DE CANDEEIROS (MATOS & WITT, 1976 in wITT, 1977) —
Aaleniano-Caloviano

Os sedimentos da base da primeira unidade (Lidsico médio e superior) sdo
essencialmente constituidos por margas e calcarios margosos; no Aaleniano predominam os
calcarios margosos que passam, no Bajociano, a calcarios compactos. A Formagédo de Brenha
assenta em concordancia sobre as Camadas de Coimbra, em toda a bacia (MOITA, 1996).

No sector sul da bacia a sedimentacdo efectua-se em ambientes sempre menos
profundos do que os observados nos restantes sectores para o intervalo de tempo em que se
enquadra a Formacdo de Brenha: rampa interna no Pliensbaquiano, tidal flat no Toarciano,
supra- a inter-mareal no Bajociano e Batoniano e submareal a mareal no Caloviano.

Na parte oriental dos sectores central e norte da bacia, diferencia-se outra unidade, a
Formagdo de Candeeiros, com limite inferior diacrénico desde o Bajociano (RUGET-PERROT,
1961). A diferenciacdo destas unidades verificase ao longo de um eixo submeridiano
(Arunca-Montemor no sector norte e Rio Maior-Porto de Més-Leiria no sector central), que

separa ambientes de plataforma interna, lagunar e intermareal para Este (AZEREDO, 1993), de
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ambientes de caracteristicas hemipelagicas com a formacdo de turbiditos carbonatados
(WATKINSON, 1989) a Oeste.

A Formagdo de Brenha depositou-se em ambiente de rampa carbonatada externa de
aguas relativamente profundas, onde séo frequentes as faunas de amonites, e a Formacéo dos
Candeeiros em rampa carbonata interna de pequena profundidade (ROCHA et al., 1996).
Condi¢des de mar aberto passam a prevalecer a partir do Liasico médio (MOUTERDE, 1971) e
a topografia do fundo continua a apresentar geometria de rampa homoclina, com o
desenvolvimento de turbiditos na sequéncia margosa com finas intercalagdes calcarias do
Toarciano (WRIGHT & WILSON, 1984; DUARTE, 1995).

O retorno progressivo a sedimentacéo carbonatada no final do Toarciano, apds um
intervalo predominantemente margoso (Liasico médio e superior), € acompanhado, em
Peniche, pelo desenvolvimento de fluxos sdiliciclaticos e associagOes biodetriticas
amalgamadas, sob influéncia nitida do alto fundo da Berlenga, bastante proximo.

Provavelmente no topo da Formacdo de Candeeiros (Caloviano?, Caoviano /
Oxfordiano?) ocorrem importantes movimentos graviticos de massas. Citam-se trés casos, a
titulo de exemplo: Ateanha (MACARIT et al., 1993), Sicd (A. F. SOARES, comunicagao
pessoa) e Alvaidzere (Kullberg, trabalho em preparacéo).

No corte tipo localizado na regi&o de Brenha, ao longo da estrada Figueira da Foz-
Aveiro, a formacdo apresenta espessura de aproximadamente 950 m. A parte superior
carbonatada da Formacéo da Brenha (Dogger) apresenta espessura inferior & sua equivaente
lateral, a Formagdo de Candeeiros, por um espessamento em direccéo a Este (MOUTERDE et
al., 1979) e Sul.

Segundo G. MANUPPELLA et al. (1985) e C. AZEREDO (1993), in R. B. ROCHA et 4.
(1996), a espessura da Formacao de Candeeiros é superior a 800 m.

Em perfis sismicos sdo frequentemente observadas variactes de espessura, conferindo
geometria em cunha, no interior de compartimentos tectonicos. Estas variagdes sdo sobretudo
observadas na Formagao de Brenha, uma vez que se encontra melhor representada nos perfis

de sismica de reflexdo, quase exclusivamente efectuados na metade ocidental da bacia.

E) FORMACAO DE CABACOS (CHOFFAT, 1893) — Oxfordiano médio
E constituida por calcarios betuminosos, por vezes com niveis abundantes de lignite, e
€ datada do Oxfordiano médio, Zona de Flicatilis (ATROPS & MARQUES, 1988); assenta

normalmente em ligeira discordancia angular sobre as Formagdes de Brenha e de Candeeiros.
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Esta representada, essenciamente, no sector centra da Bacia Lusitaniana. Foi
depositada em ambiente lacustre a Norte (Alcobaga-Pombal), e lacustre com salinididade
variavel a marinho, mais a Sul (Montejunto-Torres Vedras) (WRIGHT, 1985).

A unidade apresenta espessuras relativamente peguenas, mas bastante variavels. cerca
de 40 m na regido de Alcobaca-Pombal e 200 m na regido de Montgunto-Torres Vedras
(ROCHA et al., 1996).

F) FORMACAO DE MONTEJUNTO s. |. (CHOFFAT, 1887) — topo Oxfordiano

meédi o-Oxfordiano superior

E composta por calcarios micriticos compactos, por vezes com intercalagdes
margosas. Esta unidade € interpretada em sentido lato englobando no topo a Formacéo de
Tojeira (MOUTERDE €t al., 1972; ATROPS & MARQUES, 1988). A base data do topo do
Oxfordiano médio (topo da Zona de Plicatilis) e o topo do Oxfordiano termina (Zona de
Planula).

Corresponde a ambiente marinho de plataforma carbonatada interna, de peguena
profundidade, episodicamente com acarreios argil 0sos.

Esta confinada ao paralelo da Nazaré, o que significa que ndo ocorre no sector norte da
bacia.

A espessura é muito variavel; segundo R. WILSON et al. (1989), quando a unidade
apresenta menores espessuras (200 a 500 m) ter-se-a4 depositado sobre blocos basculados
limitados por falhas, quando apresenta maiores espessuras (500 a 1500 m), ter-se-a depositado
em sub-bacias com forte subsidéncia devida a escape de sal.

Os mesmos autores tratam a Formacdo de Tojeira como o membro inferior da
Formacéo de Abadia; segundo B. STAM (1986), esta unidade corresponde genericamente a
argilas negras com fauna indicativa de ambiente neritico profundo a batial, de profundidade
entre 200 e 500 m, que se depositaram em toda a bacia (WILSON, 1979).

Nesta unidade, F. GUERY (1984) descreve a ocorréncia de fluxos detriticos (debris
flows) contendo blocos aléctones de carbonatos de peguena profundidade, carsificados, e
clastos provenientes do soco. A espessura € muito variavel lateralmente, entre os 80 e 160 m
(ROCHA et al., 1996).
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G) FORMACAO DE CABO MONDEGO (DE MEIJER & WITT, 1974, inwiTT, 1977) —
Oxfordiano médio-superior

Esta unidade € a equivalente lateral da Formacdo de Montgjunto a Norte da falha da
Nazaré (sector norte). Assenta em discordancia sobre a Formacdo de Brenha. Corresponde a
calcarios margosos, geralmente de cor cinzenta a negra, com intercaacdes betuminosas,
lignitosas e também arenosas e testemunha ambiente de sedimentacdo de planicie litoral a
plataforma carbonatada interna

A espessura no corte-tipo (Cabo Mondego) é de 248 m e ndo varia consideravel mente

nas sondagens da plataforma.

H) FORMACAO DE ABADIA (CHOFFAT, 1885-88) - Kimmeridgiano

E uma unidade siliciclastica constituida predominantemente por margas, com
intercalacdes de arenitos grosseiros e por vezes conglomerados, sendo raros 0s hiveis
cacérios. Esta unidade € interpretada no sentido de P. CHOFFAT (1901), incluindo na base os
“Grés’ de Cabrito e as Margas de Casal da Ramada; a sua idade vai do Kimmeridgiano
inferior (Zona de Platynota) a extrema base do Titoniano (Zona de Hybonotum) (MOUTERDE
et al., 1972; ATROPS & MARQUES, 1988). Apesar do caracter marcadamente detritico, as
faunas de amonites sdo frequentes.

Distribui-se pelos sectores centra e sul, entre a falha de Torres Vedras-Montegjunto e a
da Arrabida e depositou-se em sistema progradante de rampa submarina (ELLWOOD, 1987).

A espessura da Formacdo de Abadia é muito variavel, geralmente muito elevada,
ultrapassando por vezes os 1000 m (sondagens de Sobral-1 e Benfeito-1).

Junto ao bordo este da bacia, nos sectores central e sul, particularmente em Vila
Franca de Xira/Castanheira do Ribatgjo (Membro da Castanheira, seg. LEINFELDER &
WILSON, 1989) e na Arrdbida, passando pelas sondagens do Barreiro, a Formagdo de Abadia é
guase integralmente constituida por um sistema de leques aluviais claramente associado a
escarpa de falha. Apresenta espessura da ordem de 2000 m na primeira area e cerca de 900 m
na Arrabida (estudo em curso).

Os fildes de Gagiras e de Caldas da Rainha cortam esta unidade. M. WILLIS (1988)
atribui datacdo de 140 M.a. (Kimmeridgiano) para os fildes que estdo orientados segundo
direccdo NW-SE, onde se inclui o primeiro; a idade obtida parece demasiado antiga, visto o
fildo intersectar unidades do Titoniano (Formacso de Lourinhd = “3* — Juréssico superior
indiferenciado: “Grés superiores com vegetais e dinossaurios’, na Carta Geologica a escala
1/50000, folha 26-D), cujo topo, segundo B. HAQ et al. (1988), tem idade absoluta de 134
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M.a (}). Idade radiométrica mais consentdnea com a de outros fildes datados no sector
central, parece aobtida por M. FERREIRA & C. MACEDO (1987) para o fil&o de Gaeiras: 132 +
2M.a.

A base da unidade mostra em algumas &reas um nitido “onlap” sobre a Formacéo de

Montegunto (cf. Fig. 11, in LEINFELDER & WILSON, 1989).

|) FORMACAO DE ALCOBACA (CHOFFAT, 1885-88) - Kimmeridgiano

E o equivalente lateral da Formacdo de Abadia no sector central, desde Montgjunto até
afalha da Nazaré. E composta por aternancia de margas mais ou menos arenosas e margas e
calcérios detriticos onde se localizam alguns patch reefs de ostras. Na regido de Leiria, onde a
unidade foi designada por “Complexo de Vale de Lagares’ (TEIXEIRA & ZBYSZEWSKI, 1968),
ela contém uma sequéncia de calcarios e niveis lignitosos, explorados até recentemente.

Representa ambiente de sedimentacdo de plataforma siliciclastica-carbonatada de

peguena profundidade.

J) FORMACAO DE LOURINHA (HILL, 1988) - Titoniano

E constituida maioritariamente por unidades detriticas marinhas de pequena
profundidade, mas apresenta algumas intercalagdes carbonatadas, que sdo mais frequentes na
regido de Torres Vedras (WITT, 1977). Segundo este autor a espessura € de 630 m, medidos
no “local-tipo”, a sondagem de Ramalhal-1 (interpretagdo da CPP-Mobil, reinterpretada por
ROCHA et al., 1996 de forma diversa).

A formagdo é interpretada como correspondente a0 Neojuréssico de P. CHOFFAT
(1901) (=Couches a Lima pseudoalternicosta + Ptérocérien + Freixialien) e em sentido mais
lato do que a Formacgéo de Lourinhd in R. B. ROCHA et al. (1996), englobando, assim, na
base, as Formagdes de Amaral (regifes de Arrébida e Montgjunto), de Mem Martins (regido
de Sintra) e de Abiul (regido de Alcobaca-Pombal).

A base da Formacdo é datada do Titoniano (Zona de Hybonotum); o topo é atribuido
ao fina do Titoniano.

Localiza-se nas zonas mais profundas da parte meridional do sector central (sub-bacia
de Arruda) e no sector sul da bacia.

(*) A escala cronostratigréfica, e respectiva equival éncia paraidades absol utas, que sera utilizada daqui em
diante, seraadeB. Hag et al. (1988).
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Segundo W. WITT (1977), em zonas estruturamente deprimidas assenta em
conformidade com a Formag&o de Abadia e, em altos estrutural's, mostra contacto em “onlap”
com esta formacao.

Referéncia particular deve ser feita agqui a Formacdo de Amaral (=Cordico de
Amaral), dada a sua importéancia no contexto da evolucdo pal eogeogréfica da bacia, apesar de
ela ndo ser referenciada no Quadro |.

Esta unidade é individualizada por vérios autores (CHOFFAT, 1901; RAMALHO, 1971;
MOUTERDE €t al., 1972; ATROPS & MARQUES, 1988; LEINFELDER & WILSON, 1989) nos
sectores sul e central, localizada entre as Formagoes de Abadia e de Alcobaga, a muro, e ada
Lourinh& a tecto.

E composta por calcérios, calcarios dolomiticos e conglomerados com intercalagbes de
calcarios recifais. Data do Titoniano inferior, Zona de Hybonotum (ATROPS & MARQUES,
1988) e a sua espessura variaentre 30 e 80 m.

Representa sedimentagdo em ambiente marinho (intermareal a infralitoral) com
influéncias de mar aberto (RAMALHO, 1971).

Na maioria dos perfis sismicos de reflexdo de que é conhecida interpretacdo ndo se
encontra figurada, provavelmente porque a espessura se encontra abaixo ou no limiar da

resolucao proporcionada pelo método de prospeccdo geofisica.

L) “GRES’ SUPERIORES (CHOFFAT, 1882) — Kimmeridgiano-Titoniano

E o equivaente lateral da Formagdo de Lourinh@ no sector norte da bacia. E uma
unidade constituida quase integralmente por arenitos, por vezes com niveis de conglomerados
ou de calcérios margosos. A base é diacronica, sobrepondo-se em discordancia as Formagdes
de Cabo Mondego e de Alcobaca.

Desde 1988, a designacdo de Formacdo de Lourinhd tem vindo a ser utilizada
aternativamente por vérios autores (WILSON et al., 1989; LEINFELDER & WILSON, 1989;
BERNARDES, 1992; ROCHA et al., 1996), para designar a Formac&o dos “Grés’ Superiores, no
sector central da bacia

Esta unidade foi depositada em regime fluvia meandrizado, sobre planicie
aluvial/deltaica argilosa. Normalmente apresenta espessuras consideraveis, da ordem de 500 a
600 m (ROCHA et al., 1981).
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M) GRUPOS DE TORRES VEDRAS ss. E DE CASCAIS ss. (REY, 1992,1993) —
Berriasiano — Aptiano inferior

Os Grupos de Torres Vedras e de Cascais incorporam todos os sedimentos da Bacia
Lusitaniana depositados durante o Cretécico inferior, com base heterdcrona progressivamente
mais moderna de Sul para Norte (Quadro I); apresentam, segundo W. WITT (1977), espessura
mais ou menos constante, da ordem de 300 m. Segundo J. REY in R. B. ROCHA et al. (1996),
as séries (aflorantes) do Cretéacico inferior encontram-se apenas documentadas a Sul da falha
da Nazaré, ou sgja, nos sectores central e sul da bacia. J. REY (1972, 1992, 1993) separa,
conforme a sua constitui ¢ao:

- aNorte, o Grupo de Torres Vedras localizado aproximadamente entre os paralel os da
Nazaré e de Alenquer, constituido por sedimentos silicicléasticos;

- a Sul, o Grupo de Cascais localizado entre Alenquer e a Arrébida, constituido por
sedimentos detriticos e carbonatados.

Segundo J. REY (1992), este ultimo grupo divide-se em onze formagdes, distribuidas
entre o Berriasiano e o Albiano, que apresentam:

i) predominantemente facies carbonatadas na regido central (area de Cascais),
indicando ambiente de plataforma marinha de pequena profundidade;

ii) aé o Baremiano inferior, grande variabilidade de fécies, embora
predominantemente detriticas, caracteristicas de zonas proximas do litoral, nas areas
envolventes da Ericeira (a Norte) e Cabo Espichel (a Sul);

iii) uniformizacéo de fécies entre as trés areas a partir do Barremiano superior.

As espessuras sdo algo variaveis. 430 m na area de Cascais, 350 m no Cabo Espichd e
255 m na Ericeira.

Segundo J. Rey (1993), o Grupo de Torres Vedras divide-se em oito formagoes,
embora admita que parte da unidade de base (Formagdo de Porto da Calada) possa ser
equivalente lateral da Formagdo de Farta Pao do Titoniano. O ambiente dominante € o de
dispositivo aluvia de canais anastomosados. A espessura total do grupo € da ordem de 200 m.

A unidade superior é a Formacdo de Almargem que se divide em dois membros :

- 0 inferior, constituido por arenitos grosseiros e conglomerados (10 m), data do
Barremiano superior-Bedouliano (?Aptiano inferior);

- 0 superior, na regido de Torres Vedras, constituido por argilas vermelhas, azuis e
violaceas, com intercalacdes de lenticulas arenosas finas a grosseiras e de conglomerados (35

m), data do Gargasiano (?Aptiano superior).
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A interpretacdo agora dada a estes grupos € mais restrita do que a de J. REy (1992,
1993) (Quadro I). Assim, as unidades do topo destes grupos, a partir da base do Gargasiano,
sdo atribuidas ao “Belasiano” s.s., conforme jareferido por J. ReY (1999, Fig. 5-6).

N) “BELASIANQO” s.s. (CHOFFAT, 1886) — Aptiano superior-Albiano

Engloba-se nesta unidade a parte inferior do Belasiano de P. Choffat, correlacionada
com o membro superior do Grupo de Torres Vedras e as formagdes do Rodisio e de Gaé do
Grupo de Cascais (REY, 1999); estas formagdes apresentam fécies sliciclasticas fluviais,
estuarinas, costeiras ou lagunares.

O “Belasiano” s.s. encontra-se representado em toda a Bacia Lusitaniana, constituindo
a unidade de base do Cretécico a Norte da falha da Nazaré (sector norte) e na regido oriental
do sector central. No sector norte, na regido da Figueira da Foz, foi-lhe atribuida a designacéo
de “Arenitos de Carrascal” (ROCHA et al., 1981) que foram datados por J. PAIS& P. TRINCAO
(1983) do Aptiano superior (idade mais provavel num intervalo Aptiano médio-Albiano
inferior, segundo os autores).

Esta unidade assenta em discordancia angular sobre todos os depdsitos anteriores, do
Cretacico ao Tridsico e do soco do Macico Hespérico (DINIS & TRINCAO, 1995; REY in
ROCHA et al., 1996). A idade atribuida por J. PAIS& Y. REYRE (1980-81) ao Cretécico sobre
0 soco €, apesar das precaucOes inerentes a datacbes por palinomorfos, notavelmente
coincidente com as restantes atribuidas a0 “Belasiano” s.s, ou sga do Aptiano. A
discordancia tem expressdo quer a nivel de blocos basculados no interior da bacia, quer a
escala cartogréfica, em especial no sector norte e na parte oriental do sector central;
acompanha o rejuvenescimento e erosdo do soco varisco a Este e a Oeste da bacia, que produz
depdsitos clésticos de ambiente fluvial de ataenergia (REY in ROCHA et al., 1996).

Na gumas sondagens da plataforma a Norte da falha da Nazaré (Ca-1, Do-1C, 13E-1,
14C-1A, 16A-1) as facies detriticas mais ou menos grosseiras, com espessuras entre 400 e
800 m, datadas genericamente como do Cretécico inferior, ravinando diferentes unidades
litologicas do Jurassico superior a inferior, parecem poder interpretar-se como “Belasiano’
S.S..

Na regido de LisboaMafra assinalase a ocorréncia de importante vulcanismo
(“complexo de Mafra’) com a intrusdo de rochas basicas (basaltos) em forma de plug com
sistema complexo de fildes radiais. A idade atribuida a este evento magmético € de 100 M.a.
(Albiano).
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Trabalhos em curso revelaram, em corte efectuado entre as praias da Foz da Fonte e do
Seixalinho (a Norte do Cabo Espichel), um corpo igneo tabular, de composi¢cdo doleritica,
com espessura bastante regular de aproximadamente 8 m. Tem sido descrito como fil&o,
associado a falha com expressdo cartografica aprecidvel na extremidade sudoeste da peninsula
de Setubal. Contudo, como se pode observar naFig. 1.16, trata-se de corpo concordante com a
estratificacdo; para além disto, a presenca de orla de metamorfismo de contacto nos
sedimentos sobrejacentes confirma que se trata de soleira e néo, eventualmente, de escoada.

A soleira encontra-se instalada a 7 m do topo da sequéncia cretacica. De acordo com a
descricdo destas unidades [Rey, 1992, Fig. 18, 1999, Figs. 4 e 5 (mod.) e Rey in Rocha et al.,
1996] € possivel atribuir esta série aos ultimos metros da Formacdo da Cresmina (= “Greés
supérieurs d’ Almargem” p.p.), e data-la do Gargasiano.

N&o se conhece na literatura a datacdo isotopica da soleira. No entanto, € possivel,
com alguma seguranca, ainda que de forma preliminar, daté&la. As camadas acima da soleira
apresentam deformacdo sinsedimentar, seguramente associada a sua instalacdo. Com efeito,
os ultimos niveis aflorantes sobre a “plataforma’ da praia da Foz da Fonte apresentam (Fig.
|.16B):

i) disrupcdo dos sedimentos em estado semi-rigido, com movimentacdo associada a
pequeno relevo provocado por flexura na frente de avanco da soleirg;

ii) selagem superior de filonetes e fracturas associados a soleira, por fina camada de
sedimentos (20 a 30 cm), com condensagdo de fauna do topo da sequéncia (camada C10 de
POVOAS, 1975).

Desta forma, pode afirmar-se com alguma seguranga, que a idade da soleira é do
Gargasiano inferior (parte inferior do Aptiano superior, £ 110 M.a.).

O) FORMACAO DE CACEM (DE MEIJER & WITT, 1974, in wiTT, 1977) —
Cenomaniano-Turoniano inferior
Corresponde aos calc&rios do Cenomaniano. Nesta idade, onde se registou o nivel
eustédtico mais elevado do Meso-Cenozbico, as influéncias marinhas em plataforma
carbonatada estendem-se a generalidade da bacia, persistindo no entanto alguns locais onde a
influéncia detritica se faz notar, nomeadamente na regido nordeste da bacia, dominada por
planura litoral (tidal flat) (RIBEIRO €t al., 1979). A tendéncia regressiva evidenciada a partir
do Cenomaniano superior permanece acima desta formagdo, em unidades confinadas a Norte
da falha da Nazaré, actualmente aflorantes de forma descontinua e de dificil datacdo, dada a

natureza dos depdsitos.
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P) GRUPO DE AVEIRO (DE MEIJER, MATOS & WITT, 1976, in WITT, 1977) Turoniamo-
Senoniano
Engloba conjunto de formagdes localizadas nos arredores de Aveiro, sobretudo na
plataforma continental. Predominam fécies detriticas areniticas, por vezes com intercalagoes

carbonatadas, com espessura variavel entre 150 e 260 m.

NOTAS SOBRE A LITOSTRATIGRAFIA DO JURASSICO SUPERIOR

1 - A regido de Sintra

Ao longo de quase todo 0 Jurassico superior, aregido de Sintra apresenta uma situacéo
particular no contexto paleogeografico da restante bacia, em especial relativamente aos
sectores mais proximos: o central e o sul. Com efeito, a partir do Kimmeridgiano, as facies e
espessuras sao diferentes das de outras areas e a distribuicdo espacial apresenta geometria de
golfo, que perdurara até ao Hauteriviano superior.

A equivaléncia estratigréfica com outras unidades da Bacia Lusitaniana, em especial
dos sectores centra e sul (Quadro I11), é bastante grande, demonstrando evolucdo num mesmo
contexto geodinamico, excepto, em parte, no que se refere ao sector norte.

O conjunto da Formagdo de S. Pedro, parciamente mascarada pelo metamorfismo de
contacto com 0 macico igneo de Sintra, instalado no final do Cretacico, parece apresentar
grandes semelhancas com a Formagéo de Montejunto.

A datacdo da base da Formacdo do Ramahdo parece correlativa, no essencial, da
Formacéo de Abadia mais a Norte. O mesmo acontece, mas com maior seguranca do ponto de
vista estratigrafico, relativamente as correlativas Formagdes de Mem MartindAmaral e de
Farta Pao/Lourinhas.s.

E nas fécies que se regista o maior contraste com aregio de Sintra.

A Formacdo de Ramalhdo, composta por margas e calcarios margosos, intercalados
com niveis de brechas carbonatadas, representa facies de rampa de baixo éngulo e de base de
rampa. Registam-se episddios de fluxos detriticos (debris flow) e turbiditicos que, segundo P.
ELLIS (1984), poderdo ter sido despoletados por sismos.

A Formacdo de Mem Martins é composta por calcarios margosos intercalados com
finas camadas de argilitos e € rica de corais. A sua posi¢ao paleogeogréfica € idéntica a da
formacdo anterior e registase 0 mesmo tipo de movimentos de massas. Para o topo da
unidade, onde predominam calcarios biodetriticos, domina o ambiente de rampa carbonatada

progradante.
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QUADRO III

Correlagies litostratigraficas no Jurassico superior da Bacia Lusitaniana
(segundo R. ROCHA et al,, 1996)
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A Formacéo de Farta Pao composta, na base, por calcarios macicos ricos de fauna que
inclui corais e briozoérios, é predominantemente composta por calcérios micriticos nodulares,
interestratificados com niveis de margas. Representam sedimentacdo em ambiente restrito,

lagunar, que precede as condi¢oes de plataforma do Berriasiano.

2 — A regido daArrdbida

O Juréssico superior aflora continuamente ao longo de toda a parte meridional da

peninsula de Setdbal. Mostra grande variagdo de fécies, desde carbonatada marinha a Oeste, a
nitidamente continental a Este, passando por fécies de transicdo, em ambiente lagunar salobro
(MANUPPELLA et al., 1999).

Naregido oriental, a partir da base, onde ocorrem niveis carbonatados (“ Lusitaniano”),
predominam conglomerados e grés intercalados de niveis argil osos.

Trabalhos em curso permitiram confirmar (SEIFERT, 1963) que 0 contacto com o
Juréssico médio € feito através de discontinuidade materializada por conglomerados ("Brecha
da Arrabida’), que correspondem ao enchimento de um carso (Pedreira do Jaspe e flanco
norte da Serra de S. Luis). Em especia nesta Ultima area, a discordancia demonstra carécter
fortemente ravinante, pois observa-se, a escala cartogréfica, a selagem de grabens que
afectam unidades do Juréssico inferior e médio.

E sobre estes conglomerados de base que os sedimentos com influéncia carbonatada se
depositaram. Esta sequéncia tem espessura da ordem de 100 m e é mais calcéria a Sul do que
a Norte, onde predominam margas com algumas intercalaces de calcarios de facies salobra
com carofitas (comunicacdo pessoa de A. Soria).

Sobre estes sedimentos aparece bruscamente uma sequéncia ritmica arenitico-
conglomerdtica, com intercalagbes de argilas vermelhas, demonstrando clara ruptura de
ambiente sedimentar. A geometria e facies dos corpos sedimentares prefiguram deposicdo em
sistema anastomosado de leque auviais, de clara influéncia continental.

Outro elemento digno de realce refere-se a variagdo do contelido dos corpos
conglomeraticos na sucessao vertical que apresenta espessura total da ordem de 900 m. Os
clastos presentes nos niveis inferiores sdo exclusivamente a predominantemente carbonatados,
de diferentes naturezas, sendo possivel associalos as unidades subjacentes do Dogger,
Liasico e Tridsico. Em direccdo ao topo da sequéncia, a ocorréncia de clastos carbonatados
diminui progressivamente, assm como a sua dimensdo média, em beneficio de clastos de

natureza quartzosa, provenientes do soco varisco. A partir de cerca de metade da sequéncia a
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dimensdo dos clastos diminui, passando a prevalecer os niveis areniticos, por vezes
grosseiros, a conglomerdticos em sistemas de canais, exclusivamente compostos de quartzo.

Por outro lado, desde a Serra de Gaiteiros, proxima da falha de Settbal-Pinha Novo,
até a regido este de Sesimbra, onde as unidades conglomeraticas desaparecem, observa-se
desde um empilhamento dos conglomerados até a sua ocorréncia com interrupcoes laterais e
diminuicéo progressiva de espessura.

A geometria de bordo de bacia apresenta notaveis semelhancas com o modelo
proposto por L. MAGNAVITA & H. SILVA (1995) (Fig. 1.17), apesar de ndo ser evidente na
Bacia Lusitaniana nem a existéncia de outras falhas no interior da bacia, para dém da do
bordo, nem o seu carécter rotacional, o que implicaria um sistema progradante em direccdo ao
bordo, que ndo se observa. O que se verifica na Arrébida, para o interior da bacia e na frente
do sistema de leques auviais, € a existéncia de plataforma regularmente inclinada para Oeste,
com a linha de costa provavelmente ndo variando muito para além do meridiano de Sesimbra.
Desta forma, a falha de Setlbal-Pinhal Novo, com angulo de inclinacdo elevado para Oeste,
terd acomodado importante movimento relativo, essencialmente vertical, entre o bloco de

apoio e o bloco suspenso.

Elevacio de Salvador

camadas lacustres
do hloco suspenso

Fig. 117 - Modelo deposicional associado a bordo de bacia, elevado por rift showldering (seg. L.
MacwaviTa & H S1nva, 19937
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Se atendermos ainda ao facto de:

i) a curva eustética global, desde a base do Oxfordiano até o topo do Kimmeridgiano
(intervalo estratigrafico alargado, “de confianga’, uma vez que ndo sdo conhecidas na area
datacOes seguras para as unidades em questdo), ser relativamente constante com ligeira
tendéncia transgressiva;

ii) alinha de costa se ter mantido relativamente constante, eventualmente com ligeiro
recuo, que pode ser atribuido ao avanco do sistema de leques auviais,
pode concluir-se que:

- 0 principal movimento da falha de SetUbal-Pinhal Novo durante a sua (re)activagéo
ter& correspondido ao levantamento do bloco de apoio, por efeito de rift shouldering;

- a criagdo de espagco de acomodagdo para a deposicdo desta unidade de
conglomerados ter-se-a efectuado através do abatimento subvertical do compartimento
localizado do lado da bacia;

- a grande (re)activacdo da falha tera ocorrido logo ap6s o Lusitaniano, 0 que em
termos gerais da bacia a torna correlacionavel com a base da Formagdo de Abadia.

O topo €é ainda mais dificil de correlacionar, ndo sendo de excluir a possibilidade de
integrar o equivalente lateral da formacdo de Lourinha s.I. (Titoniano). Dada a auséncia de
contetido fossilifero, G. ZBYSzEWSKI et al. (1965) classifica a unidade dos conglomerados
(por correlacéo geométrica dada a continuidade lateral de afloramentos até o Cabo Espichel)
como do “Portlandiano e Kimmeridgiano indiferenciados’. Apesar de ndo existirem
marcadores biostratigréficos, C. MONTENAT et al. (1988) atribuiram idade portlandiana ao
conjunto de conglomerados

Noutros locais da Bacia Lusitaniana existem conglomerados com caracteristicas
idénticas, em particular no bordo da sub-bacia de Arruda (LEINFELDER & WILSON, 1989) e
conhecidos nas sondagens do Barreiro; estes autores integram os conglomerados na Formagéo
de Abadia.

A proveniéncia dos conglomerados € indubitavelmente de Este. Andises
sedimentoldgicas efectuadas nos conglomerados apontam, ainda que de forma preliminar,
para que os clastos de quartzo nos niveis em que se misturam com 0s carbonatados, tenham

sofrido transporte da ordem de 15 a 25 quilémetros (trabalho em curso).
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DESCONTINUIDADES NA BACIA LUSITANIANA

S80 a tectonica e 0 eustatismo os factores que condicionam as descontituidades
sedimentares. Os aspectos tectonicos gerais da bacia seréo discutidos ao longo do trabalho e a
curva eustética comparavel, em termos de interpretacdo a mesma escala, € a de longo termo
desenvolvida pela equipa da Exxon (HAQ et al., 1988), que define ciclos de 22 ordem, ou
ciclos maiores de facies transgressivasregressivas (COJAN & RENARD, 1997). Estes ciclos
representam intervalos entre 10 a 100 M.a, que reflectem modificagdes do volume das dorsais
ocednicas quando ocorrem variagOes das taxas de expansdo oceanica e, consequentemente,
modificactes das taxas de subsidéncia.

Estes ciclos sdo frequentemente limitados nos maximos regressivos (nivel eustatico
minimo) por discordancias, muitas vezes angulares (tectonically enhanced unconformity), que
materializam um episddio de levantamento crostal (uplift) ou de desacel eracéo da subsidéncia.

A curva eustética global €, segundo B. HAQ et al. (1988), desde o inicio do Jurassico
inferior até o Cenomaniano, tendencialmente ascendente (subida do nivel do mar). As
principais inflexdes encontram-se nos intervalos. Domeriano-Toarciano inferior, Toarciano
meédio-Aaleniano inferior, Bajociano superior-Batoniano superior (mostrando maior inflexéo
dos que os anteriores), Titoniano-Vaanginiano e Barremiano inferior-Albiano inferior (com
pequena inflexdo).

A.F. SOARES & L. DUARTE (1995) estabelecem oito ciclos megassequenciais,
limitados por nove descontinuidades (lacunas ou condensacdes) no ciclo Triasico-Caloviano
da Bacia Lusitaniana (“1% unconformity-bounded sequence” segundo WILSON et al., 1989; 1°
episddio de rifting segundo SOARES et al., 1993 e ROCHA et al., 1996); agueles autores
consideram:

- de origem tectonica quatro descontinuidades no intervalo Triasico-Hetangiano (D1,
D1la, D2, D3b), uma na base do Toarciano (D5a) e outra no final do Caloviano (D9);

- de origem eustédtica, com base na curva de A. HALLAM (1988, 1992),
descontinuidades no inicio do Hetangiano (D3a), base do Carixiano (D4), inicio do Toarciano
(D5), topo do Aaeniano inferior (D6), base do Baociano inferior (D7) e topo do Batoniano
inferior (D8). Para as descontinuidades D4, D7 e D8, admitem alguma influéncia tectonica.

No Juréssico superior (“2" unconformity-bounded sequence” segundo WILSON et al.,
1989; 2° episodio de rifting segundo SOARES et al., 1993 e ROCHA et al., 1996) ndo esta
referenciada qualquer descontinuidade a escala da Baciaa A sedimentagdo € muito

diversificada, com grandes variagdes laterais de fécies e de espessuras, conferidas



essencialmente por compartimentacdo tectonica e variagdes eustéticas de curto termo (ciclos
de 22 e 32 ordem), produzindo-se descontinuidades locais ou regionais de pequena escala. R.
ROCHA et al. (1996) referem que desde o Kimmeridgiano superior até o fina do Jurassico um
levantamento tecténico persistente contrabalancou o eustatismo, inibindo o registo
biostratigréfico conducente a boas correl acdes e dificultando a andlise sequencial.

J. REY (1999) refere dois periodos principais de crise na evolugdo geodindmica da
Bacia Lusitaniana durante o Cretécico:

- A crise neocimérica, a fechar o ciclo regressivo das «fécies purbeck» do Jurassico
terminal-Cretécico basal, proximo do limite Berriasiano-Vaanginiano, de origem tecténica.
Esta crise € marcada pelo aparecimento de conglomerados e arenitos, pela ocorréncia de
discordancias angulares e de lacunas sedimentares (erosivas e de ndo-deposi¢ao). A Unica area
gue, simultaneamente, mostra aprofundamento, € a area carbonatada de Cascais-Sintra.
Aquele autor que, em 1996 considera esta fase tectonica como menor, atribui-lhe como causa
provavel o movimento de rotagcdo da Peninsula Ibérica num periodo de desaceleracéo do
rifting atlantico.

- A crise aptiana (topo do Aptiano inferior) marcada pela entrada de grandes influxos
clasticos de alta energia e a instalacéo de sistema de depdsitos fluviais em toda a Bacia. Este
episodio, de origem tectonica, provoca emersdo em toda a area do actual territério continental
portugués, com consequente ravinamento de depdsitos anteriores, sdo reconhecidas também
descontinuidades angulares a escala cartogréfica e o bloco da Berlenga emerge, alimentando
unidades na proximidade do bordo oeste da bacia.

Do anteriormente exposto conclui-se que as descontinuidades tectonicas com
repercussoes a nivel da bacia, apds o0 Tridsico, sdo a da base do Carixiano, a do Toarciano
inferior, a do Caloviano superior-Oxfordiano inferior, a do topo do Berriasiano e a do limite
Aptiano inferior-Aptiano superior.

Alguma discussdo complementar sera aqui efectuada sobre estas descontinuidades, no

sentido de melhor se compreenderem os mecanismos tectonicos a elas associados.

1) Base do Carixiano
Para além da do topo do 1° ciclo no final do Caoviano (seg. SOARES et al., 1993), € a

Unica descontinuidade (D4) marcada em toda a Bacia Lusitaniana (fica a ressalva para o
sector sul, uma vez que s30 escassos 0s marcadores biostratigréficos). E materializada por
condensacdes a Este e superficies de hardground a Oeste (MOUTERDE €t al., 1972), que

marcam o final de sequéncia de colmatacdo e o inicio de rapido aprofundamento da Bacia. R.
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ROCHA et al. (1996) atribuem este aumento de profundidade a acentuada variagdo eustética,
segundo as curvas de A. Hallam. A curva de B. Hag ndo mostra esta variagéo.

A. HALLAM (1988) atribui as distorcbes ou omissOes entre estas curvas quer ao
deficiente controlo biostratigrafico quer a subestimacéo da importancia da tectonica regional
por parte de B. HAQ et al. (1988). Na hip6tese da curva de B. Haqg ser aguela que melhor se
adapte a Bacia Lusitaniana, no intervalo tempora em causa, entdo sera A. Hallam quem estara
a subestimar a importancia da tecténica regional. Portanto, o argumento de A. Hallam
relativamente a curva de B. Hag ndo se adapta a este caso. De qualquer forma, se se
considerar a variagdo secular da curva eustatica de 100 m entre o Cenomaniano e a
actualidade, proposta por A. HALLAM (1988), a variacdo correspondente a inflexdo da curva
(op. cit, Fig. 10), no inicio do Carixiano, ndo sera muito superior a 10 m.

Para além de tudo, esta discussdo que se esta aqui a redlizar enquadra-se em
ciclicidade estratigrafica de ordem de grandeza entre 10* e 10" anos, ou sgja, em ciclos de 32
ordem (VAIL et al., 1977b, in MIALL, 1990). De acordo com este Ultimo autor, apesar das
tentativas integradas de conciliar informacéo fornecida por diferentes técnicas, no sentido de
obter curvas de variagdo eustética fidvel's, os resultados referentes a amplitude das curvas ndo
devem ser interpretados de maneira rigida.

Segundo S. ELMI et al. (1988), “em Portugal o Carixiano é formado geralmente por
alternancias margo-calcarias caracterizadas por niveis ricos de nédulos e de «grumos»”, que
“entram no &mbito dos «cal cérios nodul 0sos» e das facies «kammonitico-rosso»”. As estruturas
criptalgares assinadadas “correspondem a condicbes de meio relativamente instaveis ...
existentes em sedimentos pelagicos relativamente profundos que aparecem em momentos
bem precisos da evolucdo geodindmica («rifting inicia»)’. As fécies grumosas sdo
consideradas como “marcadores geodinamicos’.

Com base em emissdes basdlticas reconhecidas no Macico Hespérico, de idade
proxima do final do Hetangiano (vide Capitulo 1.3.B), e a observacéo de taxas de subsidéncia
elevadas no interior de “bacias estreitas e profundas’ onde se desenvolveram facies
confinadas, D. MOUGENOT et al. (1979) assinalam um rifting liésico. Estas bacias
correspondem, segundo a S. ELMI et al. (1988) a eixos de subsidéncia onde a sedimentacdo se
diversifica a medida que se verifica o aprofundamento. Estas zonas de maior aprofundamento
estdo em ligacdo com aos eixos depocéntricos de half-grabens desenvolvidos segundo falhas
submeridianas (SOARES et al., 1993, Fig. 1).

A estruturacdo em rampa homoclinal iniciada no Sinemuriano € tectonicamente

acentuada a partir desta descontinuidade, e perdurara até o final do referido 1° ciclo.
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2) Toarciano inferior (limite Polymorphum-L evisoni)

No Toarciano inferior, no limite entre as Zonas de Polymorphum e de Levisoni,
assinaa-se outra descontinuidade que L. DUARTE (1997) considera de origem tectonica e a
escala da Bacia. Os argumentos invocados prendem-se com evolucdo sedimentar inversa a da
curva eustética, que leva ao estabelecimento, nalguns locais, de superficie erosiva, reactivacao
de falhas submeridianas no sector norte e reactivacéo do bloco da Berlenga demonstrado por
influxos siliciclasticos na regido de Peniche (sector central). J. C. KULLBERG et al. (2000)
descrevem também actividade tecténica neste intervalo de tempo, na regido de Sesimbra
(sector sul), responsavel pela génese de depositos de cardcter muito peculiar (flat-pebble
conglomerates). A origem destes depdsitos € interpretada como resultado de uma sequéncia
de mecanismos, a saber:

i) choques sismicos gque fragmentam leitos carbonatados litificados, interestratificados
com leitos margosos semi-litificados,

ii) escorregamento gravitico ao longo de declive, provavelmente criado por
basculamento de blocos separados por falhas que definirdo half-grabens; os escorregamentos

ter-se-80 produzido em direc¢éo ao bordo este da bacia.

3) Caloviano superior-Oxfordiano inferior

A descontinuidade D9 (SOARES et al., 1993) é aguela que melhor se encontra
representada em toda a Bacia Lusitaniana. Corresponde a lacuna estratigréfica que
compreende as Zonas de Lamberti (topo do Caloviano) e de Mariae e de Cordatum
(Oxfordiano inferior), correspondente a cercade 3 M.a.

Neste intervalo, a curva eustética de B. Hag € francamente transgressiva, embora A.
Hallam aponte regresséo no topo do Caloviano. No entanto, ela ndo é tdo acentuada quanto o
aumento verificado na base do andar, responsavel provavelmente pelo aprofundamento da
bacia apds 0 Batoniano, em especial no sector central (ROCHA et al., 1996, Anexo 8).

Esta descontinuidade tem expressdes diferentes na Bacia Lusitaniana, muitas vezes
conjugadas, essenciamente das seguintes formas:

i) discordancia angular (ex: Serras de Candeeiros-Porto de Mos, plataforma de
Cesareda, Montgjunto, Arrébida);

ii) erosdo (superficie de ravinamento) (ex: Serra de Sicd, Serras de Candeeiros-Porto
de Més, Arrébida);

iii) transicdo brusca de fécies em paraconformidade (ex: Cabo Mondego, Pedrégéo,
Pombal, planalto de Fatima),



sempre com hiato deposicional associado, sem indicios de niveis de condensacéo e de
influxos clésticos.

Alguns aspectos peculiares associados a descontinuidade sdo dignos de realce,
nomeadamente a ocorréncia de niveis de calhaus negros nas primeiras camadas sobre a
discordancia, em algumas das &reas citadas, nomeadamente na Serra de Sico (informacdo oral
de A. F. Soares), Pombal, Candeeiros, plataforma de Cesareda, e Arrdbida (Este). R.
LEINFELDER (1987), referindo-se ao desmantelamento da plataforma de Ota, durante o
Kimmeridgiano, discute a origem de clastos negros que ali ocorrem. Associa-0S a
escurecimento a partir de plantas e algas, agentes estes que actuam sobre sedimentos néo
litificados; estes serdo escurecidos e endurecidos por exposi¢ao subaérea. No caso dos calhaus
negros da regido de Ota e de outras regifdes da bacia onde ocorrem, este autor refuta a hipotese
de flutuacdo eustatica para a exposicdo subagrea, relacionando-os com o levantamento de
blocos de soco.

As fécies do Caoviano sdo indicadoras sistematicas de ambiente marinho franco, e as
do Oxfordiano (Formacédo de Cabacos) de pequena profundidade, normalmente de ambientes
lacustres (salobros) a continentais (de agua doce).

Na regido da Arrabida observa-se, a escala do afloramento, na regido de Terras do
Risco, falha inversa selada afectando camadas do Caoviano (KULLBERG & KULLBERG,
2000a, vide Cap. 11.9). A. RBEIRO et al. (1996) referindo-se também a outras
descontinuidades gerais da Bacia Lusitaniana consideram sugestiva a evidéncia de inversdo
tectonica nas suas proximidades.

Para além daquela evidéncia na proximidade da descontinuidade caloviana
oxfordiana, outra parece ressaltar na regido das Serras de Candeeiros e Porto de Més
(trabalhos em curso) (Fig. 1.18). Nas folhas 26-B, 26-D e 27-A da carta geol 6gica de Portugal
a escala 1/50000 observa-se nitida discordancia entre o Jurassico superior e 0 Jurassico
medio.

Segundo C. RUGET et al. (1988), nalguns locais desta regido é observavel discordancia
angular de cerca de 15° entre as unidades inferiores e superiores. A unidade de base do
Jurassico superior (Formagéo de Cabagos), quando existe, ndo ultrapassa 40 m de espessura,
sendo muitas vezes o contacto feito directamente com os calcarios marinhos da Formacéo de
Montegjunto a tecto; a muro, aquela formagao assenta sobre diferentes unidades do Juréssico

medio (Caloviano e Batoniano).
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fotografiadaFig. 1.19. Para descrictes vertexio (mod. RIBEIRD e al. 19%).

Segundo G. ZBYSZEWSKI & F. ALMEIDA (1960) “as Camadas de Montg unto assentam,
em discordancia, directamente sobre as calcarios ooliticos do Dogger ... no extremo NE da
folha 27-D (?), onde aparecem, na base do Lusitaniano, niveis margosos, escuros, com fauna
salobra (Planorbis sp., Paludina sp., Cyrena sp., etc.), formagdes conglomerdticas, niveis
ferruginosos e, em certos casos (na folha 26-B), formacdes pseudo-bauxiticas indicando um
periodo de emersdo em regime sub-tropical”; esta fauna, indicadora de ambiente de &gua
doce, é atribuida a Formagdo de Cabacos. C. RUGET-PERROT (1961) recolheu idéntica
associacao (a que se juntam oogonios de Cardfitas) na base de um canhdo cérsico, com cerca
de 50 m de largura e 20 a 30 de profundidade, afectando os calcéarios do Dogger, a NW de
Cabego Gordo (sector norte da Serra de Candeeiros) (Fig. 1.19).
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Fig. [.19 - Vista de canhiio de idade Caloviano-Oxfordiano inf., afectando unidades do Caloviano medio
no Cabego Gordo (Morte de Serra de Candeewros). Fotografia gentilmente cedida por B, B. Rocha,

Em sondagem efectuada em 1958 pela CPP (Mendiga S3), entre a falha de Mendiga e
a falha de Rio Maior-Porto de Més, foram perfurados 60 m de conglomerado de calhaus
carbonatados na base, e argilas e margas lignitosas no topo (SEIFERT, 1958). Ao descrever a
base desta unidade, encontrada noutros locais a superficie (NW de Cabeco Gordo), o autor
refere grandes semelhancas com aguele que aflora na Arrdbida (Outdo, Serra de S. Luis e
Ribeirado Cavalo).

Apesar de a Formacao de Cabacos ndo ocorrer em afloramento na area da folha 26-D,
G. ZBYSZEWSKI & F. ALMEIDA (1960) referem a sua existéncia “indicada pela prospecgdo
geofisica, no fosso sinclina a oeste da Serra dos Candeeiros (sinclina de A-dos Francos)”. A
sondagem de Gaiteiros-1 mostra continuidade de fécies desde a Formacdo de Candeeiros até a
Formacdo de Montgunto, sem que haga grande precisdo nas idades. Interpreta-se como
correspondendo a depressdo estrutural onde, embora ndo existindo elementos sobre eventual
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hiato, mas havendo elementos seguros sobre a continuidade das facies, 0 ambiente sedimentar

marinho n&o sofreu modificagéo.

Por outro lado, a Este da falha do Reguengo do Fetal, no Planalto de Féatima, a série da
base do Juréssico superior toma aspectos distintos. A série salobra (RUGET-PERROT, 1961,
ZBYSZEWSKI €t al., 1974) equivaente as “Camadas de Vaverde’ de P. Choffat (MOUTERDE et
al., in RIBEIRO et al., 1979; ROCHA et al., 1996) na regido de Fatima é caracterizada por
depdsitos extremamente irregulares de carécter lacustre que “se instalaram em pontos baixos
da topografia, ligados a emersdo pos-caloviana” (RUGET-PERROT, 1961). Estes sucedem-se a
camadas francamente marinhas do Caloviano superior e sd0 compostos por margas ricas de
Paludina sp., Planorbis sp. e alguns pequenos gastropodes, que vao, para o topo, adquirindo
alguma influéncia marinha. Esta série tem 200 m de espessura. N&o se encontrou qualquer
referéncia sobre carsificacdo na base da unidade.

Ta como haviajasido referido por A. RIBEIRO et al. (1996), em relacéo a afloramento
na regido da Arrabida, na regido de Candeeiros-Porto de Mdés-Fatima todas as evidéncias
apontam para inversdo transitoria precoce (early transient inversion) responsavel pela
descontinuidade Caloviano-Oxfordiano. Na figura 1.20 propde-se modelo de evolucéo local,
segundo as seguintes etapas:

1) Tendéncia para aumento de profundidade da bacia durante o Caloviano,
acompanhando distensdo e subida do nivel eustatico (estédio 1).

2) Compressdo que provoca inversdo da falha de Reguengo do Feta-Mendiga.
Interpreta-se 0 hiato sedimentar do Caloviano superior-Oxfordiano inferior, a escala da bacia,
como estando associado a uplift crostal. Eventualmente, em pontos deprimidos da bacia, como
pode ter sido o0 caso do sinclinal de A-dos-Francos (ver também Fig. 1.18), ndo se exclui a
possibilidade de ter havido continuidade na sedimentaco (estédio 2).

3) Inicio de subsidéncia, no final do Oxfordiano inferior, provavelmente devida a
relaxamento pos-tectdnico; ndo parece hecessario invocar distensdo, e consequente
reactivacdo normal da faha de Reguengo do Feta-Mendiga, durante o intervao
correspondente & Formagéo de Cabagos (estédio 3).

4) A Formacdo de Montgunto ter-se-a depositado, pelo menos na regido, sob
condicdes distensivas, uma vez que, a Sul do perfil esquematico da Fig. 1.20, na regi&o de
Mendiga, e a Oeste da referida falha, foram perfurados mais de 500 m desta unidade
(sondagem Mendiga S3), sendo mesmo citada espessura de 1000 m (SEIFERT, 1958).
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4) Topo do Berriasiano (crise heocimeérica)

Apéds a colmatagdo da Bacia Lusitaniana pelos sedimentos fluviais com episodicas
influéncias marinhas, do final do Titoniano (Formacdo de Lourinhd) e inicio do Berriasiano,
gue marcam ciclo regressivo, J. REY (1999) assindla a ocorréncia de evento tecténico na
proximidade do limite Berriasiano-Valanginiano (WILSON et al., 1996, atribuem a mesma
idade a descontinuidade).

Este evento é evidenciado, segundo 0 mesmo autor, por:

1) aprofundamento da érea de sedimentacéo carbonatada de Cascais-Sintra;

2) ocorréncia brusca de conglomerados e arenitos no bordo da plataforma marinha;

3) discordancias angulares das unidades detriticas valanginianas sobre as precedentes,
nomedamente nas regides de Cercal (Fig. 1.21) e de Torres Vedras,

4) hiatos de erosdo ou ndo sedimentacdo nas margens ocidental e oriental da bacia.

CENOMANIANG
APTIANO
("Belsiano" 5.5
HAUTERIVIANG 22
VALANGINIANG 3

KIMMERIDGIANG

CEFOR AN

Fig. 121 - Relagbes geomeétricas entre diferentes umdades do Jurassico e do Cretdcico, em aflo-
ramento na regifio do Cercal (REY, 1999), De notar; 1) discordiincia do Valanginiano que afecta o
Jurassico superior dobrado; i) discordincia da base do "Belasiano” 5.5, que sela falha normal de
idade Cretdeico mferior. Onginal sém escala.

Aquele autor, citando J. MALOD (1989) e R. HiscoTT et al. (1990), afirma que este
evento representa provavel mente repercussao local da rotacdo da Peninsula Ibérica, entre uma
fase derifting insipiente correspondente a deslocacdo da Europa, gue termina no Berriasiano,
e uma fase de aceleragdo, no Golfo da Gasconha, no inicio do Valanginiano.

Por outro lado, E. RASMUSSEN et al. (1998) consideram que esta descontinuidade, de
idade Juréssico superior-Cretécico inferior tem carécter regiona e afecta a totalidade da Bacia
Lusitaniana. Esta posicdo baseiase na interpretacéo de perfis sismicos (L2, e aspectos
idénticos observaveis nos perfis LP-1 e L-1; vide subcapitulo 1.5), onde referem a existéncia
de half-grabens basculados e a deposicdo de conglomerados imediatamente acima da

descontinuidade, a que sucede uma cunha cléstica progradante. Ora:
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i) Os perfis sismicos que sustentam a argumentacéo de E. RASMUSSEN et al. (op. cit.)
localizam-se todos a Norte da falha da Nazaré.

ii) O horizonte de base da discordancia é designado por “near top Jurassic” e o do topo
da unidade sobrejacente por “near top Early Cretaceous’.

iii) Todas as sondagens contidas nesses perfis (13C-1, 13E-1, 16A-1, Ca-1, Do-1, Mo-
1) apresentam, segundo os respectivos relatérios, extrema indefinicdo quanto a idade das
formagdes cretécicas (cf. ROCHA et al., 1996). Os unicos marcadores litostratigréficos fiveis
sd0 a Formacdo de Cacém (calcarios do Cenomaniano) a tecto, e as unidades jurassicas
(vérias) a muro. As descri¢des, sempre em unidades detriticas, normamente sem fésseis, com
indicacdo de clastos quartziticos quando atravessam conglomerados, sd0 genericamente
referidas como “Cretécico inferior”, “Cretécico inferior indiferenciado” ou “pré-Albiano-
Cretacico inferior”.

iv) Em todos aqueles perfis o bloco da Berlenga encontra-se integralmente recoberto
por formagdes juréssicas.

v) Em afloramento a superficie, a Sul dafalha da Nazaré, ndo sdo conhecidos acarreios
detriticos provenientes de Oeste (segundo CHOFFAT, RAMALHO & REY in RIBEIRO €t al.,
1979; ROCHA et al., 1996; REY, 1999) para a idade em causa; 0s Unicos conhecidos,
provenientes daguel e azimute sdo 0s correspondentes ao “Belasiano” s.s..

vi) Como foi atras referido, a Norte da falha da Nazaré (e ja desde o para€elo
aproximado de Torres Vedras) o Cretédcico mais antigo aflorante é o “Belasiano” s.s. do
Aptiano inferior/superior.

Assim, podemos concluir que:

1) as unidades cretécicas mais antigas representadas nos perfis que suportaram a
interpretacdo de E. RASMUSSEN et al. (1998) é o0 “Belasano” s.s., a parte a possibilidade de
existirem as designadas “fécies purbeck”, mas que sdo continuas relativamente ao topo do
Juréssico, pelo que foram consideradas no mesmo “ pacote” sismico;

2) 0 horizonte sismico designado por S. LOMHOLT et al. (1996) e E. RASMUSSEN et al.
(1998) como “near top Jurassic” tem idade Aptiano inferior/superior, pelo menos a Norte da
falhada Nazaré;

3) o material detritico descrito nas sondagens (normalmente arenitico, por vezes com
intercalacOes lignitosas e raramente conglomerético) devera ter origem no Macico Hespérico;
apenas durante o Aptiano inferior/superior, a Sul da falha da Nazaré (num minimo de 50 km)

o bloco da Berlenga tera sido fonte, com soco exposto, de material detritico;
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4) os argumentos invocados para importante episodio de rifting no limite Berriasiano-
Valanginiano sdo infundados,

5) o0 evento tectonico responsavel pela descontinuidade parece ser de menor
importancia (ROCHA et al., 1996); com efeito, pequenas e locais mudancas de ambiente se
verificaram na transi¢céo do “Purbeckiano” para o Berriasiano superior-Vaanginiano como se
pode verificar no Quadro IV. Influéncia regressiva global € muito provavel e alguma
reactivacdo tecténica é admissivel, nomeadamente no contexto de reorganizacdo da Placa
Ibérica aquando da abertura do Golfo de Gasconha, ou sgja, desenquadrada da evolucéo da
fachada atlantica ibérica

QUADRO 1V

Correlacoes litostratigraficas no Cretacico inferior da Bacia Lusitaniana
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R. WILSON et al. (1989) apesar de considerarem a sequéncia sobrejacente a
descontinuidade como associada a episodio de rifting, consideram-na de menor dimensdo,
porque, para adém de ndo produzir modificages na sequéncia sedimentar anterior, também
apresenta pequena espessura na plataforma (200 a 300 m). Esta mesma sequéncia, até a
descontinuidade principal subsequente apresenta, na Bacia Interior da Galiza, cerca de 4100
m de espessura (sondagens JOIDES e ODP; SIBUET & RYAN, 1979; BoILLOT et al., 1987,
MURILLAS et al., 1990). Uma vez que as espessuras referidas por R. Wilson, para o sector a
Norte da falha da Nazaré, se baseiam nas sondagens usadas por E. RASMUSSEN et al. (1998),
as mesmas objeccdes referentes & “base” (?) do Cretacico tornam a colocar-se.

P. TERRINHA €t al. (1998) invocam compressdo proxima da base do Cretécico para
explicar estrutura associada a falha de Valverde, localizada a Este da Serra de Candeeiros
(Fig. 1.18), sem lhe atribuir causa provavel. Esta falha, paralela a de Mendiga, separa a
Formacdo de Montgjunto a Oeste, da de Candeeiros a Este; tera sido uma falha extensional
durante a distensdo juréssica, mas encontra-se reactivada como falha inversa. E intersectada,
perpendicularmente, por fil&o basico de idade Cretécico inferior, que ndo se encontra rejeitado
pela faha inversa verticalizada. A interpretacdo dos autores é que a falha regogou como
inversa antes da instalacéo do referido fildo. Se a falha fosse posterior ao fil&o, por exemplo
relacionada com a inversdo miocénica, seria extremamente improvavel que o fildo ndo
apresentasse deslocamento cartografico; mais ainda, sendo a direccdo da compressdo alpina
bastante obliqua a falha, ela teria de apresentar componente horizontal de movimento,
deslocando o filéo (provavelmente com componente de desligamento esquerdo).

Assim, o fildo, poder-se-4 ter instalado em fractura de traccdo (“megafenda’ de
traccdo) perpendicular a direccdo de compressdo. Se bem que as estruturas sgam
inquestionaveis e 0 mecanismo proposto bastante provavel, fica por saber, com rigor, a idade
do referido fildo. Tudo aponta para que tenha aproximadamente 130 M.a. (ver discussdo no
subcapitulo 1.4). As estruturas aparentemente compressivas existentes sob a descontinuidade
em discussdo na Fig. .21 parecem corroborar esta hipotese. Fendmeno recorrente
relativamente ao proposto para a descontinuidade do Caloviano superior-Oxfordiano inferior

nao sera de excluir.

5) Aptiano inferior-Aptiano superior (crise aptiana)

Ao contrério da descontinuidade anterior, a “crise aptiana’ tem repercussoes a escala
de toda a Bacia Lusitaniana. Mesmo na regido de Cascais-Sintra, onde, pelo menos desde o

Jurassico superior (uma vez que ndo existem registos a superficie, nem em sondagens, de
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unidades mais antigas) as facies indicam sempre a maior profundidade na bacia, 0 mecanismo
responsavel pela ocorréncia da discordancia foi suficientemente importante para deixar
marcas no registo sedimentar. No Quadro IV esta alteragéo brusca encontra-se bem marcada
no inicio do Gargasiano (Aptiano superior).

A subida progressiva do nivel eustético que se inicia no Aptiano inferior, apés uma
regressdo maxima no Barremiano (Rey, 1999), é bruscamente contrariada pelo stbito influxo
de materiais clasticos de ata energia, provenientes do Macico Hespérico, a Este, e do bloco
da Berlenga, a Oeste. As evidéncias de acarreios provenientes de Oeste encontram-se somente
a Sul do pardelo de Torres Vedras. Estes materiais, transportados em sistema fluvia
anastomosado, provocam grandes truncaturas erosivas nas unidades subjacentes, aumentando
do centro para a periferia da bacia, e nunca chegando, a Norte da falha da Nazaré, a atingir o
soco no bloco da Berlenga.

Nos trés sectores da bacia, as unidades acima da descontinuidade tém espessura
relativamente constante e pequena, com cerca de 200 a 300 m. A Norte da falha de Nazaré, no
continente, esta espessura inclui as unidades do Cretacico superior.

Nas sondagens redlizadas na plataforma, a Norte desta falha, a espessura das unidades
€ pouco superior (400 a 500 m) nas sondagens mais meridionais (13C-1, 13E-1, 14C-1A,
16A-1) e aumenta progressivamente para Norte, até 800 a 1000 m (Faneca-1, Dourada-1,
Carapau-1, 5A-1, Cavda4, Limal, Lulal); as quatro ultimas sondagens consideram-se
como pertencentes a designada Bacia do Porto. Espessura semelhante é referida por J.
MURILLAS et al. (1990) na Bacia Interior da Galiza (800 m).

Reservas quanto a datagdo do Cretécico, nomeadamente nas sondagens ndo referidas
na discusséo da descontinuidade anterior (13C-1, 13E-1, 16A-1, Cal, Do-1, Mo-1) tém de
ser aqui colocadas. N&o se exclui a possibilidade da parte inferior do Cretécico ser ante-
Aptiano, o que dificulta interpretagdes sobre alguns acontecimentos apds a discordancia
Aptiano inferior-Aptiano superior.

Apesar disto, pode afirmar-se com seguranga que corresponde a uma breakup
unconformity associada ao inicio da expansdo oceanica no Atlantico Norte, a Oeste do horst
da Berlenga, e consequente separacdo entre a margem ibérica e os Grandes Bancos
(SULLIVAN, 1983; HIsCOTT et al., 1990).

De forma semehante, J. DINIS& P. TRINCAO (1995) consideram a discordancia como
resultante da intumescéncia térmica e subida isostética da crosta devidas ao Ultimo episodio
de rifting na Bacia Lusitaniana. A sequéncia sedimentar seguinte, o “Belasiano” s.s,

corresponderd a cortejo de pos-rift (post-rift system tracts).
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Referindo-se a crise aptiana, J. REY (1999) considera-a coeva da anomalia M0 (112
M.a., Aptiano inferior na escala de HAQ et all., 1988) e relaciona-a com 0 mesmo evento
geodindmico que tera provocado levantamentos da crosta, gjustamentos isostéticos e erosao
nas areas vizinhas do rift abortado (MALOD, 1989; HISCOTT et al., 1990).

Quanto a idade do inicio da expansdo ocednica, R. WHITMARSH & P. MILES (1995)
apontam idade mais antiga no Sul da Planicie Abissal Ibérica, no inicio da anomalia M3
(116,5 M.a., base do Barremiano, na mesma escal a).

Apls separacdo crostal, as recém-formadas margens continentais passivas (oeste
ibérica e da Terra Nova) sofrem subsidéncia controlada por detumescéncia térmica e
amplificada pela carga de sedimentos, hormalmente espessos, que ocupam 0 espaco criado
(ZIEGLER, 1990).

Tal ndo ocorreu na Bacia Lusitaniana, em particular a Sul da falha de Nazaré. Sabe-se,
no entanto, que a subsidéncia provocada pelo arrefecimento e contraccdo litosférica é
dependente da magnitude da anomalia térmica induzida durante a fase de separacdo crostal;
guanto mais superficial se encontrar o limite litosfera-astenosfera numa bacia de rift, maior
serd a subsidéncia térmica pds-ruptura.

Poder-se-a considerar, entdo, que a anomalia térmica sob a Bacia Lusitaniana era
relativamente pequena. Mesmo assim, este facto por si s6 ndo justifica que, para dém de ndo
haver subsidéncia aquando da passagem a margem passiva, € em contexto eustatico global

transgressivo, tenha havido subida da margem, em particular a Sul da falha da Nazaré.

|.4—Magmatismo

A actividade magmatica mesozoica encontra-se bem registada na Bacia Lusitaniana e
numa faixa limitrofe do Macico Hespérico. Inicidmente foi dividida em quatro ciclos
(FERREIRA & MACEDO, 1979), mas mais recentemente tem sido aceite a sua separacdo em

apenas trés ciclos (FERREIRA & MACEDO, 1983; MARTINS, 1991).

1° Ciclo — Ciclo toleitico associado ao primeiro episddio de rifting na margem oeste
ibérica, que representa actividade basaltica. O episodio distensivo tera favorecido a aceleracéo
da ascencdo mantélica, permitindo a producdo de significativa percentagem de fusdo parcial
(MARTINS, 1991).



Esta actividade tera sido importante entre os 230 e 200 M.a., mais provavelmente aos
215t5 M.a. (GOMES, 1996), ou sgja no Tridsico superior, como indicam datacOes
radiométricas (K/Ar) recentes de filbes localizados nas Beiras (Quadro V). No entanto,
atendendo as componentes de magnetizacdo, C. GOMES (1996) sugere a possibilidade dos
fildes das Beiras se integrarem em duas sequéncias de polaridades contrarias, com idades de
215+4 M.a. e 2054 M .a..

Actividade magmética mais moderna tem sido, ultimamente, também integrada neste
ciclo toleitico. Refere-se sobretudo a ocorréncias no Algarve, Bordeira, Santiago de Cacém e
na fahalfildo da Messgana. A idade radiométrica mais recente, obtida pelo método de
39Ar/*°Ar, por A. M. DUNN et al. (1998) para o fil&o da Messejana é de 203+2 M.a. (intra-
Hetangiano, na escala cronostratigrafica de HAQ et al., 1988). Esta idade é muito proxima da
determinada para escoadas basdlticas de Castro Marim (Algarve) obtida por M. FERREIRA &
C. MACEDO (1977), que corresponde ao mesmo episodio magmético.

Estas escoadas, acompanhadas por tufos piroclasticos encontram-se intercaladas no
Complexo margo-carbonatado de Silves (RocHA, 1976), cuja base é equivaente do limite
Tridsico-Liasico de C. PALAIN (1975) com idade cronométrica de 210 M.a. e o topo idade de
201 M.a. (naescaaatras referida).

No interior da Bacia Lusitaniana, o Unico afloramento que marca este ciclo localiza-se
na extremidade meridional, em Sesimbra. No topo da unidade evaporitica, aflora um
Complexo vulcano sedimentar, imediatamente subjacente aos dolomitos do Sinemuriano
(MANUPPELLA, 1994). E possivel que parte do topo desta unidade se encontre tectonicamente
laminado devido a instalacdo do diapiro; de qualquer forma, o episodio tem também idade
claramente hetangiana (210 a 201 M.a.). Dada a natureza do complexo, a sua singularidade na
bacia e posicéo geogréfica, coloca-se a hipbtese de se tratar de registo longinquo (mais de 100
km) de intensa actividade vulcanica na falha da Messejana e, eventualmente, a Sul dela.

Parece assm poder-se definir um intervalo de maior actividade deste ciclo, entre os
215+5 M.a. e aproximadamente 200 M.a. que abrange, no seu intervalo maximo, o tempo de
deposicéo dos “ Grés de Silves’, sensu C. PALAIN (1975).

Segundo A. SEBAI et al. (1991), os primeiros episodios de abertura do rift do Atlantico
central foram marcados por evento magmético importante, embora curto no tempo, entre 206
e 195 M.a.. Este evento magmético efusivo e intrusivo de facies toleitica afectou um corredor

com cerca de 2500 km de comprimento e 500 a 1000 km de largura na margem oeste africana,
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QUADRO YV
Magmatismo na Bacia L usitaniana
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desde Marrocos até a Serra Leoa (MARCOUX et al., 1993), cuja continuidade para Norte é
coincidente, em direccéo e alinhamento, com a faha/fildo da Messgjana (Fig. 1.22). Aquele
corredor corresponde a zona de fractura do rift do Atlantico central, limitado a Norte pela
zona de faha da Terra Nova-Acores-Gibraltar. Esta zona (cisalhamento esquerdo no ramo
Acores-Gibraltar, durante 0 Mesozdico) vai funcionar como barreira tectonica; inicialmente, a
partir do Triasico, entre um dominio de acelerada distenséo no Atlantico central e de distenséo
mais reduzida no Atlantico norte, posteriormente, a partir do Juréssico médio, entre area
oceanizada do Atlantico central e area continental estirada do Atlantico norte.

A direccdo predominante NNE-SSW e a disposicdo en échelon dos fildes da Beira
Interior (FERREIRA & MACEDO, 1977) € compativel com o campo de tensdes distensivo NE-
SW determinado a partir de falhas de idade Triésico superior na regido de Alvaiazere-Penela
(vide Fig. 1.5). Por outro lado, ha que realcar o facto de, na faha da Nazaré, ndo se

encontrarem vestigios de magmatismo, pelo menos do 1° ciclo magmatico.
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Fig. 122 - Provincias magimaticas relacionadas com a abertura do Atlantico central, no inmtervalo 206 4
195 M.a.. A sombreado: corredor magmatico no noroeste alrcano (mod. J. Magcoux eral., 1993),
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2° Ciclo — Ciclo transicional que se encontra representado no interior da Bacia Lusitaniana
por corpos filonianos e criptodomas de composicdo doleritica, gabroica e dioritica. Os
doleritos predominam no flanco oriental da bacia e os gabros e dioritos, no flanco ocidenta e
no seio de diapiros. A geoquimica indica proximidade com liquidos primarios sem
contaminagdo crostal, reflectindo fonte mantélica litosférica. A sua fusdo parcia, menor do
gue a verificada no ciclo anterior, tera sido induzida, segundo L. MARTINS, (1991), por
processo de rifting continental.

Esta autora considera o intervalo entre 130 e 135 M.a. como o periodo de actividade
magmética deste ciclo. Nas escalas cronostratigréficas de B. HAQ e G. ODIN & C. ODIN este
intervalo corresponde a duracdo do Berriasiano; na escala de F. Gradstein corresponde ao
intervalo Vaanginiano superior-Hauteriviano inferior.

As ocorréncias encontram-se praticamente circunscritas entre a falha da Nazaré a
Norte, e afalha de Torres Vedras-Montgjunto a Sul, ou sgja, a0 Maci¢o Calcério Estremenho.
A coincidéncia geogréfica com os diapiros da Bacia Lusitaniana € notavel.

As ocorréncias localizadas junto a diapiros, mas instaladas no encaixante jurassico,
encontram-se, na sua maioria, dispostas segundo duas direcgdes principais (Quadro V): NNE-
SSW, paralela a maioria dos diapiros, e WNW-ESE (se considerarmos os fil@es localizados
entre Rio Maior e Porto de Mo6s afins e contemporaneos do de Gaeiras), perpendicular a
anterior.

Esta observac&o poderd tornar de dificil explicacdo a hipdtese de P. TERRINHA et al.
(1998) uma vez que a compressdo tenderia a fechar o espaco nas falhas NNE-SSW. No
entanto, se considerarmos que 0s episodios de inversdo transitéria precoce podem ter duragdo
muito reduzida, abaixo da resolucdo permitida pelas datacBes radiométricas, a hip6tese
mantém-se.

Se se reparar com atencdo nos varios corpos genericamente indicados como tendo
direccdo NNE-SSW, verifica-se que correspondem a massas de contornos irregulares, de
composicdo basdltica, sem estarem cartografadas falhas junto a eles (cf. Carta Geoldgica de
Portugal, a escala 1/50000, folhas 26-D, 27-A e 30-B). Corresponderdo, assim, a chamines,
cones vulcanicos e/ou escoadas (informacdo oral de L. Martins), cujas composicoes seréo
provenientes da diferenciacdo do mesmo magma dos fildes WNW-ESE (ZBYSZEWSKI &
ALMEIDA, 1960).

Trés aspectos notaveis deste episodio vulcanico ndo se encontram esclarecidos:

1) a auséncia de marcas no registo sedimentar (informagao oral de J. Rey);
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2) ainstalagdo dos corpos vulcanicos alinhados segundo a direccdo NNE-SSW (deste
a Serra de Todo o Mundo até Alqueiddo da Serra), paralela e proxima da falha de Rio Maior-
Porto de Més, atravessando alguns quildmetros de sedimentos competentes, aparentemente
nao deformados, sem que tivessem aproveitado esta falha para ascenderem (pelo menos na
sua parte mais superficial);

3) estes corpos e os fildes com orientacgo WNW-ESE, no Macico Calcério
Estremenho, encontram-se sistematicamente no bloco de apoio do sistema de fahas Rio
Maior-Porto de M6s e Mendiga-Reguengo do Fetal.

Quanto a auséncia no registo sedimentar a Unica explicacdo que parece plausivel € a
do sistema igneo ser subvulcanico, ndo chegando a aflorar a superficie aquando da sua
instalacdo. O seu afloramento a superficie dever-se-a, neste caso, a exumagdo de parte da
cobertura sedimentar apos a inversdo cenozoéica. Esta hipotese parece sustentével através da
observacéo de G. ZBYSZEWSKI et al. (1966) que referem: “o complexo vulcéanico da Serra de
Todo o Mundo parece constituido por um sill ou por derrame lavico (?) em relacéo possivel
com uma chaming”.

Na figura .23 apresenta-se modelo que tenta explicar de forma integrada as questdes
apontadas em 2) e 3).

Para além das ocorréncias no exterior dos diapiros, ha que referir as do interior. Podem
dividir-se em dois tipos de corpos com diferentes composi coes:

i) domas e criptodomas de composicdo gabréica e doleritica, com afinidade
geoquimicatransicional e geralmente de maiores dimensdes;

ii) fildes tescheniticos, com afinidade geoquimica alcalina, geralmente de menores
dimensdes.

Exceptuando idade determinada para o criptodoma de S. Bartolomeu (141+3 M.a,
FERREIRA & MACEDO, 1983), nenhuma outra existe na bibliografia, referente a estas
ocorréncias; a principal razdo prende-se com o estado de elevada ateracdo que as rochas
normalmente apresentam.

G. ZBYSZEWSKI (1959) considera que os filGes da regido de Obidos-Caldas da Rainha,
de composicdo doleritica, como é o caso de Gageiras no bordo do diapiro, e os tescheniticos
(teraliticos) no interior, estdo intimamente associados; estes Ultimos correspondem a termos
mais diferenciados dos primeiros, localizados no exterior (L. MARTINS, 1991). Acrescenta que
a instalacdo dos fildes no interior do digpiro mostra frequentemente metamorfismo de
contacto que, quando afecta massas salinas, provocalhes “amolecimento” por fusdo, com

aumento de volume. Para além de outros factores, o hidrotermalismo associado a instalacéo
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Fig. 1.23 - Tenlativa de reconstituigio ¢ modelo de instalagio de corpos igneos, durante o inicio do Creticico inferior
(Bemnasiano-Valanginiano). A) Perfil representative da situacio actual, elaborado a partir de perfil sismico interpretado por 8.
LosHolT ef . (1996) (sobreclevado 2X). B) Temtativa de reconstituicio do perfil pam aquela idade, assumindo imversio
anterion, provima do lmite Caloviano-Oxfordiano (ver texto em "Descontinuidades ma Bacia Lusitaniana®, subcapitulo 1.3); as
falhas, em compressio. terio inibido a ascencio de magma atraves delas. C) Ter-se-fio formado “megafendas® de tmcgdio
profundas. paralelss & direcgio de compressio, que [icilitiram a ascengiio magmatica; terminado o periodo de inversio
transitaria precoce, alguns dos corpos ainda néo terdo atingido a superficie. D) Apos o recomego da disiensio o, pelo menos, a
paragem da compressho, (erio continuado a ascender, sem condicionamenio tectonico, adguitindo geometria cilindrica antes de
atingirasuperficie,

1.60



dos fildes tera, na opinido do autor, modificado as condic¢des originalmente de conservacéo
dos sais potéssicos, conferidas pela impermeabilizacdo das argilas sobrejacentes. Apesar das
transformagdes mineralogicas sofridas por estas rochas, encontram-se ainda vestigios da
composicdo original, através da presenca de minerais primarios essenciais que atestam
afinidades geoquimicas com o fil&o de Gagiras, ou sgja, transicionais.

Por outro lado, foram assinalados fildes ou veios a cortar gabros de “criptodomas’
existentes no interior de diapiros; sd0 o0s casos do gabro de S. Bartolomeu, no diapiro de
Caldas da Rainha, e do dolerito de Monte Redondo, no diapiro de Monte Real (FRANCA &
ZBYSZEWSKI, 1963; MANUPPELLA et al., 1978). Estas pequenas intrusdes, bem como os
restantes fildes, apresentam afinidades acalinas, atribuidas ao 3° ciclo magmético.
Alternativamente, pode colocar-se a hipétese de se tratar de intrusdes afectadas por alteracéo
metassomatica do magma de composicdo transicional do 2° ciclo, contaminado por dcalis
(sais de sodio e potéssio) das formacdes evaporiticas que atravessaram.

Apenas se afigura possivel chegar a uma conclusdo definitiva, apos se efectuarem
estudos sistematicos e integrados dos seguintes ambitos:

1° - datacOes i sotopicas,

2° - geoquimica de elementos traco (relactes Nb/Y);

3° - paleomagnetismo.

De qualquer forma, pode desde ja concluir-se sobre a existéncia, no interior dos

diapiros, de duas geragdes (distintas no tempo) de intrusdes magmaticas.

3 Ciclo — Ciclo dcaino que se encontra representado, essencialmente, pelos filbes
tescheniticos aflorantes no interior do diapiro de Sesimbra e o de Fonte da Bica (Rio Maior)
assim como por estruturas de maior dimensdo, como o campo filoniano radial do complexo de
Mafra, o macico igneo de Sintra e as escoadas, tufos e piroclastos do Complexo vulcanico de
Lisboa e Runa.

Segundo L. MARTINS (1991), o magma que originou estes corpos igneos é de natureza
alcalina, caracterizada por graus de fusdo parcial baixos, considera ainda que o “envolvimento
do manto litosférico continental, progressivamente adelgacado pelo continuo processo de
rifting .... foi sucessvamente menor tornando-se evidente a participagdo do manto
astenosférico nos magmas alcalinos mais recentes’.

O intervalo entre 100 e 70 M.a. é considerado por varios autores como o de duracéo
deste ciclo (p. ex.: RIBEIRO et al., 1979; FERREIRA & MACEDO, 1979; MARTINS, 1991). A

coincidéncia temporal com a abertura do Golfo da Gasconha e a rotagdo da Peninsula Ibérica
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tem sido invocada como a causa deste periodo de magmatismo. Como foi atrés discutido, os
100 M.a. sdo proximos da idade do inicio da expansdo ocednica no Atlantico, entre a Ibéria e
aTerraNova

As idades do macico igneo de Sintra e do Complexo Vulcanico de Lisboa encontram-
se claramente determinadas por métodos isotopicos (K/Ar): para o primeiro, N. Rock (1982)
obtém o valor de 82 M.a; para o segundo, F. MENDES & J. GRIFFITHS (1973) e R.
MACINTYRE & G. BERGER (1982) obtém valores proximos de 72+2 M.a. e 72,5+t3 M.a,
respectivamente. O mesmo ndo acontece com o complexo de Mafra; A. RIBEIRO et al. (1979)
sugerem, para o Ultimo caso, “idade proxima das primeiras manifestagdes do ciclo (100
M.a.)”, embora sem o justificarem.

Quanto as ocorréncias referenciadas na regido da Arrdbida (diapiro de Sesimbra e
Norte do Cabo Espichel) as rochas anteriormente classificadas como doleritos, teschenitos e
lamprofiros (ZBYSzEwsk!l et al., 1965), foram recentemente integradas na familia dos
teschenitos (MARTINS, 1991; MANUPPELLA et al., 1999).

Como foi atras referido, a soleira de Foz da Fonte parece poder-se atribuir idade
Aptiano inferior a superior. Fildo cartografado cerca de 1 km a Sul intersecta unidades do
Barremiano superior a Aptiano e, no interior do diapiro de Sesimbra, outros fildes intersectam
unidades do Hauteriviano inferior a Barremiano inferior. Atendendo as afinidades
geoquimicas, estes fildes sdo integrados, pelos mesmos autores, no ciclo acalino.

No entanto, estudo petrogréfico preliminar efectuado sobre aguela soleira, permite
integra-la neste ciclo (L. Martins, informacdo oral). Desta forma, a duragdo do 3° ciclo
magmatico estara compreendida entre os 110 e os 70 M.a. ou, em dternativa, a idade da
soleira discutida em subcapitulo anterior, obtida de forma indirecta, ndo seré a correcta.

Do ponto de vista petrogréfico, este ciclo € bastante diversificado, em especial na
regido de Sintra. Aqui, aflora o corpo igneo de maior dimensdo localizado na area geogréfica
da Bacia Lusitaniana, com estrutura e cinematica caracteristicas de diapiro magmatico
(KULLBERG, 1983-85; KULLBERG & KULLBERG, 2000b, vide Cap. 11.10). Segundo estes
autores, a intrusdo ocorre (simultaneamente com a dos macicos de Sines e Monchique) huma
altura em que a juncéo tripla da Biscaia e a rotag8o sinistrogira da | béria cessavam, e a colisdo
entre a Ibéria e Africa se iniciava. O estado de tensdes inter e intraplaca teriam criado, na
margem ocidental ibérica, “as condic¢les para a geragdo de fracturas profundas, a maioria das
qguais localizadas na margem continental previamente adelgacada; uma destas fracturas

profundas seraafalha NNW-SSE a0 longo da qual se véao intruir os macicos alcalinos fini-
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cretacicos’. Este tera sido o quadro geodinamico aguando da instalagdo dos complexos de
Lisboa, de Runae de Mafra.

A natureza geogquimica alcalina é indicadora de participacdo do manto astenosférico e
a ocorréncia de rochas sobressaturadas indiciam anatexia e consequente contaminacdo crostal
(ALVES, 1964; TERRINHA, 1998).

[.5—Analise de perfis geofisicos

Antes de se discutir a importéncia da halocinese na evolugdo da Bacia Lusitaniana e
seu eventua contributo para a estruturagdo conducente a criacdo de espago de acomodacdo
para os sedimentos, em particular juréssicos, € fundamental apresentar e discutir alguns perfis
geofisicos que intersectam diapiros na bacia. Esta discussdo servira também para, sempre que
for pertinente, analisar outro tipo de estruturas, nomeadamente as distensivas.

Recente reprocessamento e de perfis sismicos de reflexo efectuado por equipa do
GEUS, no ambito do Projecto MILUPOBAS (LOMHOLT €t al., 1996), permitiu a obtencéo de
perfis geoldgicos interpretativos, muito Uteis para uma melhor compreensdo da evolugdo da
Bacia Lusitaniana.

Apresenta-se de seguida, andise pormenorizada de algumas destas interpretaces e de

perfis publicados em trabal hos cientificos.

A) PERFIL LP-1 (LOMHOLT et al., 1996 — GEUS (%)) (Fig. |.24A)

Corresponde, de Sul para Norte, a interpretacéo efectuada sobre a composi¢do dos
perfis geofisicos S84-107, S84-23C, S84-23B, S84-102, S84-101D, S84-101C, S84-101B
depositados no antigo Gabinete para a Pesguisa e a Prospeccdo de Petrdleo (GPEP, IGM).
Atravessa as sondagens 16A-1, Fa-1, 13C-1, Mo-1, Do-1, Ca-1 e 5A-1 (Fig. 1.7).

A principal estrutura representada € o sector noroeste do graben de Monte Real (entre
as sondagens 13C-1 e Cal). Tratase de um graben complexo, enraizado no soco, que
contém dois horsts dentro dos seus limites. A geometria da cobertura sedimentar esta
profundamente condicionada pelos relevos de soco, nos limites externos e no interior do
graben. Em especial no sector entre as sondagens Ca-1 e Mo-1 é clara a existéncia de graben

tridsico/hetangiano pois os rejeitos actualmente observados no soco sdo superiores, na ordem

(®) A nomenclatura sismo-estratigrafica utilizada daqui em diante ser& a destes autores.



de 500 m, ao deslocamento vertical entre o datum meédio da base da unidade seguinte
(Camadas de Coimbra), dentro e fora do graben.

Por ordem estratigréfica observa-se, no limite norte do horst da sondagem Do-1, a
existéncia de falha normal afectando o Triésico. Todas as restantes falhas normais parecem ter
sido activadas apenas posteriormente a esta idade.

Genericamente, a unidade evaporitica das Margas de Dagorda apresenta maior
espessura no graben do que no seu exterior.

No bordo norte da estrutura é notéria a truncatura do Juréssico pelo Cretécico inferior;
o intervalo de tempo considerado vai desde o “intra-Sinemuriano” ao “préximo do topo do
Juréssico”. Esta truncatura é pos-extensional acomodada pelas falhas do soco, que néo se
propagam para a cobertura sedimentar. A truncatura é também bastante notéria na vertical do
horst com maior relevo (Mo-1), que intersecta o cume de dobra de acomodagéo; esta dobra
ndo exibe evidéncias de ter sido forgcada por injeccdo de evaporitos (piercing).

Se se comparar a subsidéncia provocada no horizonte da base do Juréssico superior
com o deslocamento vertical da falha norte do graben, verifica-se que os valores sGo muito
préximos (1300 m e 1600 m, respectivamente); estes valores sdo reportados ao topo das
Margas de Dagorda, uma vez que, por um lado, o horizonte da base do Juréssico superior ndo
existe no bloco de apoio da falha e, por outro, ndo se verificam variagOes de espessura das
unidades anteriores na proximidade desta falha. A acomodacdo da deformagdo na cobertura é
feita através de deformacdo ductil no nivel evaporitico, aspecto que se verifica ao longo da
totalidade do perfil.

N&o sdo apreciaveis variagdes de espessura nos niveis infra cretacicos, excepto na
proximidade do bordo sul do graben. Aqui, verificase uma adaptacdo mais brusca das
unidades sedimentares a geometria da falha limite, as quais se apresentam subparalelas a esta
falha. Esta acomodacdo implica importante estiramento, com consequente adelgacamento
tectonico do conjunto que se pode considerar genericamente como da Formacdo de Brenha.
Este sector encontra-se representado com o respectivo perfil sismico de reflexdo em E.
RASMUSSEN et al. (1998) (Fig. 1.25), onde se observa com clareza que os depdsitos do
Jurassico superior se depositam em onlap sobre as unidades subjacentes rodadas e estiradas ao
longo dareferida falha.

A formagdo de espaco para deposicdo de sedimentos estd, também na parte sul do
graben de Monte Real, dependente das falhas profundas e da adaptacdo ductil da cobertura.
No entanto, uma vez gque neste sector existe um graben relativamente estreito, a espessura dos

sedimentos do Jurdssico inferior e médio ndo permite a formacdo de uma “plataforma’,
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Fig. 1.25 - Sec¢io sismica do perfil LP-1, onde ¢ visivel a deposigo das unidades do Jurdssico superior em onlap
sobre as unidades subjacentes (setas a SW) (RasMUSSEN er of, 1998), Os autores assinalam discorddncia intra-
Jurdssico superior (F. de Montejunto £ F. de Abadia) e no limite inferior do Cretacico (setas invertidas ao centro).

uniforme e sub-horizontal na base. A consequéncia é aformacdo de uma “cunha’ descendente
que favorece o aprofundamento destas unidades em direccéo a0 soco acustico. Este quase
“assentamento” implica que algum movimento dos evaporitos se verifique quase
exclusivamente na horizontal ou, mais exactamente, paralelo a estratificagdo. Esta afirmacéo é
suportada pela comparacdo do deslocamento verticad da base do Jurédssico superior
relativamente ao da falha sob 13C-1: 2000 m para a falha e 1350 m para a base do Jurassico
superior. Ao diferencial de 650 m, que se pode atribuir a subsidéncia devida a halocinese, tem
de ser subtraida a diferenca de espessura da Formacdo de Brenha, nos compartimentos
suspenso e de apoio, que € da ordem de 550 m. Daqui se conclui que o diferencial resultante
de 100 m (< 10% do total da subsidéncia observada) é negligenciavel em termos da criagdo de

espaco de acomodacdo de sedimentos durante o Jurassico superior.

1.66



E verificavel a formagso de almofada de sal no topo desta falha, que deforma todo o
conjunto sedimentar (13C-1), pelo menos até o final do Cretécico.

Na regido da sondagem Fa-1 observa-se outra ailmofada de sal, cuja clpula (Camadas
de Coimbra e Formacdo de Brenha), truncada pela fécies “purbeck” (cf. relatério de
sondagem, confirmado por reinterpretacdo de ROCHA et al., 1996), concentra algum sal
proveniente do sector entre as sondagens 13C-1 e 16A-1.

A Norte, junto & sondagem 5A-1, a geometria descrita mantém-se, embora o efeito de
espessamento e de deposicdo em “onlap”, atrés referido para 0 Jurassico superior, sgja
provavel no conjunto da Formacd de Brenha. A ligeira diferenca de interpretacdo
relativamente ao que ocorre nas proximidades da sondagem 13C-1 reside no facto de, aqui, a
espessura da Formacdo de Brenha, no plano axia do sinclinal, ser idéntica a do flanco ndo
estirado da dobra; a sul da sondagem 5A-1, esta formac8o apresenta espessura maxima no
plano axia do sinclinal, reduzindo-se rapidamente para os flancos. Ou sgja, no primeiro caso
a reducdo de espessura do flanco sul é devida a estiramento (Fig. 1.26) e, no segundo, a zona

axia corresponde a verdadeiro depocentro da Formacédo de Brenha.

@ JA-1 @ M- 13C-1

=

r
a &, 4

\'x_ x’f:.‘rf
1 i < y /
A | \/ /
.I"Ir:

| :
Mudanca wniferme de espessuras

| Espessurasieonstantes
\ III’

Fig. [.26 - Ponnenores do perlil LP-1 que mostram a diferenca de estilo nas ndancas de espessura da Formacho de
Brenha. Em A) ela é uniforme a partir da zona axial do sinclinal. o que indicia deposicio coeva a flexdo: em B)
verifica-se que as espessuras da formaciio a partir da zona axial siio consianies. 0 que aponia para estiramentio pos
deposicional associado i flexura
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B) PERFIL L-1 (LOMHOLT et al., 1996 - GEUS) (Fig. 1.24B)

Corresponde, de Oeste para Este, a interpretacdo efectuada sobre a composicdo dos
perfis sismicos S84-D2, S84-20 e UTP81-1 do GPEP. Inicia-se na plataforma, cerca de 90 km
a0 largo da Figueira da Foz, e desenvolve-se ao longo de 140 km; primeiro, segundo
direccdes W-E e NW-SE até a linha de costa, onde existe interrupcao do perfil, flectindo para
WNW-ESE, e terminando 10 km a Este da sondagem de Vermoil-1 (Ve-1).

As principais unidades estruturais representadas sdo, de WNW para ESE:

1) Dominio externo - Desenvolve-se a partir do inicio do actual talude continental e

mostra um aprofundamento rapido da sub-bacia externa essenciamente pos-Camadas de
Coimbra (horizonte sismico “intra-Sinemuriano”). A espessura média dos “Grés’ de Silves,
das Margas de Dagorda e das Camadas de Coimbra € constante e igual as que se encontram
sobre o horst da Berlenga. O espessamento para Oeste das unidades sobrejacentes, até o topo
do Juréssico superior, € evidente. Ndo foi marcado qualquer horizonte intermédio neste
intervalo estratigrafico. Apds o inicio do Cretécico ndo se observa qualquer actividade
tectoni ca neste sector.

A estruturacdo anterior estd exclusivamente relacionada com falhas enraizadas no
soco, paraelas ao limite ocidental do horst da Berlenga, que individualizam blocos
basculados sinteticamente as falhas. Ha indicios de falhas peliculares de baixo angulo, no
interior da sequéncia jurassica, que parecem corresponder a escorregamentos sinsedimentares
para Oeste, provavelmente associados a aceleracdo da distensdo e consegquente

aprofundamento da sub-bacia neste sentido.

2) Horst da Berlenga - Este alto fundo estrutural, que separa os dominios interno

(Bacia Lusitania s. s., como tem sido descrita neste trabalho) e externo, apresenta o topo do
soco varisco a profundidade proxima de 3000 m, o que, comparando com o seu afloramento a
superficie, indicia aprofundamento em direccéo a Norte, pelo menos desde a ilha da Berlenga.
A cobertura encontra-se indeformada e mostra importante discordancia (paraconformidade)
na base do Cretécico. O nivel evaporitico apresenta tendéncia para aumento de espessura de

Oeste para Este, ja desde o dominio externo.

3) Graben de Monte Real - A estrutura profunda apresenta diferenca notoria com a do

dominio externo; os blocos individualizados no interior do graben apresentam basculamentos

antitéticos as falhas.
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Por outro lado, verifica-se um aumento brusco da espessura dos evaporitos, a partir do
horst da Berlenga, a semelhanca do que parece verificar-se no graben de S&o Mamede (néo
figurado no perfil). Para Este, o nivel diminui de espessura até praticamente desaparecer na
proximidade do diapiro de Monte Real, permitindo “soldadura’ (welding) entre as Camadas
de Coimbrae os“Grés’ de Silves,

As Camadas de Coimbra mostram aumento progressivo de espessura desde o horst da
Berlenga até a falha da Nazaré, o mesmo se verificando com a Formacdo de Brenha, excepcéo
feita a pequena zona anticlinal na vertical da sondagem 13E-1, que inibe a sua deposicéo. Esta
pequena dobra, ligeiramente mais fechada nas Camadas de Coimbra do que nas sobrejacentes,
se retirado 0 encurvamento destas Ultimas, praticamente desaparece.

O modelo proposto por J. C. KULLBERG et al. (1997) de deposicdo onlap em
culminacdo de bloco basculado, ou a adaptacdo proposta no subcapitulo seguinte (e Anexo
A), justificam esta Situagdo, sem necessidade de invocar uma minimamente relevante
intervencdo da halocinese. A discordancia serd, pois, de ndo deposicdo. A discussao
desenvolvida para o perfil LP-1, no horst sob a sondagem Mo-1, aplica-se para justificar a
truncatura da Formagéo de Brenha pelo Cretécico inferior; o contacto é, pois, erosivo.

Apesar de alguma tendéncia de espessamento do Jurassico superior em direccdo a
falha da Nazaré, é sobretudo observavel geometria simétrica no conjunto do graben. No
entanto, ndo se adiantam interpretagdes, uma vez que sendo a base do Cretécico ravinante, a
geometria das unidades neste intervalo de tempo pode encontrar-se mascarada.

A andlise agora efectuada sobre as variagOes de espessuras, em especial da Formagao
de Brenha (onde os efeitos ravinantes das unidades sobrejacentes s8o menores e, portanto
permitem eventualmente tirar conclusdes mais seguras referentes a arquitectura dos corpos
sedimentares), sO € feita para retirar ilagBes sobre a influéncia, ou ndo, de movimentos de sal
na estruturacéo do fundo topografico da bacia, no sector figurado no perfil.

Neste perfil ndo se podem extrapolar interpretagdes para as estruturas que se sabe
configuraram a bacia, ou sgja, as unidades tectonicas extensionais definidas no subcapitulo
|.2. Ta é possivel para o perfil LP-1 uma vez que, embora tendo orientacdo geral N-S,
atravessa integralmente o graben de Monte Real, unidade tectonica estruturante da Bacia
Lusitaniana. A area central deste perfil apresenta aspecto que pode ser enganador, porque
intersecta apenas um dos bordos do graben e termina a Este na falha da Nazaré, com direccdo
subperpendicular a primeira e cinemética diferente (distensio em duas direccoes

perpendiculares) (Fig 1.27). Em conclusdo, seria necessario analisar um perfil perpendicular a
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falha da Nazaré, com desenvolvimento exclusivamente no interior do graben de Monte Real,

parainterpretar com seguran¢a o comportamento tridimensional do corpo sedimentar.

Pergy

Falha da MNazaré

J"‘II.’}mufhe:*m' de Monte Real

Fig. 1.27 - Bloco diagrama que mosira a necessidade de precaugdo ao estabelecer eventuais comparagies entre
variaghes de espessura em estruturas nido relacionadas geneticamenie. Sem o conhecimento, a trés dimensdes, das
estruturas por ele atravessadas. corre-se o risco de, ermoneamente se estabelecerem comparagoes direcias enire. por
exemplo, as espessuras da unidade sob o plano azul em D, C e B, O aumento da espessura (ragos verticais, a partir
do topo do plano aznl marcado a tracejado amarelo, visto no peril) de C para B, aié 4 falha do bordo Oesie ¢
aparente. porque pode estar relacionado, por exemplo, com eventual aprofundamento do nicleo do groben para
Noroeste ¢ ndo com a falha, A dnica valida serientre D e C. eventualmente entre De B e. forado perfil. entre B e A
Note-se, também que a estmtura marcada a tracejade vermelho. representada no perfil ¢ um falso graben. Assetasa
branco indicam distensdo bidirecional.

O diapiro de Monte Real afecta todas as unidades da cobertura representadas no perfil,
até o topo do Cretécico. A Este encontra-se compartimento limitado, na outra extremidade,
pela falha da Nazaré, onde é observavel colapso, aparentemente mais importante no Cretécico
superior, relacionado com a ascencdo do diapiro. No flanco oeste, o Cretacico inferior

apresenta encurvamento e diminuic¢ao de espessura em direccdo ao diapiro.

4) Falha da Nazaré - E uma falha profunda, normal para NW, durante a distensio

jurdssica. Verifica-se espessamento das Camadas de Coimbra e da Formacdo de Brenha, e
nada se pode concluir sobre as unidades do Juréssico superior, dada a auséncia de horizonte
de referéncia do topo, no bloco suspenso. E um dos melhores exemplos de tectonica
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distensiva thin e thick skinned da bacia. A cobertura sedimentar no compartimento elevado

encontra-se dobrada sobre o nivel de sal.

5) Sector central da bacia (Macico Calcario Estremenho) - As dobras referidas em 4)
ndo apresentam evidéncias de serem de acomodacdo a amofada de sal representada, pelo
menos durante o Jurdssico, uma vez que ndo existem variacOes de espessura nos sedimentos
deste intervalo de tempo.

Alguma discussdo, relativa a falha da Nazaré, € pertinente fazer-se aqui. A expressao
superficial da falha corresponde a cavalgamento com transporte para NNW, associado a
inversdo tectonica miocénica (RIBEIRO et al., 1990). Contudo, a expressdo sismica é de falha
normal, com abatimento do compartimento noroeste. A. RIBEIRO et al. (1996) propdem
modelo, seguido no essencia por E. RASMUSSEN et al. (1998, Fig. 13) para explicar esta
diferenca de comportamento.

Este modelo (Fig. 1.28) compreende a existéncia de dois niveis de enraizamento das
estruturas compressivas. um, mais profundo, correspondente a terminacdo setentrional de
descolamento profundo ao nivel da descontinuidade de Mohorovicic, no antepais da
Cordilheira Bética (RIBEIRO €t al., 1990); outro, superficial, descolado no nivel dos evaporitos
e “emergindo”, a Sul, nafalha de Arrife.

A.RIBEIRO €t al. (1996) interpretam de forma diferente de E. RASMUSSEN et al. (1998)
a edtrutura actual da falha da Nazaré uma vez que os segundos ndo propdem nivel de
descolamento superficial. A primeira proposta € fundamentada em duas transversais, com
verificagdo no campo, efectuadas entre as falhas de Nazaré e de Arrife (ndo figurada nos
perfis apresentados) que demonstram que grande parte da extensdo jurassica no soco se
encontra preservada, pelo gque a acomodacdo do encurtamento se efectuou principa mente na
cobertura (perfis1 e 2, Fig. 1.29).

E. RASMUSSEN et al. (1998, Fig. 13 B, estadio 4) relacionam a idade de instalacéo dos
diapiros na Bacia Lusitaniana com a inversdo tectonica miocénica; o perfil referido (ibid., Fig.
13) é um dos usados como suporte desta conclusdo, nomeadamente para o caso do diapiro de
Monte Rea. Com efeito, a falha do bordo oeste do graben é interpretada como tendo sido
afectada pela inversdo (embora menor) e a compressdo como mecanismo despoletador do
diapiro. Considerando a ja referida obliquidade dos perfis relativamente as estruturas
principais e respectivas direc¢des cinematicas (Fig. 1.27), e sabendo que:

i) a direccdo do graben e respectivas falhas principais, perpendiculares a faha de

Nazaré, sdo paraelas a direccéo de compressado miocénica,
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Fig. 1.28 - Interpretacio estrutural & evolugio tectonica da falha da Nazaré, A) Duranie a distensio mesozoica a
falha da Nazaré funcionou como falha normal inclinando para Morte, proporcionando a acumulagiio de maior
espessura de sedimemtos neste compartimento ¢, eventualmenie, favorccendo algum espessamento da unidade
evaporitica; B) Quando ocomeu  imversido no Tercidrio, a geometria herdada terd favorecido, num nivel
superficial, o desenvolvimento de cavalgamento simetrico coma falha do Amife. descolado no nivel evaporitico:
) O encurtamento verificado a superficie terd sido acomodado, por descolamento mais profundo, ao nivel do
soco, de acordo com modelo de A, RIBEIRO e af (1991 ({n RIBEIRO f al . 199%6),
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Fig1.29 - PerfisNW-SE (P1+P2) através do sector centrd da Bacia L ustaniana (para localizacéo, ver Fig. 1.7). O encurtamento esimado para a cobertura € da ordem de e=5%. De notar ainda que a inversao é do

tipo thin skinned e grande parte da extensdo no soco néo foi recuperada durante a inverséo, o que implica que a faha do Arrife condituiu bordo tectonico principa da Bacia Lustaniana (RIBEIRO et al., 1996)
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ii) a formacdo de diapiros em compressdo requer condicdes de encurtamento ou
transpressivas (JACKSON & TALBOT, 1994),
conclui-se que é improvavel a instalacéo do diapiro durante a compressao miocénica uma vez
gue, se o bordo do graben foi reactivado neste episodio tectonico, te-lo-a sido de forma

transcorrente.

C) PERFIL L-2 (LOMHOLT et al., 1996 - GEUS) (Fig. 1.30)

Corresponde a interpretacdo efectuada sobre a composicao dos perfis sismicos S84-
D3, S84-36 e UTP81-3. Inicia-se a Oeste, na plataforma, cerca de 95 km ao largo de Séo
Pedro de Muel e desenvolve-se ao longo de 130 km; primeiro, segundo direccéo NW-SE até a
linha de costa, onde existe interrupcdo do perfil, flectindo para W-E e terminando 4 km a Este
da sondagem S& Mamede-1 (SM-1).

Na porcéo do perfil correspondente a plataforma, os principais aspectos a observar sao
idénticos aos do perfil anterior, para 0 domino externo e o “horst da Berlenga’, merecendo
mencao especial o facto das espessuras média dos “Grés’ de Silves, das Margas de Dagorda e
das Camadas de Coimbra serem constantes e praticamente iguais as que se encontram sobre o
horst da Berlenga. A Unicas diferencas dignas de referéncia sdo a ocorréncia de falhas com
geometria listrica no dominio externo, que afectam a quase totalidade dos sedimentos
mesozdicos € 0 movimento sintético de ambos os compartimentos de soco limitados pelo
horst da Berlenga.

A parte oriental do perfil representa um dos sectores mais controversos no que diz
respeito a influéncia da halocinese na sedimentacdo do Jurassico médio (GUERY, 1984) e
superior (WILSON et al., 1989); a estrutura em causa €, essencialmente, o diapiro de Caldas da
Rainha, parciamente figurado no perfil. A natureza e dimensdo da estrutura oblitera a
geometria do soco, fundamental para se tirarem conclusdes definitivas sobre o modo de
implantacéo e aidade, que serdo interpretadas de forma global com os restantes diapiros.

Apesar de ndo se conhecer a geometria do soco sob o diapiro de Caldas da Rainha, a
geometria dos corpos sedimentares pouco difere de outros atras analisados, em perfis onde o
Soco e a cobertura se encontram integralmente figurados. Neste perfil, a Formag&o de Brenha
apresenta genericamente uma cunha em direccdo a Oeste, e a base do Jurassico superior
(Formagdes de Cabagos? e de Montejunto) outra, em direccdo a Este (Fig. 1.31). No primeiro
caso verifica-se que a bacia, neste sector, funcionou como half-graben limitado a Este pelo

alinhamento de Rio Maior-Porto de M6s-Reguengo do Fetal, apartir do qual a espessurada
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Fig. 131 - Secglio sismca no bordo este do diapiro de Caldas da Ramha, que mostra o espessamento da
Formaglo de Brenha em direcglio a Este ¢ das unidades inferores do Jurdssico superior (Formaghes de
Cabacos? e Montegjunto) em direcgdo ao diapiro (seg, E. RASMUSSEN er af, 1998), As cores dos horizontes
sismicos sio as utilizadas na figura 1.25,

Formag&o de Brenha diminui bruscamente de 2100 m para 1200 m (3). Para 0 segundo caso,
onde este alinhamento ndo ter4 sido relevante durante a sedimentacdo (discussdo que se
segue), 0 espessamento a Oeste pode ser explicado através dos modelos propostos neste
trabalho e por J. KULLBERG €t al. (1997).

Quanto ao diapiro de Rio Maior-Porto de Mds € inequivoco que trunca tardiamente a
série sedimentar até o topo da Formac&o de Brenha, onde se observa continuidade no aumento
de espessura até a falha de Rio Maior-Porto de Més.

O prolongamento desta falha para a do Reguengo do Fetal é agui interpretado como
correspondendo a mesma falha, deslocada por zona de transferéncia de movimento,
correspondente a falha de Mira-Minde. Outra hip6tese € de se encontrar deslocada por esta
ultima, como desligamento direito associado a compressao miocénica. Por exclusdo de partes,
parece-nos mais provavel a primeira solucéo, umavez que (Fig. 1.18):

i) ndo existem evidéncias de deslocamento idéntico, a superficie, na falha de Rio
Maior-Porto de Mos;

il) se se tratar de desligamento direito, a estrutura de pull-apart em troco da falha de
MiraMinde (na regido de Alvados) teria de ser transpressivo, quando exibe geometria

transtensiva.

() = 720 m na sondagem SM-1, até o interior do Bajociano, mais 490 m para o Batoniano e Caloviano (C.
Ruget-Perrot, 1961).
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A complexidade das falhas presentes na regido torna a interpretacéo sobre a evolucéo
tectono-sedimentar regional algo dificil. No entanto, a andlise da carta geoldgica a escala
1/50000 (folha n® 27-A), ainformagdo coligida na bibliografia, 0 conhecimento de campo e a
leiturada figura 1.32, permitem afirmar com seguranca que:

i) os compartimentos envolventes da falha de Reguengo do Fetal localizam-se dentro
dos limites do graben soco de S& Mamede, que apresenta, tal como 0 seu prolongamento
para Noroeste, espessuras muito elevadas e constantes;

ii) aformacdo da falha de Reguengo do Feta € posterior a do graben de Sdo Mamede
e ndo foi invertida pela inversdo miocénica;

iii) a faha de Reguengo do Fetal, perpendicular a de MiraMinde, separa, na
Formag&o de Brenha, dois compartimentos com espessuras muito diferentes: 2100 m no bloco
suspenso a Oeste e 1200 m no bloco de apoio a Este;

iv) a espessura do Jurassico superior, num e noutro lado da faha, ndo é
substancialmente diferente;

Falba'diapire de
Rio Maior-Porto de Mds Falha de Reguengo

Porto de Mos —_ 4 doFetal

T,

Profundidade l
(km) ‘r“v e

L

0

4 |
. % 23 — II
v Falha de Minde e
Inapiro de (hords W do graben Tl
Coldus dn Rainha de 8, Mamede)
0 4 km
1 | 1 |

Fig 1.32 - Bloco diggrama ilustrando as relagbes geométricas tridimensionais entre as principais falhas presentes na
regidio de Porlo de Mos, Desenho efectuado a partir de interpretacio de perfil sismico (Rassussen efal, 1996) eda
folha 27-A da Carta Geoldgica de Portugal 4 escala 1/50000 .
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V) esta falha apresenta no soco rejeito da ordem de 500 m e na cobertura 2000 m (no
horizonte de referéncia da base da Formagdo de Brenha, admitindo igual espessura das
Camadas de Coimbra nos dois lados da falha);

vi) na base da unidade cretécica verifica-se actualmente rejeito normal para Oeste da
ordem de 200 m (cotas de 400 £ 25 m na regido de SGo Mamede e de 200 + 25 m na de
Reguengo do Fetal);

vii) 0 “Bélasian0” s.s. deposita-se concomitantemente com arrasamento da superficie
topogréfica pré-existente;

viii) ndo ocorreu diapirismo durante a deposicdo da Formacéo de Brenhg;

Poder-se-3, entéo, afirmar que:

1) A Formagao de Brenha depositou-se condicionada pela falha de Reguengo do Fetal,
falha esta que afectou 0 soco e a cobertura (thin e thick skinned); desta forma, no fina do
Juréssico médio, o rejeito vertical, no soco, deveria ser da ordem de 900 m.

2) A diferenca de espessura dos evaporitos nos dois compartimentos da falha de
Reguengo do Fetal so pode ser explicada pela mobilizacdo associada a instalagdo do diapiro.

3) Como actuamente o rejeito € de 500 m, teve de recuperar cerca de 400 m como
falha inversa. Uma vez que ndo existem evidéncias de variagdes substanciais de espessura do
Cretacico de um e de outro lado da falha, admite-se que, ater havido alguma recuperacéo pos-
cretacica, de que ndo existem provas de campo (nomeadamente estrias inversas no plano de
falha, enquanto que estrias indicando movimento norma sdo frequentes), a principal
recuperacdo do soco tem de situar-se, estratigraficamente, depois da Formacdo de Brenha

(Jurdssico médio terminal) e antes do “Belasiano” s.s. (intra-Aptiano).

D) PERFISL-3 e L-3 SE Ext. (LOMHOLT €t al., 1996 - GEUS) (Fig. |.33A-B)

Os dois perfis, paraelos, apresentam genericamente as mesmas unidades estruturais e
litostratigraficas, e a sua discussdo conjunta permitirA mais facilmente estabelecer
comparagoes entre eles.

O perfil L-3 corresponde a interpretacéo efectuada sobre a composicdo dos perfis S84-
48, AR-16 e AR18-81, com orientacdo média W-E. Tem inicio na plataforma, € interrompido
na proximidade da costa e atravessa as sub-bacias de Turcifal a Oeste e de Arruda a Este,
separadas pelo diapiro de Matacaes (em profundidade) e pela sub-bacia cretécica de Runa a
ele associada. O perfil termina a Este no sistema de falhas en échelon do vale inferior do Tejo,
no bordo este da Bacia Lusitaniana, a seguir designada por falha de Vila Franca de Xira. Este

altimo trogo do perfil é paralelo e muito proximo da falha de Torres Vedras-Montejunto.
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PERFIL L-3
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Fig. 1.33 - Interpretacfesefectuadasapartir de perfissismicosdereflexdo,comlocalizacdodeunidadestectonicasdaBacial usitaniana(T=Terciério).Paral ocalizacdodosperfis,verFig.l.7.
(Seg. S.LOMHOLT etal.,1996)
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O perfil L-3 SE Ext. (extensdo), a Sul do anterior, dista deste cerca de 12 km e tem
inicio a Oeste nas proximidades de Torres Vedras, terminando também no bordo da bacia,
com orientacdo gera W-E.

O perfil L-3 mostra, na plataforma, estilo tecténico caracterizado por:

i) falhas paralelas, a inclinarem para Oeste;

i) compartimentagdo em blocos de dimensdo muito uniforme, da ordem de 2 km de
largura;

iii) auséncia de movimentagdo de sal.

Estes aspectos sdo completamente distintos dos observaveis no interior da bacia e sdo
semel hantes aos observados noutros perfis para o dominio externo. Se assim for, o horst da
Berlenga dificilmente tera expressdo (pelo menos actual) nesta area (cf. Fig. 1.3), a menos que
se encontre muito proximo da linha de costa, com orientacdo diferente da existente a Norte da
falha de Nazaré, ou que tenha sofrido deslocamento horizontal a partir desta falha.

Pelo menos no sector central da bacia, durante o Juréssico superior, € inequivoca a
presenca de relevo estrutural na margem. Na parte mais setentrional deste sector os acarreios
detriticos com clastos do soco sdo importantes (vide p. ex.. GUERY, 1984; QUESNE, 1989;
WILSON et al., 1989), bem como, na meridional, no sector de Sintra-Cascais, fluxos detriticos
carbonatados provenientes de Oeste (ELLIS, 1984). No Gargasiano-Turoniano voltam a ser
referenciadas unidades detriticas com direcgdes de corrente de ocidente para oriente (REY,
1972, 1979; BERTHOU et al., in RIBEIRO et al., 1979), desde Torres Vedras até Cascais.

Na parte comum dos perfis (em termos estruturais, litostratigréficos e de localizagéo)
alguns aspectos ha a real car:

i) O soco apresenta geometria semelhante nas porgdes interpretadas; sob o diapiro de
Matacaes, por razdes conhecidas, ndo se apresenta figurado. Como a Formagdo de Montejunto
apresenta forte espessamento a Oeste da estrutura diapirica, assumindo o modelo agora
proposto, é de considerar a existéncia de graben sob a zona espessada (Fig. 1.34).

i) No primeiro perfil, o diapiro ndo provoca mudanca de espessura das unidades que
afecta, truncando tardiamente todas as unidades litostratigréficas figuradas. A “soldadura’
(weld) verificado a Oeste do diapiro esta-lhe intimamente associado, verificando-se que a
maior parte do material evaporitico migrado teve proveniéncia deste sector. O facto de se
situar no bordo de um graben pode ter favorecido esta situacdo, a semelhanca daquilo que se

observa em varios sectores de perfis anteriormente analisados.
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—™ F. de Montejumio

F, de Brenha
Camadas de Coimbra
Margas de Dagorda

"Cirds™ de Bilves

Roco varisco

Fig. 1.34 - Represeniacio esquemdatica do engquadramento ectonp-sedimentar aquando da deposiciio da
Formagio de Abadia. Sugere-se a existéncia de graben onde a Formagio de Brenha se terd adaptado doctilmente
a depressio estrstural, de forma a originar uma maior subsidéncia compensada pela  deposigio da Formagio
deMontgjunto, em andap, no lado Oeste (setas horzontais),

iii) Quanto a Formagdo de Brenha, € observavel, em ambos os perfis, aumento
progressivo de espessura em direccdo a Este, ou sgja, o bordo da bacia; 0 aumento € maior no
perfil a Norte. Neste, a Formagdo de Brenha encontra-se flexurada para o interior da bacia na
parte ocidental; outra flexura simétrica desta, observa-se no limite este da bacia, no perfil L-3
SE ext.. Esta dupla flexura, que se inicia no Jurassico superior, propicia a formacéo de espaco
de acomodagéo para a unidade sobrejacente, a Formagdo de Montejunto.

iv) A Formagéo de Montgunto deposita-se no lado oeste contra relevo da unidade
anterior, em depressdo formada concomitante a deposicdo; € mais espessa no interior do
graben considerado, localizado na sub-bacia de Turcifal e reduz progressivamente de
espessura até desaparecer completamente antes de atingir a falha de Vila Franca de Xira, na
sub-bacia de Arruda. No perfil sul esta configuragdo apresenta caracteristicas diferentes,
guanto a geometria, mas idénticas quanto a individualizagdo de duas sub-bacias. Ambas
apresentam geometria em cunha, claramente associadas a dois half-grabens limitados por
falhas submeridianas:

- a primeira, a falha de Runa, que separa as duas sub-bacias, com rejeito superior a
1500 m no soco, que se propaga para a cobertura sedimentar com igual rejeito na base da
Formacéo de Montegunto; os rejeitos idénticos apontam para que a falha sgja * neo-formada’;

- a segunda, que se encontra na proximidade do bordo da bacia, pertence ao sistema
complexo de ligacdo entre as falhas de Setubal-Pinhal Novo e de Arrife.

A primeira falha ndo rejeita nem influencia a geometria das formacOes sobrejacentes
(Abadia e Lourinhd), pelo que, do ponto de vista estritamente tectonico, as duas sub-bacias
apenas tém existéncia individualizada até o final do Oxfordiano.
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v) Comparando a geometria proposta para a falha de Runa, tudo aponta para que tenha
um tip point préximo da falha de Torres Vedras-Montgjunto (cf. Fig. 1.3) e aumente
progressivamente de rejeito para Sul, a nivel do soco., Enquanto o regeito ndo € muito
elevado, as unidades da cobertura acomodam-no por flex&o; onde atinge grandes dimensdes a
ruptura propaga-se para os sedimentos da cobertura. Outras duas hipéteses, igualmente
vélidas, podem ser colocadas. diferenca de espessura nas Margas de Dagorda (maior
espessura a Norte) e/ou diferenca de taxa de deslocamento (maior a Sul do que a Norte).

vi) A Formagdo de Abadia apresenta geometria genericamente simples, aparentemente
em graben, entre os bordos este e oeste da Bacia L usitaniana. O movimento no bordo oriental
terd ssido mesmo assm mais importante, uma vez que a formacgéo apresenta tendéncia geral
para espessamento nesta direcgdo. No pormenor, contudo, apesar de n&o se encontrar figurado
0 bordo oeste, regista-se espessamento andmalo desta formagdo, demonstrado na sondagem
Arruda-1; aqui foram perfurados mais de 2100 m na Formagdo de Abadia. C. MONTENAT et
al. (1988) e R. LEINFELDER & R. WILSON (1989) propdem modelos distintos para justificar
este grande aumento local da espessura. Partindo da parte meridional do perfil sismico AR9-
80 (Fig. 1.35A), os primeiros autores consideram que se trata de um leque submarino
profundo que ravina as unidades subjacentes até a Formacdo de Brenha, baseados na
geometria distinta dos reflectores na base do intervalo estratigréfico em causa (Fig. 1.35B). Os
segundos autores interpretam-no como uma zona afectada por falha antitética relacionada com
a faha do bordo, baseados na geometria amalgamada dos reflectores localizados sob a
Formacéo de Abadia (Fig. 1.35C).

Os argumentos geométricos relacionados com o perfil sismico parecem véalidos em
ambos os trabalhos. Contudo, a proposta dos segundos autores, que inclui geometria em
flower structure, ndo é convincente por véarias razoes.

i) ndo se compreende como € que este tipo de falha, que implica contexto cinemético
transcorrente, pode ser considerada como antitética a do bordo, que é distensiva;

ii) ageometriada flower structure proposta € transpressiva, nem sequer transtensiva;

iii) a geometria sobre a estrutura nd € compativel com a anomalia observada nos
horizontes.

A objeccéo que se coloca em relacéo a0 modelo de C. MONTENAT et al. (1988) é ade
ndo se compreender como é que um sistema profundo de leques aluviais ravina cerca de
metade da cobertura sedimentar anterior, porque se se trata de um loca estruturalmente
deprimido (o interior da bacia):

a) a erosdo, antes da deposi¢cdo, ndo parece provavel;
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b) ndo se compreende para onde se terdo deslocado, e depositado, os materiais
retirados ao fundo.

Partindo dos mesmos constrangi mentos rel ativamente aos horizontes no perfil sismico,
propde-se interpretacéo diversa (Fig. 1.35D).

Os reflectores considerados por C. MONTENAT et al. (1988) como amalgamados, e
descontinuos (hummocky) segundo R. LEINFELDER & R. WILSON (1989), consideram-se como
resultantes de escorregamentos graviticos (megaslumps), com olistélitos e colapsos
sinsedimentares; alias, 0s primeiros autores referem que estes escorregamentos séo frequentes
no Oxfordiano-Kimmeridgiano, sendo gerados ap06s selagem de paleoescarpas de falhas do
Dogger, ou sgja, concomitantes da deposicdo da Formacdo de Montgjunto. Quanto ao leque
aluvia profundo, localizado na metade inferior da Formagdo de Abadia, interpreta-se como
tendo eixo subperpendicular ao perfil, e sendo proveniente de rampa de ligagcéo (relay ramp)
situada a Nordeste (vide modelo na figura 1.9B). Lateralmente, a formacdo passa aos nivels

caracteristicos, mais distais.

|.6 —Diapirismo

1.6.1 — CONCEITOS E MODELOS

J. WARREN (1999) define diapiro salino como estrutura salina com contactos
discordantes com os sedimentos encaixantes. Considera que o termo “tectonica salina’ (salt
tectonics) abrange as nocBes de fluéncia de sal, os movimentos de sal transestratais e a
formagdo de ailmofadas de sal e de diapiros. Reserva o termo “halocinese”, como restri¢éo do
termo anterior, para movimentos de sal produzidos por libertacdo de energia potencial
gravitica, sem intervencdo significativa de forgas tectonicas orientadas.

Os diapiros ndo tém necessariamente de ser compostos por sa (halite, gesso ou outros
sais evaporiticos); podem ser compostos por argila, serpentinito ou outros materiais menos
densos que os da cobertura.

A maioria das provincias estruturais salinas encontram-se em margens continentais
associadas a processos de rifting; a distensdo, acumulacdo de sedimentos e subida das linhas

geotérmicas nas fases precoces, favorecem o diapirismo.



Os primeiros estudos de diapirismo remontam ao seculo XI1X e, desde entdo, varios
modelos sobre a sua génese e evolucdo tém sido criados e abandonados. Nas décadas
precedentes aos anos 90 (“aerafluida’ segundo JACKSON, 1995) prevaleceram os modelos de
instabilidade de Rayleigh-Taylor, dominados pelos contrastes de densidade e de viscosidade
entre o nivel de sal e a cobertura. Na Ultima década (“era frégil”, segundo 0 mesmo autor)
assistiu-se a um aumento substancial de publicagbes sobre a matéria e, com ele, o
reconhecimento de dois mecanismos principais despoletadores do movimento do sa: a
distensdo e a carga diferencial de sedimentos depositados em prismas progradantes de
plataforma

Para M. JACKSON et al. (1994a), em regime distensivo, 0 sal pode “perfurar” a
cobertura segundo trés model os (Fig. 1.36):

i) Reactivo — o diapiro forma-se por reaccdo, ocupando o espaco criado por falhas
extensionais na cobertura. A distensgo reflecte tipicamente 0s processos tectonicos regionais,
pelo que ndo é provocada pelo diapiro. A ascencdo de sal, neste caso, pode iniciar-se
independentemente da espessura, litologia e densidade da cobertura (VENDEVILLE &
JACKSON, 19923).

I'.il.”'lil.!ﬂ L'Zil_'il.ll"l"li!l.l.il?\ (iEH]
corredor alundado
Extensio |\_'§_'_'il.|11:|| H] I'I'ﬂ‘(' ] ] 1"' “:l
P/C baixo
A extensiio cria
Flexura CHEpagD
Datum
regional
ACTIVO
2ol g £
Falhas radinis S .d]ll‘
ou suhe O dhaparo ena
paralelas CEPEGD
Datum
reghonal
PASSIVO
/Y alto
Mo existem
problemas de espago
Datam__|
regional
P, C e V referem-3e % tensdes devidas & pressiio exercida pelo sal (P,
A resisténcia 1..rilt'j.| da cobertura -;lf'] @ & viscosidade do sal [T:

Fig. L.36 « Trés modelos de perfuoragio de diapiros (3 prefo) ¢ estruturas associadas, O dainm regional corresponds &
base original do nivel emzenio superior {seg. M. Jacksos er ol 1994a)
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ii) Activo — o diapiro forga a sua ascencao, “obrigando” a cobertura a abrir espaco para
a sua ascencdo, empurrando-a e afastando-a. Segundo J. WARREN (1999), este estilo de
intrusdo forcada so é possivel se a cobertura sobrejacente for pouco espessa e a pressao do sal
exceder a sua resisténcia fragil. Para que esta situacdo ocorra, M. JACKSON et al. (1994b)
afirmam que a espessura da cobertura ndo devera exceder 20% da espessura total da unidade
evaporitica; no entanto, um diapiro uma vez iniciado desta forma, perfurara todos as unidades
sedimentares que o venham a recubrir (ibid.);

iii) Passivo — ocorre quando um diapiro emerge e flui a superficie. Neste caso, a
medida que o tronco do diapiro se eleva, os sedimentos adjacentes e o nivel de origem entram
em subsidéncia. A superficie, o diapiro forma uma elevacdo topogréfica onde, no topo, se
formam finas camada de sedimentos (cap rock), sujeitas a erosdo e acumulagdo na sua
periferia

Estes trés processos de formacdo de diapiros podem combinar-se em sequéncia
evolutiva.

Quanto ao diapirismo por carga diferencial, € gerado pela carga lateral provocada pela
progradacd@o de espessos prismas sedimentares sobre niveis de sal. Desde D. WORRAL & S.
SNELSON (1989) este modelo comegou a ser considerado como fundamental nos movimentos
de sal no Golfo do México. Em modelos experimentais desenvolvidos por H. GE et al. (1997)
foi demonstrada a importancia deste mecanismo como precursor da formacéo de [aminas de
sal aoctone. Este modelo foi desenvolvido sob condicdes isentas de extensdo ou contracgao.

O diapirismo em regime tecténico compressivo encontra-se menos documentado na
bibliografia mesmo a nivel de modelos analégicos. Segundo M. JACKSON & C. TALBOT
(1994) a tectdnica salina em contrac¢do requer que a tensdo minima principal ou aintermédia
tenham de ser verticais, criando, respectivamente, condicdes de encurtamento ou
transpressivas.

Podem exigtir trés enquadramentos estruturais diferentes, passiveis de gerar diapiros
em regime predominantemente compressivo (LETOUZEY et al., 1995) (Fig. 1.37):

i) sistemas de escorregamento gravitico sob encurtamento na respectiva frente (p. ex.:
Golfo do México) (Fig. 1.37A);

ii) orogenos com deformacdo pelicular no antepais (p. ex.. Jura Europeu e Zagros)
(Fig. 1.37B);

iii) bacias invertidas com envolvimento de soco (WARREN, 1999, cita exemplos nas

bacia pérmicas do Mar do Norte) (Fig. 1.37C).
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encurtamento por escorregamento g1'£l‘~'“'if&'l

COMPressan —

deformaciio pelicular

C.

Fig. [. 37 - Tectonica salina em regime compressivo. A) Hscorregamento gravitico em talude

continental, sem envolvimento de soco, que produz empilhamento de blocos na frente do

talude. O nivel de descolamento ¢ o do sal. B) Deformagiio pelicular (ghin skinned) na frente de

origeno, envolvendo descolamentos no nivel de sall ©) Baea mitra-cratdmcea mnverhda. O

meeeamsme wictador ¢ a contracgio regional, perpendicular ou obligqua a grabens pré-existentes

(LETOUZEY et af., 1993).

Segundo J. LETOUZEY et al. (1995) a inversdo de grabens é frequente em bacias
intracratonicas. Sob encurtamento regional, perpendicular ou obliquo as estruturas anteriores,
ainversdo forca a subida dos compartimentos anteriormente deprimidos (Fig. 1.38). Nos casos
em que a tensdo maxima principal é perpendicular as antigas estruturas distensivas
representadas por falhas normais de elevado angulo, a maior parte da inversdo € acomodada
por dobramento e ndo por reactivacdo das falhas pré-existentes. Podem formar-se, assim,
cavalgamentos de baixo angulo; estes encontram-se enraizados em nivel de descolamento
originado no topo do bloco de soco que esta a sofrer levantamento, podendo desta forma
decepar os anteriores planos de falha. Nos casos em que a compressao € obliqua as fahas
normais anteriores, estas serdo reactivadas com componente de desligamento; para além das
estruturas atras descritas, podem ainda formar-se falhas en échelon, sintéticas as antigas falhas
normais do soco.

Em modelos experimentais, 0 nivel viscoso analégico de sal ndo rompe as cristas dos
anticlinais (VENDEVILLE & JACKSON, 1992b); ele permanece em contacto estratigréfico
normal, e apenas se verifica espessamento do nucleo do anticlinal, ou injeccdo nos planos de
cavalgamento. Esta observacdo ja foi verificada em casos reais, como o das “ Salt Ranges’ do
Paquistdo (BAKER et al., 1988). Daqui se conclui que, em regime compressivo, 0 sal tem
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extrema dificuldade em perfurar coberturas espessas e com comportamento fragil (WARREN,
1999).

O aumento da temperatura provocada por exemplo, pelo gradiente geotérmico, pode
ter efeitos importantes no diapirismo (WARREN, 1999). A uma profundidade de 5 km, com
gradiente geotérmico norma de 30°C/km, a halite expande 2% e contrai 0,5% devido a
pressdo. Desta forma, uma camada de sal torna-se ligeiramente menos densa, 0 que aumenta o
gradiente inverso de densidades. Este mecanismo pode ser também precursor (triggering
mechanism) do diapirismo, como o demonstrou J. TALBOT (1978) em rifts preenchidos por
sal, caracterizados por temperaturas elevadas proximo da superficie e elevados gradientes
geotérmicos.

Estadio |

Estadio 2

A.

Estadio 1 s e

Estadio 2 ‘
B.

Estadin 1 — —

Estadio 2

-

C.

Fig. 138 - A evoluglo estrutural de um graben de soco mvertido estd dependente das estruturas preé-
existentes no graben (nivel evaporibico a cinzento). A) Nos nivers homogéneos desenvolvem-se dobras e
short-cut faults. Os eixos das dobras sfo perpendiculares d compressfio. B) As dobras e cavalgamentos
desenvolvem-se a partir de estruturas pré-existentes no nivel evaporitico, ©) A localizagio das dobras e ca-
valgamentos esta dependente da reactivagio das falhas do soco (adapt. de J. LETOUZEY et al., 1993)
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[.6.2 - DIAPIROS SALINOS NA BACIA LUSITANIANA

Na Bacia Lusitaniana inimeros diapiros afloram a superficie; a maioria, e 0os de maior
dimensdo, localizam-se a Norte da falha de Torres Vedras-Montegjunto, ao longo das direcgcoes
NNE-SSW, a Sul e a Norte da falha da Nazaré, e NNW-SSE a NW-SE, a Norte desta falha
(Fig. 1.39).
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Fig. 1.39 - Localizacio de diapiros na Bacia Lusitaniana (a preto) ¢ ontras estruturas da Bacia Lusitiniang, Estiio
também assinaladas as localizacoes do macico igneo de Sintra e do Complexo Vulefinico de Lishboa,

B - diapiro de Bollos, CR - diapiro de Caldas da Rainha; CSBV - cavalgamenio da Scra da Boa Viagem; FN -
falha da Nararé, FS-PN - falha de Setibal-Pinhal Novo; FTV - falha de Torres Viedras: L - diapiro de Leiria; M -
diapiro de Matacies: MR - diapiro de Monte Real; Mt - pep-up de Montgjunto; PM-RM - diapiro de Porto de
Mos-Rio Maor; PN - diapiro de Pinhal Novo, 8 - diapim de Soure; SC - digpiro de Santa Croz: SPM - diapiro de
5. Pedro de Muel; ¥ - diapiro do Vimeiro. (Jr RIBEIRO el al., 1996).
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A unidade responsavel pelo diapirismo € a de Margas de Dagorda, compostas genericamente
por argilas evaporiticas, que apresentam por vezes grandes espessuras de halite macica (p. ex:
sondagem de S&o Mamede-1 e diapiros de Monte Real e Rio Maior onde, nos ultimos casos, 0
sal é extraido em profundidade com fins econdmicos). O gesso é também um componente
importante das Margas de Dagorda de tal forma que &, ou foi, explorado economicamente (p.
ex: Soure e Sesimbra).

Varias destas estruturas encontram-se interpretadas em perfis sismicos de reflexéo,
gue foram, nalguns casos, figurados no subcapitulo anterior.

Apresenta-se seguidamente breve descricdo, de Norte para Sul, do enguadramento
geoldgico local de varios diapiros reconhecidos na Bacia Lusitaniana, a larga maioria

aflorantes.

A) DIAPIRO DE SOURE

As Margas de Dagorda afloram a superficie, congtituindo o nucleo de estrutura
anticlinal, alongada segundo ENE-WSW. A recobrir parcialmente o nicleo encontram-se 0s
Arenitos de Carrascal (equivalentes aos ” Grés do Belasiano” de CHOFFAT, 1900, in ROCHA et
al., 1981) que, nos flancos da dobra ndo perfurada pelos evaporitos, a Este, apresentam
discordancia angular notavel com o Jurassico médio.

No limite do nlcleo diapirico com o encaixante, e no Liasico do encaixante, afloram
filGes doleriticos (Fig. 1.40B). A datacdo obtida por M. Ferreira& C. Macedo (1983) de 165 +
3 M.a. é questionada pelos autores do trabalho, uma vez que o fildo se encontra muito
alterado. O elevado estado de ateracdo do referido corpo igneo € jaindicado por R. ROCHA et
al. (1981) que referem encontrar-se quase totalmente reduzido a um solo; esta observacéo é
confirmada por L. MARTINS (1991) e L. PINHEIRO et al (1996) que pbem em causa a idade
obtida.

Observando o enquadramento regional a outra escala (1/500 000) (Fig. 1.40A),
verifica-se que o diapiro se encontra limitado a Oeste pelo alinhamento de uma falha, sistema
de falhas, ou alinhamento estrutural, com orientacdo NW-SE e comprimento de 35 a 40 km.
Esta falha tem a extremidade sudeste (tip point) localizada no Rio Nabdo e apresenta
continuidade cartogréfica até a regido de Sico, a partir da qual se encontra recoberta por
depdsitos terciarios; ela volta a aflorar a Sul da povoacdo de Soure, afectando as unidades
mesozoicas, seguindo-se-lhe um alinhamento bem marcado das camadas do Cretécico. O
principal facto para o qual se chama a atencdo € o de, a Este desta faha/sistema de

falhas/alinhamento, ndo se encontrarem afloramentos de Juréssico superior, poiso Cretacico
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Fig. L4t - A) Enquadramento regional do diapiro de Soure; de notar a auséncia de afloramentos do Jurassico
superior a Este do alinhamento marcado a ponteado. B) Pormenor da cartografia da drea do diapiro, onde se
salienta o recobrimenio do micleo por unidades do Cretacico ¢ o prolongamenio da estrutara em anticlingl. para
Este, néo inteimmente perfurado pelo diapiro. A discordineia do Creticico € agui. também evidente {diferenga
de inclinagdes no flanco sul. Reprodugdo parcial das Cartas Geologicas A escala 17500000 (A)e 1/50000 ().
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assenta sempre sobre unidades mais antigas (Dogger, Lidsico, Triasico, soco), normamente
em discordancia angular.

Outro aspecto que importa reter é o de, para Oeste deste ainhamento e a Norte da
falha da Nazaré, as unidades do Jurassico superior, em especia os Arenitos de Boa Viagem
(RocHA et al., 1981 = “Grés’ Superiores), para aém de “assentarem em discordancia
estratigréfica sobre os terrenos subjacentes’, apresentam aumento de espessura, mais ou

menos progressivo, até atingirem méaximo aflorante na regido do Cabo Mondego.

B) DIAPIRO DE MONTE REAL

A superficie, as Margas de Dagorda afloram descontinuamente e com &reas
relativamente reduzidas, devido a cobertura por depdsitos recentes, pliocénicos e quaternarios.
Como as suas espessuras sd0 reduzidas, possibilitam a cartografia de retalhos da unidade
evaporitica ao longo de uma faixa com orientacdo NNE-SSW, desenvolvida a Norte de Leiria
e da falha da Nazaré. Este diapiro encontra-se sobre o graben de soco atrés designado com o
MesSmMo nome.

A Norte de Monte Real encontram-se afloramentos do Cretacico que, por comparacao
com os descritos no diapiro de Soure, poderdo ser dos atribuidos ao “Belasiano” s.s.; tal como
em Soure, estes afloramentos parecem encontrar-se assentes sobre as Margas de Dagorda. Os
afloramentos que expdem 0 contacto dos evaporitos com o encaixante mostram, segundo a
cartografia (folhas 23-A e 23-C da Carta Geol6gica de Portugal & escala 1/50 000), contacto
por falha. Naregido do Souto da Carpalhosa a falha contacta com os referidos grés.

Também como em Soure, afloram corpos igneos de composicdo doleritica ou
gabrdica, genericamente considerados por M. Ferreira e C. Macedo como domas ou

criptodomas.

C) DIAPIRO DE S. PEDRO DE MUEL

Tal como o diapiro de Monte Real encontra-se genericamente coberto por sedimentos
recentes. Apresenta-se alongado segundo direccdo NNE-SSW e, junto a costa, cerca de 1,5
km a Sul da Praia de Nossa Senhora da Vitdria, a mesma unidade do Cretécico parece ter um
contacto do tipo referido nos diapiros anteriores. Apesar da extensa cobertura plio-quaternaria
afloram alguns fildes de doleritos e andesitos (ZBY SZEWSKI & ASSUNCAO, 1965a).

Trabalho recente (RIBEIRO & CABRAL, 1998) descreve estruturas de deformacéo
contemporaneas dos sedimentos plio-quaternarios, resultantes da acomodacdo, em regime

transpressivo, de compressao com direccdo NNW-SSE a NW-SE.
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D) DIAPIRO DE LEIRIA

E uma estrutura alongada segundo direccdo NE-SW, paraela a falha da Nazaré, e
desenvolvida no bloco meridional. A cartografia mostra contacto por falha com todas as
unidades encaixantes (Dogger, Mam e Cretacico inferior, equivalente do citado para os
diapiros descritos anteriormente). Segundo C. TEIXEIRA & G. ZBYSZEWSKI (1968), “o
Portlandiano é transgressivo no flanco oriental do diapiro de Leiria, assentando directamente
sobre o Lusitaniano, sem interposicdo do Pteroceriano”. O “Portlandiano” e o “Pteroceriano”
s80 genericamente equivalentes, respectivamente das Formagdes de Lourinha e Alcobaca,
aqui utilizadas.

Centrada em torno de Pousos encontra-se uma cuvete subcircular, cujas idades vao
desde o Cretacico até o Pliocénico. A sucessdo litostratigrafica, mais ou menos continua, €
genericamente concordante, com excepcao de ligeira discordancia a partir do Miocénico.

Existem varios files de doleritos cartografados, na maioria, no interior do diapiro;
existem, contudo, outros, na sua proximidade, que intersectam as camadas da Formacdo de

Alcobaca e do “Belasiano” s.s., ndo se observando em nenhuma outra unidade posterior.

E) DIAPIRO DE CALDAS DA RAINHA

E o maior diapiro aflorante na orla ocidental portuguesa, com largura média de 5 km e
comprimento de 45 km segundo a direccdo NNE-SSW. Ta como outros diapiros, apresenta
cobertura plio-quaternéria no interior, gue se encontra localmente cavalgada junto dos bordos.

Tem sido objecto de varios estudos aprofundados, nomeadamente os de G.
ZBYSZEWSKI (1959), F. GUERY (1984) e J. CANEROT et al. (1995), onde tem sido
particularmente discutida a idade da sua formacdo. E apontado por inimeros autores
(MONTENAT et al., 1988; WILSON et al.,1989; PINHEIRO et al., 1996) como uma das principais
estruturas halocinéticas responsavel pela subsidéncia de importante sector da bacia (sub-bacia
de Bombarral) durante o Juréssico superior.

Para F. GUERY (1984), na Columbeira (Sul de Obidos) o contacto do Kimmeridgiano
cartografado no bordo sul do diapiro seria feito em paraconformidade (”accordance
stratigraphique’) com as Margas de Dagorda. A interpretacéo agora dada a este limite é
diferente; com efeito, trata-se de contacto estratigrafico continuo, e a passagem para a unidade
kimmeridgiana, datada e cartografada no topo do relevo, é feita por falha. Esta interpretacéo €
também corroborada por E. Rasmussen (GEUS, informacdo oral), com a datacdo de
Sinemuriano de palinomorfos identificados nos carbonatos imediatamente sobrejacentes ao

contacto descrito por F. Guéry.
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Em trabalho sobre a estrutura de Serra de El-Rei, J. C. KULLBERG €t al. (1997)
sugerem gue, tanto o estilo tecténico como a idade dos movimentos de sal, sdo idénticos para
todas as estruturas diapiricas localizadas ao longo da faha de Cadas da Rainha (Caldas da
Rainha, Bolhos, Vimeiro e Santa Cruz).

Ao descrever o contexto geodindmico que engquadra a deposicdo das Camadas de
Alcobaca (Kimmeridgiano) junto ao actual bordo este do diapiro de Cadas da Rainha, B.
MARQUES et al. (1992) excluem a hip6tese desta unidade se encontrar associada a formagéo
do mesmo; apresentam argumentos gque apontam a interaccao tectono-eustatica para justificar
0 aumento da sedimentacdo argilo-margosa.

No extremo nordeste deste diapiro, e a Sul do anticlinal de Maceira (estrutura diapirica
nao aflorante, na continuidade do diapiro de Leiria), aflora depressdo mais ou menos centrada
em Alpedriz, que apresenta geometria idéntica a de Pousos e possui as mesmas unidades
litostratigraficas.

Ta como noutros diapiros, encontra-se grande quantidade de corpos igneos, sobretudo
no interior; o bordo apresenta importante intrusdo, o fildo de Gaeiras, com extensdo
aproximada de 6 km, ao longo da direccdo WNW-ESE, perpendicular ao aongamento
principal do diapiro; este fildo corta os “Grés’ Superiores.

G. ZBYszEwsKI & M. ANDRADE (1957) ao efectuarem trabalho sobre as ocorréncias
diversificadas de rochas igneas no vale tifénico de Caldas da Rainha, para aém de concluirem
que se trata de formagBes “consanguineas’ cuja diversidade se deve a fendmenos de

assimilacéo, atribuem a estas rochas idade Cretécico inferior.

F) DIAPIRO DE PORTO DE MOS-RIO MAIOR

Aflora entre as povoactes de Porto de Més e Rio Maior, em banda estreita e alongada
com extensdo proxima de 35 km. Encontra-se bordejado a Oeste pelo alinhamento das serras
de Candeeiros e Porto de Mos e a Este pelo planalto de Santo Anténio-Féatima, onde
predominam os calcarios do Jurassico médio.

E tipicamente um diapiro de muro de falha (salt wall diapir) com direccdio NNE-SSW.

Apesar de aflorarem aguns fildes no interior do diapiro, a maioria das rochas igneas
corta as formagOes encaixantes segundo duas direccbes predominantes. NNE-SSW nas
proximidades do bordo e WNW-ESE, provavelmente associadas a falha de Mendiga
(subparalela e proxima da falha do diapiro). A maioria das rochas aflorantes no encaixante
foram classificadas como basaltos; os afloramentos basalticos, para além de intersectarem as

unidades do Juréssico superior, parecem intersectar também as unidades mais antigas do
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Cretécico [“C 2 — Albiano, Aptiano e possivel Neocomiano («Complexos gresosos de Olhos
Amarelos, Pousio da Gadliota e Gansaria»)”, provavel equivalente do “Belasiano” s.s]
(ZBYSZEWSKI & ALMEIDA, 1960).

G) DIAPIRO DE BOLHOS

Localiza-se ao longo da falha de Caldas da Rainha, apresenta forma subquadrangular,
assimetria nos bordos este e oeste e encontra-se coberto por depositos plio-quaternérios. No
primeiro, a sequéncia estratigréfica jurassica apresenta-se genericamente completa; no
segundo, as Margas de Dagorda contactam directamente com a Formagdo de Abadia, em
posicéo vertical.

Nas cartas geoldgicas a escala 1/50000 (26-C e 30-A) ndo se registam ocorréncias de

tipo filoniano, no interior ou nas areas envolventes do diapiro.

H) DIAPIRO DE MACEIRA (VIMEIRO)

Também localizado na faha de Cadas da Rainha, este diapiro apresenta forma
sigmoidal. Os bordos, congtituidos pela Formacdo de Abadia, encontram-se geralmente
verticalizados. A carta geoldgica apresenta pequeno afloramento de basalto no interior do

diapiro.

|) DIAPIRO DE SANTA CRUZ (vide Anexo A)

J) DIAPIRO DE MATACAES

Aflora cerca de 3 km a Este de Torres Vedras, tem forma subcircular (em planta) e
encontra-se em posicao central relativamente a trés estruturas importantes.

i) a Norte, aterminacéo (tip point) aflorante da falha de Torres Vedras;

ii) a Este e a Oeste a estrutura anticlinal, com eixo aproximadamente ENE-WSW, que
afecta unidades do Jurassico superior;

iii) aSul, a“bacia’ cretacica de Runa.

A semelhanca das estruturas de Pousos e Alpedriz, a depressio de Runa parece estar
também intimamente associada a formacéo do diapiro, correspondendo a estrutura de colapso
da cobertura por compensacdo da migragdo de evaporitos para o diapiro. A carta geologica
1/50000, folha 30-D, mostra claramente a concentracdo de unidades cretacicas nesta
depressio estrutural. O Cretécico (“CY2 — Grés de Torres Vedras — Albiano, Aptiano e

Neocomiano”) assenta em discordéncia sobre as unidades mais modernas do Juréssico
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superior (“J — Camadas de Freixia”), que podem inclusivamente pertencer j& a base do
Cretacico; 0 mesmo acontece na terminacéo oriental da falha de Torres Vedras. Os Grés de
Torres Vedras considerados por G. ZBYSZEWSKI & C. ASSUNGCAO (1965b) na folha 30-D,
encontram-se subjacentes ao “Belasiano” s.s..

Se bem que no interior do diapiro os afloramentos de rochas igneas sgjam muito
reduzidos, na depresséo de Runa encontra-se importante afloramento de basaltos, geométrica
e edtratigraficamente correlaciondveis com os do Complexo Vulcénico de Lisboa;, sdo

escoadas que assentam sobre o Turoniano e encontram-se sobrepostas pelo Paleogénico.

L) DIAPIRO DE SESIMBRA

E o diapiro mais meridianal da Bacia Lusitaniana, aflorando proximo do bordo sul, a
falha da Arrabida. Descricdo recente sobre a sua genese e proposta de idade de instalacéo
encontra-se em M. C. KULLBERG & J. C. KULLBERG (2000a). Com base na geometria e em
critérios cartogréficos, propuseram idade Cretécico superior-Paeogénico inferior como mais

provavel para asuaidade, intervalo compativel com o do 3° ciclo magmatico.

DISCUSSAO SOBRE O DIAPIRISMO NA BACIA LUSITANIANA

Elementos aduzidos nos subcapitul os anteriores e a sintese dos aspectos com caracter
sistemético apontados neste subcapitulo permitem efectuar a seguinte sintese:

i) A quase totalidade dos diapiros encontra-se ao longo de falhas que se sabe estarem
enraizadas no soco varisco, ao longo de duas direccOes predominantes, NNE-SSW a N-S e
ENE-WSW a E-W, ou sga, as direcgdes de estruturacdo e dos limites da bacia. Nos restantes,
a cobertura recente é de tal modo obliteradora que ndo permite sugerir, com aguma
seguranga, a geometria dos limites.

i) Sempre que o contacto dos bordos dos diapiros é efectuado com unidades de idade
juréssica (na maioria 0 Jurassico superior) esse contacto é por falha; excepgdes comprovadas
s80 as dos bordos este dos de Sesimbra e Bolhos, onde a série estratigréfica € continua desde
0S evaporitos até o Juréssico superior.

iii) Varios s@o os casos em que afloram unidades do Cretécico (normalmente

equivalentes do “Belasiano” s.s.) quer no interior, quer sobre os limites de algumas estruturas.
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iv) Na quase totalidade dos diapiros afloram filGes tescheniticos e criptodomas/domas

gabroicos a doleriticos; os primeiros no nlcleo, geralmente sem orientagcéo preferencial, e os

segundos nos bordos, paralelos e/ou perpendiculares a estes. Uma observagdo geral aos

afloramentos representativos de magmatismo na area geogréfica da Bacia L usitaniana real¢a o

seguinte:
a)

b)

d)

Os complexos vulcanicos de Lisboa e Runa, 0 complexo de Mafra e 0 macico
igneo de Sintra sdo corpos vulcanicos de caracteristicas distintas, singulares e
espacialmente restritas a nivel da bacia (entre a falhas de Torres Vedras e a do
Estuério do Tejo). Pertencem todos ao ciclo magmatico alcalino e as datagdes
fidveis apontam para intervalo seguro de ocorréncia entre os 85 M.a. e os 70
M.a., ou sgja, durante o Senoniano.

Os corpos filonianos, criptodomas e domas basicos encontram-se quase
exclusivamente circunscritos aos diapiros, ou sgja, na quase totalidade
localizados a Sul da falha da Nazaré. Esta observacéo ja foi efectuada por P.
CHOFFAT (1882), quando afirmou que estas rochas teriam aproveitado os
deslocamentos dos estratos sedimentares no seio dos vales tifonicos para a sua
instalacdo. As suas idades, em particular dos corpos localizados no exterior dos
diapiros, encontram-se também perfeitamente circunscritas entre 130 e 135
M.a., ou sgja, genericamente, durante o Berriasiano.

Sdo fortes os indicios que sugerem que este episddio magmético se devera ter
prolongado no tempo, eventuamente até proximo do Aptiano superior.
Recorde-se que o limite superior destas ocorréncias €, sistematicamente, o
“Belasiano” ss..

A associacdo entre diapirismo e vulcanismo torna-se ainda mais provavel se
atendermos, novamente, mas para outra idade, a coincidéncia tempora entre a
idade propostapor M. C. KULLBERG & J. C. KULLBERG (2000a) para o diapiro
de Sesimbra e a ocorréncia de corpos filonianos integrados no 3° ciclo
magmatico.

No entanto, ndo se exclui ainda a hipéGtese dos filbes muito aterados e
genericamente ndo datados, aflorantes no interior dos diapiros, corresponderem
a magmatismo do ciclo transicional, mascarado por transformacoes
metassomaticas sofridas aguando da ascencdo no interior das Margas de
Dagorda. Desta forma, as afinidades encontradas por G. Zbyszewski entre os

fildes do interior e exterior do diapiro de Caldas da Rainha, poder-se-iam
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extrapolar para 0 conjunto da bacia, excepcéo feita, em especial para o diapiro
de Sesimbra. Se assim fér, o ciclo transicional terd durado aproximadamente
entreos 133 eo0s 105 M.a

V) Através da interpretacdo de perfis sismicos ndo se confirma o diapirismo durante o
Jurassico superior, cujo modelo tectono-sedimentar alternativo, para a estruturacéo da bacia
neste periodo, foi atras proposto (subcapitulo 1.5).

Como jafoi referido, a maioria dos autores aponta para que o periodo de diapirismo na
bacia tenha sido o Juréssico superior, eventualmente com alguns indicios ja no Jurassico
meédio. No entanto, R. WILSON (1989) admite a “continuacdo” do desenvolvimento das
estruturas diapiricas, referindo a sobreposicdo da Formacéo de Torres Vedras (parte superior
do Grupo de Torres Vedras neste trabalho — “Belasiano” s.s.) as Margas de Dagorda em
diversos locais no continente e na plataforma, entre Peniche e a Figueira da Foz.

Desta forma, propde-se 0 seguinte modelo para o diapirismo na Bacia Lusitaniana:

1) No inicio do Cretécico, em intervalo de tempo de aceleracdo do rifting que
conduziu a formacdo de crosta ocednica no Atlantico Norte (Berriasiano-Aptiano inferior
terminal), assistiu-se a actividade magmética importante, na margem ocidental ibérica, em
particular a Sul da falha da Nazaré.

2) Numa primeira fase, antes de pequeno periodo de inversdo transitoria precoce,
instalaram-se alguns corpos igneos, sob a forma de pequenos domas, segundo modelo
apresentado na figura 1.23. Alguns destes corpos teréo arrefecido em condic¢Oes hipabissais, a0
nivel dos evaporitos do Hetangiano, permitindo a formagdo, nomeadamente, de rochas
faneriticas como os gabros.

3) Apds o recomeco da distensdo, cujas evidéncias de campo apontam para uma taxa
distensiva baixa, pelo menos comparativamente a do Jurdssico superior (raros afloramentos
com falhas normais afectando unidades cretécicas e espessuras reduzidas), h4 uma
intensificacdo do magmatismo.

4) O magma ascendente, ao passar o nivel do soco, tera produzido os seguintes efeitos
no interior dos evaporitos das Margas de Dagorda:

a) aguecimento e hidratagdo, provocando fusdo do sal-gema e do gesso;

b) aumento do volume [ZBYSzEWSKI, 1961, refere que pode ser da ordem de 1/3
(?) do volume origindl];

¢) diminuicdo dadensidade;

d) diminuicdo da viscosidade.

1.98



5) A partir dagui, os evaporitos iniciam a sua ascencao, acompanhados por magma, o
gue tera provocado:

a) o transporte de pegquenos corpos igneos hipabissais, entretanto arrefecidos, das
zonas mais profundas até a superficie (deformacéo concentrada nas fronteiras
das estruturas diapiricas, processo que se relaciona com o0 modelo de TALBOT
& JACKSON, 1987, vide Fig. A.7 in Anexo A); quando em contacto com as
novas emissbes magméticas, estes corpos foram cortados por peguenos
filonetes;

b) ateracd metassomética do magmalrocha ascendente ao deslocarem-se hum
longo percurso até a superficie.

A auséncia de marcas no registo sedimentar prende-se com varios factos:

i) aauséncia de sedimentos coevos do processo diapirico, pelo menos a Norte da falha
de Torres Vedras, onde ocorre a maioria dos diapiros;

ii) ravinamento desta area, pela unidade do “Belasiano” s.s., constituido por
sedimentos continentai s de alta energia depositados apds o evento diapirico.

Recentemente, J. CANEROT et al. (1995) e E. RASMUSSEN et al. (1998) propdem idade
miocénica para o diapirismo na Bacia Lusitaniana. Certamente que estas conclusdes nao
levaram em consideracdo a existéncia de:

- afloramentos do Cretécico inferior (Aptiano superior) no interior de varios diapiros.
A hipétese de se tratar de xendlitos, como parece acontecer em Sesimbra, ndo se coloca, uma
vez que em nenhum outro caso afloram formagdes subjacentes a este Cretacico.

Ora, s

- ndo ocorreu diapirismo quando a bacia se encontrava em forte regime distensivo
durante o Jurassico superior, que poderia ter favorecido a sua ascencdo, como acontece na
larga maioria das “provincias diapiricas’ do globo,

- ndo foi despoletado o diapirismo aguando da ocorréncia de magmatismo concentrado
nas éreas diapiricas, que poderia ter favorecido o aquecimento, dissolucdo e mobilizacdo do
s,
ndo existem condi¢Oes reologicas nem razbes cinematicas, para que o diapirismo tenha
ocorrido em regime compressivo.

O que é evidente é a reactivacdo dos bordos de vérios diapiros (Bolhos, Caldas da
Rainha, Leiria, Matacdes, Monte Real, Sdo Pedro de Muel e Vimeiro). A inversdo alpinatera

contribuido, isso sim, para o estreitamento dos bordos (Bolhos, Cadas da Rainha), a
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modificagdo de forma subcircular para eliptica (Leiria, Matacdes e o diapiro ndo aflorante de
Maceira) e/ou o seu fecho parcia (Rio Maior-Porto de M6s).

Quanto ao diapiro de Sesimbra, o Unico a aflorar a Sul da falha de Torres Vedras,
formou-se tardiamente em relacdo aos restantes, provavelmente na transicdo Cretacico-
Paleogénico. No entanto, as condi¢des que levaram a sua formagdo parecem ser idénticas, ou
sgja, a de ter sido despoletado por hidrotermalismo do ciclo acalino e, muito provavel mente,
relacionado com a falha profunda do ainhamento Sintra-Sines-Monchique. O magmatismo
constituiu, entdo, o triggering mechanism do diapirismo.

Mais ainda, pelo facto de o diapirismo ter ocorrido, na generalidade, durante o
Cretacico, ndo quer dizer que ndo possa ter continuado a haver halocinese desde entdo;
exemplos s80 descritos por A. RIBEIRO & J. KULLBERG in ROCHA et al. (1987) para o diapiro
de Caldas da Rainha e P. RIBEIRO & J. CABRAL (1998) para o de S0 Pedro de Muel. Muito
provavelmente a halocinese tera prosseguido pelo menos até o Paleogénico junto aos diapiros
de Leiria e de Cadas da Rainha, dada a génese atrés proposta para as cuvetes de Pousos e de
Alpedriz, respectivamente.

|.7 — Quantificacio da subsidéncia

Com base em dois perfis perpendiculares, A. RIBEIRO et al. (1996) efectuaram
tentativa de estimagéo do valor de estiramento (b = l1/lp) da Bacia Lusitaniana. As direccbes
dos perfis foram escolhidas de acordo com o conhecimento da geometria e cinematica das
principais estruturas distensivas, e recorreu-se a dois perfis sismicos ambos localizados na
area Ll definidapor S. LOMHOLT et al. (1996) (Norte da falha da Nazar€). Resultaram perfis
com azimutes 74° e 164°. O horizonte escolhido para o calculo de b foi o topo do Triasico,
gue ndo se distingue do soco varisco.

Os valores obtidos foram b74 = 1,086 e b1ss = 1,034.

Eles mostram que o estiramento, embora baixo, € detectavel segundo duas direccdes
perpendiculares. O maior valor foi encontrado para a direccdo aproximada da extensdo,
segundo a qual a bacia se estrutura (E-W a WNW-ESE). A outra € perpendicular as principais
falhas de transferéncia conhecidas na bacia, as falhas da Nazaré, Arrife, Torres Vedras-
Montgunto e Arrabida. Estas falhas ndo terdo pois acomodado apenas extensdo ou

subsidéncia diferenciais entre compartimentos, mas teréo tido também uma componente de
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extensdo obliqua em relacdo a principal direccdo de estiramento, na proximidade destas
falhas; € o0 caso, por exemplo, da falha da Nazaré que durante a distensdo jurassica tera tido
estas duas componentes de movimento (KULLBERG, 1991). As interligagdes das principais

falhas da bacia, conferem-lhe geometria 3D convexa (Fig. 1.41)

N&o se tratard, no entanto, de extensdo bidireccional, como acontece na Bacia do
Algarve (TERRINHA, 1998; CASAS et al., 1998); pelo facto de, geometricamente, se encontrar
marcada nos perfis, ndo significa que a cinematica sgja bidimensional, ou sgja, existam duas

direccOes reais de extensdo. Se (Fig. 1.42):

i) as falhas normais da bacia (as submeridianas) inclinarem menos do que as de

transferéncia;
il) estas ndo forem exactamente verticais,

iii) o eixo cinemético distensivo principal fér obliquo aos dois conjuntos de falhas,

com maior obliquidade relativamente as falhas normais,

a geometria resultante é da acomodacdo, em dois conjuntos de falhas obliquas, de extensao
segundo uma so direccdo (cf. Fig. 1.41).

Assim sendo, poder-se-a concluir que:

1) o valor de estiramento real deve ser calculado através da resultante, segundo

direccdo aproximada E-W, da composi¢do dos estiramentos calculados segundo os azimutes

atras referidos (Fig. 1.42) (bg.w = 1,092);

2) os dois conjuntos de falhas sGo contemporaneos, e actuam em simultaneo, pelo

menos desde que a extensdo principa € aproximadamente E-W (Sinemuriano-Carixiano).

Utilizando os perfis construidos por S. LOMHOLT et al. (1996), discutidos no
subcapitulo 1.5, obtiveram-se valores da mesma ordem de grandeza, ndo diferindo muito a
Norte e a Sul dafalhadaNazaré (Quadro VI).

Os valores apresentados ndo descriminam periodos de estiramento que tenham
ocorrido ao longo de diferentes intervalos de tempo; apenas representam o valor total do
estiramento que afectou a crosta em cada uma das areas. Por outro lado, nalguns casos, 0s
valores de estiramento calculados foram efectuados sobre perfis (de LOMHOLT et al., 1996)
ndo perpendiculares a distensdo e as principais estruturas; o verdadeiro valor de b, no entanto,

ndo é afectado, uma vez que se trata de uma razéo.
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falhs de Porto-
Tomuar
W

Fig. 141 - Modelo tridimensional do soce da Bacia Lusitaniana. mostrando a interligagiio entre as falhas extensionais
MN=5 ¢ NE-5W ¢ as de direcgio E-W a WSW-ENE. que acomodam distensio (KIBEIRO er af | 1996).

164°

Fig. 142 - Diagrama ilustrative das relagbes geométricas entre os principais sistemas de falhas
extensionais e os valores de alongamento medidos ao longo de tranversais perpendiculares as mesmas.
Da composicio de vectores, obtém-se extensio mixima com valor de p=1,092, segundo direcciio

aproximadamente E-W (az. 96") (selas acinsenio),
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QUADRO VI

Valores de estiramento total do soco, calculados em difer entes areas da margem ocidental ibérica

PERFIL \ BACIA Bacia Lusitaniana Outras areas
RIBEIRO et al. (1996) b=1,092® ]
LP-1 b=1,078" b=1107®
L1 b=1,082" b = 1,030 *)
L-2 b=1,072® b =1,080 *")
L-3 b = 1,049 @) b=1,141*)
L-3 SE ext. b=1,078 _

D Norte da falha da Nazaré; @ Sul da falha da Nazaré, ©® Bacia do Porto; ) Dominio
externo; (*) valores calculados em areas com interpretacdo incompleta ou extensdo

interpretada do soco muito reduzida.

Assim, em termos gerals, pode afirmar-se que:

1) os vaores de estiramento nos sectores a Sul e a Norte da falha da Nazaré sdo
relativamente préximos, sendo pouco superiores a Norte;

2) na Bacia do Porto, a tendéncia para 0 aumento do estiramento acentua-se,
culminando mais a Norte, nas Bacias interior e exterior da Galiza, com valores de estiramento
muito elevados;

3) a variabilidade dos valores obtidos para o dominio externo estdo relacionados com a
pequena extensdo de soco figurada nos perfis sismicos; no entanto, ndo se apresentam valores
substancia mente maiores do que os determinados para a Bacia L usitaniana.

Segundo B. WERNICKE& B. C. BURCHFIEL (1982), em regides sob regime distensivo,
as falhas podem ser agrupadas em duas categorias abrangentes, de acordo com a geometria e
cinematica:

i) falhas que produzem extensdo acompanhada pela rotacdo de blocos e das préprias
fahas;

ii) falhas que produzem extensdo sem haver rotacéo de blocos.

Zonas afectadas por forte distensdo, acomodam o estiramento através de grandes
rejeitos ao longo de fahas de baixo angulo, da segunda categoria, ou através de fahas

(listricas ou planares) e grandes blocos rodados, pertencentes a primeira categoria.
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Por outro lado, as falhas com elevado angulo de inclinagcdo e sem rotacdo associada
apenas acomodam peguenas quantidades de extensdo, embora sgjam, geometricamente,
importantes como “preenchedoras de espaco” (‘space fillers'). Desta forma seréo, também,
importantes “ criadoras de espaco” a superficie.

Fahas da segunda categoria e com elevado angulo de inclinagdo sdo as que
prevalecem quer na Bacia Lusitaniana, quer no dominio externo, onde alguma rotagdo se
encontra ja presente, possibilitando a acomodacéo de maior extensdo, ou sgja, do ponto de
vista geométrico, de estiramento. As falhas, em particular do dominio externo da Galiza,
como se verd no proximo subcapitulo, apresentam, a partir do Cretécico inferior, grandes
rotacOes das falhas e blocos como resposta a estiramento muito importante.

G. STAPEL et al. (1996), com base em curvas de subsidéncia tecténica obtidas por
backstriping de sondagens, quantificaram o estiramento da Bacia Lusitaniana ao longo do
tempo e em duas areas tectonicas separadas pela falha da Nazaré. Chegaram, entre outras, as
seguintes conclusdes:

12- o egtiramento a Sul da falha da Nazaré é mais importante do que a Norte;

22 - a soma dos estiramentos calculados ao longo de diferentes episddios extensionais
(p. ex.: Juréssico inferior, Jurdssico médio e Jurassico superior), podem atingir valores da
ordem de b=1,22.

Dadas as caracteristicas proprias da bacia e de cada sondagem, a quantificacdo do
estiramento requere uma andlise muito cuidada, relacionada, por exemplo, com as seguintes
guestdes particularmente pertinentes para o caso da Bacia L usitaniana:

i) Qual a geometria das falhas que acomodam a distensdo? O seu angulo de inclinagdo
€, ou ndo, superior a média (60°) geralmente considerada para as falhas normais?

i) Qua a geometria da bacia ao longo da sua evolucdo, isto é, ela evolui como um
graben e/ou half graben? E em que interval os estratigréficos?

iii) Sendo a bacia uma starved basin, até que ponto em diferentes locais da bacia e em
diferentes intervalos estratigréficos, os valores de estiramento determinados por backstriping
estéo, por outro lado, subestimados?

iv) Quais os locais e momentos onde ocorre diapirismo?

v) Nas sondagens €, ou ndo, possivel recorrer a informacdo de superficie quando a
mesma sobre as séries estratigraficas, é insuficiente,?

vi) Em sondagens localizadas em altos estruturais, evidentes por exemplo em grande

parte das sondagens da plataforma, a Norte da falha da Nazaré, de que forma se devem
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interpretar e quantificar, por aguele método, sequéncias sedimentares truncadas e/ou
condensadas?

vii) Qua o significado tectono-sedimentar das descontinuidades, e qual o seu vaor
estratigrafico, interpretados nas sondagens?

Em conclusdo, até que ponto é vdlido estimar vaores de subsidéncia e,
consequentemente, de b, para a bacia ou grandes sectores da bacia, sem se ter em
consideracdo o enquadramento estrutural de cada sondagem e sem um modelo consistente de
evolucdo dabacia?

Mais ainda, questiona-se a validade do estabelecimento de valores médios obtidos a
partir do somatério de situagdes particul ares.

A utilizacdo de perfis sismicos onde sgja reconhecivel o0 topo do soco (ou do “soco
acustico” — topo do Triasico neste caso) sera a unica forma de célculo do estiramento crostal
gue se encontra afectado de erro muito baixo ou nulo. A estimagdo do valor de b, em
diferentes intervalos de tempo, serd inclusivamente possivel através da reconstituicéo
palinspética dos perfis. O maior obstaculo que esta metodologia agqui encontra é o facto de
alguns perfis atravessarem diapiros e, portanto, haver problemas de balanceamento de massa;
isto & ndo se conhecendo o volume (érea, em perfil) “extruido” de evaporitos, a restauracdo
de perfis torna-se bastante falivel.

J. HossAK (1995) propds uma metodologia e um conjunto de regras para a restauragcéo
de perfis que atravessam diapiros, que podera tornar possivel a reconstituicdo do estiramento

dabacia Lusitaniana por intervalos de tempo, 0 que se encontra ainda por efectuar.

Um aspecto relacionado com a subsidéncia tectonica obtida através dos logs de
sondagens em R. ROCHA et al. (1996) merece aqui andlise particular. E o caso de, quando
presente em sondagens, a Formacdo de Cabagos mostrar valores de taxa de subsidéncia
extremamente elevados (Fig. 1.43).

A origem da descontinuidade Caloviano-Oxfordiano foi atras interpretada como
relacionada com periodo de inversdo transitoria precoce. Interpreta-se estes valores de taxa de
subsidéncia (subsidéncia/ tempo) como a conjugacéo de dois factores:

1° - relaxamento pos-tectonico (vide subcapitulo 1.3);

2° - unidade litostratigréfica correspondente a intervalo estratigrafico muito reduzido
(<1 M.a referente aZonade Plicatilis p.p.).
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Na mesma figura observa-se que, se se retirar o efeito destas taxa de subsidéncia
anomalas, fica claro um aumento progressivo da taxa de subsidéncia, associada a aceleracdo
da distensdo, desde o Caloviano até o Oxfordiano terminal (que inclui a Formacdo de
Montgjunto). As fécies reflectirBo exactamente este efeito, denotando um aumento
progressivo de profundidade, sem compensacdo de sedimentos, 0 que podera demonstrar que:

1) a bacia denota progressivamente um caracter de starved basin;

2) ndo exigtiu rotura anterior associada a rifting que pudesse colmatar 0 espaco
disponivel e, também, aterar substancialmente a natureza das facies, 0 que sO vira ocorrer a
partir do Kimmeridgiano.

Nesta dtura, a Bacia Lusitaniana sofre profunda transformacdo do ponto de vista
geométrico e facioldgico, acompanhada de aumento muito brusco e relativamente duradouro
dataxa de subsidéncia.

O facto deste episodio de rifting se apresentar relativamente “mascarado” no registo
sedimentar, em termos de descontinuidades devidas a intumescéncia térmica de pré-rift, deve-
Se aos seguintes factos:

1° - Os episodios de rifting que afectam a bacia a0 longo da sua evolugdo estdo
centrados ndo na Bacia Lusitaniana, mas no dominio externo, cuja zona mais adelgacada de
litosfera se vai distanciando da bacia & medida que a distensdo e o estiramento se acumulam,;
isto €, a bacia vai-se tornando cada vez mais periférica

2° - Se ocorreu de facto alguma ascencdo global da bacia ela ndo terd sido suficiente
para compensar as areas centrais mais starved.

3° - As areas mais periféricas da bacia onde mais provavelmente se poderia encontrar

esse registo, foram completamente ravinadas devido a rift shouldering.

| .8 — Comparagéo com bacias vizinhas

Na margem ocidental ibérica identificam-se trés bacias sedimentares principais, de
Norte para Sul: Bacia Interior da Galiza, Bacia Lusitaniana e Bacia do Algarve (Fig. 1.44).
Entre as duas primeiras tem sido referenciada a Bacia do Porto essencialmente em bibliografia
produzida pela indUstria de prospeccdo de petrdleo. Entre a Bacia Lusitaniana e a do Algarve
aflora, na regido do Alentgjo ocidental uma érea reduzida de sedimentos mesozGicos gque se

designa tradicionalmente por Bacia de Santiago do Cacém. N&o tém sido efectuados trabalhos

1.107



50° 40°W

| - Area de concentragio do estiramento crostal X - Eixo de expansdo ocefinica activa
| -Bacias " - Eixo percursor de expansiio oceinica
< «Diapiros na margem da Terra Nova ___:' " - Falhas normais de bordo de bacia

:;‘: w4 - Zonas de transferéncia de movimento interplacas

Fig. .44 - Mapa palcotectonico da Ibéria ¢ Terra Nova durante o Aptiano (anomalia M), Notar: 1) que 0s movimentos

assinalados no interior da subplaca ibérica. nos seus limites Norie ¢ Sul, ndo implicam necessariamenie rotagio
sinistrogirn. tal como a composigio de vectores parece indicar. trala-se de movimentos relativos com diferentes
velocidades de deslocamento; o deslocamento real ¢ conferido pelo afastamento ao longo das cristas médias. 2) As
areas diapiricas concentram-se. na Terra Nova, no seu sectorsul. Fontes: C.MONTENAT etal. (1988), H. J. WELSINE ¢t
al (1989}, P A ZIEGLER (198%) ¢ 5. B SrivasTava efal. (1990, BA - Bacia do Algarve; BC - Baciade Carson; BF -
Bacia de Fundyv: BG - Bancos da Galiza: BH - Bacia de Horseshoe: BIG - Bacia Interior da Galiza: BJA - Bacia de
Jeanne d'Arc; BL - Bacia Lusitaniana, BOa - Bacia de Orphan; BOe - Bacia de Orphens; BP - Bacia de Porcuping;
BSa - Bacia de Sable: BSe¢ - Bacin de Scotian, BSW - Bacia de South Whale; BW - Bacia de Whale; CCGB -
Complexo de Cristas dos Grandes Bancos, DE - Dominio externo: FU - Flemish Cap: FN - Falhia da Nazaré: HB -
Horst da Bedenga: MV - Montanha de Vigo: 8C - Sector central; 8N - Sector norte: 88 - Sector sul: ZFAG - Zona de
Falha de Agores-Gibraltar, ZFB - Zona de Falha da Biscaia: ZFTN - Zona de Falha da Terra Mova.
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com carécter sistematico e integrado nesta bacia, pelo que o seu conhecimento é ainda
escasso, associado também a sua dimensdo aflorante.

A Ultima das trés bacias principais, a do Algarve, situa-se em contexto geodinamico
com dfinidades mais tetisianas que atlanticas. Com efeito, apesar de, do ponto de vista
paleogeogréfico, a Bacia do Algarve geralmente se encontrar ligada, por corredores marinhos,
com as bacias da fachada atlantica (Lusitaniana e Interior da Galiza), o campo de tensdes
distensivo regional, responsavel pela sua estruturacdo, apresenta caracteristicas mistas
(TERRINHA, 1998; CASAS et al., 1998) de direccéo:

1) NNW-SSE a NW-SE, distribuida por quase toda a bacia, considerada como
tetisiana;

2) E-W a WNW-ESE, localizada no Algarve ocidental, considerada como “atlantica’.

Esta posi¢éo, simultaneamente muito proxima da extremidade oeste do Mar de Tethys
e da margem ocidental portuguesa, coloca-a sob influéncia tecténica mista, devido a
proximidade do ponto triplo entre a subplaca ibérica e as placas africana e norte americana,
antes da abertura do Atlantico Central. Esta abertura verificase aos 175 M.a., ou sgja, durante
0 Adeniano (JANSA & WADE, 1975; KLITGORD & SCHOUTEN, 1986).

Esta podera ser arazéo pela qual existe um hiato desde o Toarciano inferior até o topo
do Aadeniano. A confirmar-se esta hipotese, parte do hiato (na base) serd devido a
ravinamento aquando da subida crostal associada ao rifting. Este hiato, que ndo se observa na
Bacia Lusitaniana, ocorre nas bacias meridionais dos Grandes Bancos (p. ex.: Bacia de Sable,
a Sul da zona de faha da Terra Nova (= Newfoundland Fault Zone) ; Bacias de Scotian e de
South Whale, imediatamente a Norte).

As duas direccbes de extensdo actuam no Algarve ocidental em simultdneo até o
Kimmeridgiano (RAMALHO & RIBEIRO, 1985; TERRINHA, 1998; CASAS et al., 1998), devido,
possivelmente, ao facto da subplaca ibérica ter actuado essenciamente associada a placa
africana e, depois, isoladamente.

ComparacOes de pormenor entre as Bacias Lusitaniana e do Algarve sdo efectuadas
em P. TERRINHA et al. (submetido) (vide Cap. 11.12).

Quanto as duas primeiras bacias, ambas se encontram separadas de um dominio
externo, que se estende até a fronteira entre as crostas continental e oceanica (continent-ocean
boundary - COB), por um alto fundo estrutural. Esta estrutura, de soco elevado, é designada
por bloco ou horst da Berlenga junto a Bacia Lusitaniana, e de Banco da Galiza junto a Bacia
Interior da Galiza.
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As semelhancas entre as bacias da margem ocidental ibérica e oriental da Terra Nova,
nomeadamente quanto as sequéncias estratigraficas, encontram-se amplamente referenciadas
na bibliografia (p. ex.: EXTON & GRADSTEIN, 1984; WATKINSON, 1989; HIsCOTT et al.,
1990);. estas Ultimas sdo genericamente designadas como Bacias dos Grandes Bancos.

Desenvolvem-se a0 longo de uma faixa com cerca de 800 km na margem oriental
canadiana, com orientacéo aproximada NNE-SSW, entre a zona de falha da Terra Nova a Sul,
e ada Biscaia (Biscay Fault Zone) a Norte. A primeira é considerada como o limite norte do
Atlantico Central e o prolongamento para o continente americano da zona de fractura de
Acores-Gibrdtar, antes do inicio da abertura do Atlantico Norte. A segunda tem o seu
prolongamento para Este na falha da Gasconha, fronteira meridional do aulacogeno do Golfo
da Gasconha durante o final do Mesozdico e inicio do Cenozdico. Desta forma, o conjunto de
Bacias dos Grandes Bancos, no continente americano, encontrar-se-iam adjacentes as da
margem ocidental ibérica, antes da expansao oceanica.

Correspondem a bacias internas, como a Lusitaniana e a da Galiza, separadas de um
dominio externo, localizado proximo da fronteira de crosta continental-oceanica (anomalia J),
por uma zona de atos relevos estruturais constituidos pelo Flemish Cap a Norte e pelo
Complexo de Cristas dos Grandes Bancos (Grand Banks Ridge Complex) aSul (Fig. 1.44).

A. TANKARD & H. WELSINK (1987) dividem as Bacias dos Grandes Bancos em trés
grandes sectores, separados por falhas de transferéncia de primeira grandeza, perpendiculares
as falhas extensionais relacionadas com o seu desenvol vimento:

1) Northern Grand Banks — sdo congtituidos pela Bacia de Orphan, localizada na parte
Norte da peninsula da Terra Nova, com desenvolvimento segundo direcgdo NW-SE. Antes da
abertura do Atlantico Norte encontrava-se em posicdo fronta a Bacia de Porcupine da
margem europeia.

2) Central Grand Banks — s8o congtituidos pelas bacias interiores de Jeanne d’ Arc e de
Carson que se desenvolvem segundo a direccdo NNE-SSW. A primeira encontra-se
amplamente recortada por falhas de transferéncia, a escala da bacia.

3) Southern Grand Banks — séo constituidos por varias bacias em half graben, a saber:
Bacias de South Whale, Whale e Horseshoe bem como as extremidades meridionais das
bacias de Carson e de Jeanne d'Arc. As bacias deste sector desenvolvem-se segundo a
direccdo NE-SW e tém comprimentos da ordem dos 300 km.

Esta divisdo fundamentou-se nos seguintes contrastes tectonicos acomodados pelas
falhas de transferéncia, contemporaneas das fahas normais. i) diferente geometria e

cinematica das bacias, entre os sectores norte e centrd; ii) deslocacdo dextrogira e, sobretudo,
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diferenca de taxas de extenséo nas bacias, entre os sectores central e sul (WELSINK et al.,
1989).

Outro factor, ndo menos importante para esta divisdo, € o contraste conferido pelas
anomalias magnéticas e gravimétricas nas zonas de transferéncia de primeira ordem. Estes
contrastes sdo interpretados como resultantes de resposta heterogénea da crosta pré-cambrica
e paleozoica a distensdo mesozdica. O fabric tecténico antigo reagira de diferentes formas a
variaghes das tensdes intra-placa, motivadas pelas reorganizacdes periddicas inter-placas e,
mais tarde, influenciara o modo de desenvolvimento do rift (TUCHOLKE & FRy, 1985;
WELSINK €t al., 1989). Este comportamento periédico fica impresso no registo sedimentar
através de alteracbes bruscas nos respectivos ciclos, limitadas por descontinuidades de
primeira ordem (sequence boundaries) (CLOETHING et al., 1985).

Note-se, no entanto, que o limite entre os terrenos suspeitos (suspect terranes) de
Avaon e Ibérico (Fig. 1.45), bem como as suturas variscas intra-ibéricas apresentam
alinhamento proximo da direcgdo do rift e de uma das familias de falhas extensionais da Bacia
Lusitaniana (NW-SE a N-S). Na margem da Terra Nova a fronteira entre os terrenos de
Avalon a Norte e de Meguma a Sul, aproximadamente E-W, encontra-se bastante deslocada
do limite entre os Grandes Bancosdo Sul e Centro (TANKARD & WELSINK, 1989). Isto é, a
guase totalidade dos Grandes Bancos encontrase localizada no terreno de Avalon. R.
CAPDEVILA & D. MOUGENOT (1988) afirmam que a ocorréncia de rochas do Paleozbico
inferior, ndo deformadas, no Flemish Cap, em posicdo simétrica aos Bancos da Galiza,
indicam que aquela &rea se encontrava em posicao externa relativamente a cintura orogénica
varisca e que a separacdo entre a Terra Nova e a Ibéria seguiu aproximadamente esta
fronteira.

J. P. LEFORT (1983) coloca a hip6tese das caracteristicas do soco da parte sul da Ibéria
e da Terra Nova se correlacionarem; esta correlacdo baseia-se na ligagdo do limite sul de uma
eventual continuacdo da Zona de Ossa Morena para os Grandes Bancos com a falha/lanomalia
de Colector (Fig. 1.44) representada no lado oriental do Atlantico pela anomalia do Cabo
Raso. Esta hipdtese é refutada por GALDEANO et al. (1990) e E. SILVA (1995), baseados no
facto da anomalia de Cabo Raso estar associada a0 macico de Sintra, ou sgja, ter idade
cretacica, quando a anomalia de Colector tem idade paleozdica.

Feita a reconstituicdo da posicdo entre a Ibéria e a Terra Nova, para a anomalia J (ou
MO), estas direcces sdo francamente transversais a ortogonais a divisdo dos sectores dos

Grandes Bancos, ou sga, das falhas de transferéncia de primeira ordem.
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Por outro lado, as falhas extensionais a partir das quais se desenvolveram as bacias nos varios
sectores dos Grandes Bancos, correspondem a falhas listricas enraizadas em descolamentos
crostais, localizados entre os 17 e 26 km de profundidade (Fig. 1.46), situados em suturas
herdadas do soco paleozbico (TANKARD & WELSINK, 1987, 1989). Estas terminam

lateralmente nas principais falhas de transferéncia.

ESTILO DASBACIAS DOS GRANDES BANCOS

As bacias mais proximas a Norte e a Sul, da zona de falha da Terra Nova, apresentam-
se rodadas para direccdo intermédia entre a direcgdo geral das restantes Bacias dos Grandes
Bancos e a desta zona de falha; a sua cinemética esté condicionada quer pela direccdo de
extensdo principal dos Grandes Bancos, quer pela tectonica transcorrente associada a zona de
falha (TANKARD & WELSINK, 1989). As bacias a que nos referimos sdo a de South Whale, a
Norte da zona de falha, e as de Orpheus, Fundy e Scotian, a Sul.

O edtilo geral do sector é conferido pelas Bacias de Whale e de Horseshoe. S&o bacias
de half-graben relativamente estreitas, que apresentam sequéncia mesozoica de sin-rift com
espessura de sedimentos méxima da ordem de 8 km, tendo os sedimentos da base idade
tridsica. A sequéncia de pos-rift, pos-Aptiano, apresenta espessura muito inferior (1,2 seg.
TWT ~ 1,5 km) (ibid.).

A Bacia de Jeanne d’'Arc, no sector central, é a que apresenta maior espessura de
sedimentos, cerca de 17 km, depositados também em bacia de half-graben. A espessura
sedimentar é, assim, a principa diferenca entre varios sectores das bacias dos Grandes
Bancos. As fécies e as principais descontinuidades revelam uma mesma evolugdo
geodindmica, praticamente sincrona em todo o periodo de desenvolvimento das bacias (Fig.
1.47). Quanto a organizacdo dos corpos sedimentares e distribuicéo de facies, a assimetria no
interior das bacias é notdria, devido a geometria dos relevos estruturais. No que refere o
sincronismo das descontinuidades, a grande excepcdo diz respeito a idade da breakup
unconformity; nas bacias do sector sul dos Grandes Bancos ela € de idade Aptiano inferior-
superior e na Bacia de Jeanne d’ Arc, no sector central, € de idade Albiano superior, cerca de
10 M.a. mais moderna do que a anterior.

Com efeito, na Bacia de Jeanne d'Arc, algumas descontinuidades do Cretacico
inferior, bem marcadas (incluindo uma no Aptiano inferior), n&o representam
descontinuidades de final de distensdo associada a oceanizacdo. ApoOs esta Ultima, sdo

reconheciveis falhas de crescimento gue acomodam distensdo importante e acumulacdo de
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sedimentos, que so séo completamente seladas no final do Albiano; esta serg, entdo, a breakup
unconformity da Bacia de Jeanne d’ Arc (DRISCOLL et al., 1995).

Outra descontinuidade considerada como das mais importantes nas Bacias dos
Grandes Bancos é a do Oxfordiano-Kimmeridgiano (TANKARD & WELSINK, 1989),
interpretada por R. HISCOTT et al. (1990) como resultante de importante episddio de rifting,
documentado pelos influxos clasticos que preencheram as bacias no periodo de subsidéncia

gue se seguiu.

Quanto a0 magmatismo, encontra-se registado em particular nas éreas adjacentes a
zona de falha da Terra Nova (sector sul dos Grandes Bancos e Nova Escocia). Mais a sul,
claramente associado & separacdo entre a Africa e a América do Norte, o vulcanismo €é
atribuido a pluma mantélica, dado o enriquecimento em elementos incompativeis (JANSA &
PE-PIPER, 1988); nas éreas referidas, apresenta afinidades com manto empobrecido associado
a crosta continental antiga. Segundo estes autores, as principais fases de actividade magmatica
sdo contemporaneas dos principais eventos tectonicos regionais, em particular associados a
separacdo entra a Ibéria e a Terra Nova. As idades isotopicas obtidas (K/Ar) para os sectores
referidos concentram-se entre os 130-135 M.a. e os 120-115 M.a., com principal incidéncia

nas idades mais modernas.

Segundo os mesmos autores, a actividade vulcénica ocorre principalmente nos
estadios iniciais e finais dos processos de rifting, cessando apds o inicio da expansdo
ocednica, que coincide com o relaxamento de tensdes na crosta continental e o fim da
actividade das falhas.

Existem evidéncias de actividade vulcanica no sector central dos Grandes Bancos, mas

apenas no limite Triésico-Jurassico.

Os corpos diapiricos no sector sul dos Grandes Bancos sdo muito frequentes e tém
dimensdes substancialmente maiores do que os do sector central. Encontram-se associados a
falhas do soco, sendo esta associacdo mais evidente no caso das bacias meridionais. Aqui, 0S
corpos diapiricos que truncam a sequéncia mesozbica encontram-se selados pela
descontinuidade aptiana (BALKWILL & LEGALL, 1989). Por outro lado, apesar da bacia de
Jeanne d’ Arc se encontrar muito mais estirada do que as outras a Sul, os corpos diapiricos ndo

passam, muitas vezes, de amofadas de sd.
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ESTILO DAS BACIAS NO NORTE DA MARGEM OCIDENTAL IBERICA

Sem referir ainda 0 dominio externo da margem ibérica, convém notar que ndo existe
consenso na bibliografia sobre a relacéo espacial entre as bacias internas, localizadas na parte
norte da margem ibérica.

Alguns autores consideram gue o prolongamento, para Norte, da Bacia Lusitaniana na
plataforma, se separa em dois corredores paralelos, com a Bacia do Porto mais proxima da
actua linha de costa, e a Bacia Interior da Galiza, mais a Oeste, separada do dominio externo
pelos relevos alinhados dos Bancos da Galiza e montanhas submarinas de Vigo e do Porto (p.
eX..: MURILLAS et al., 1990; MANATSCHAL & BERNOULLI, 1999) (Fig. 1.44). Outros, como C.
MONTENAT et al. (1988) englobam geograficamente a Bacia do Porto na Bacia Interior da
Galiza

Esta indefinicdo relacionase com a pouca informacdo disponivel, de natureza
geolégica e geofisica, sobretudo de sondagens. Perfis interpretados disponiveis na
bibliografia, nomeadamente publicados nos primeiros dois trabalhos anteriormente citados
(Figs. 2 e 15, respectivamente, ndo invalidam a possibilidade de, no intervalo Triasico-
Cretacico haver ligacdo completa entre as duas bacias.

E durante o Cretécico inferior que pode ter existido individualizagio das duas bacias,
apesar de se poder considerar que a geometria e o contexto tectonico séo 0s mesmos. Trata-se,
em ambos 0s casos, de bacias em graben, separadas por uma &rea de soco elevado. A
individualizagdo de compartimentos na bacia, com a elevagdo de blocos do soco, €
temporalmente coincidente (Aptiano) com 0 ravinamento progressivamente maior para
Sudeste; no sector central dos Grandes Bancos (TANKARD & WELSINK, 1989) uma situacéo
semelhante ocorre na Bacia de Carson, onde o ravinamento chega a afectar 2000 m de
cobertura sedimentar.

Na Bacia Interior da Galiza esta descontinuidade ndo representa a breakup
unconformity, uma vez que estas estruturas so posteriormente reactivadas e cobertas por
sedimentos do Albiano-Cenomaniano que as selam (Fig. 1.48).

Eventualmente devido a escassez de informacéo disponivel e/ou produzida na Bacia
Interior da Galiza, ndo existem ai referéncias sobre magmatismo. No entanto, essa informagdo
existe para a aea externa, na zona de transicdo crosta continental-oceanica (COB).
Dragagens, sondagens de pequena profundidade e mergulhos efectuados em submersivel tém
permitido, desde ha mais de uma década, a recolha de amostras e imagens do fundo
submarino; novos elementos, fundamentais para 0 conhecimento da margem ocidental ibérica,

em particular nas &reas mais setentrionais, tém resultado destes trabalhos.
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Fig. | 48 - Perfil sismico que poe em evidéncia as unidades de sin-¢  pos-i/t na Bacia Interior da Galiza. As sctas a negro
assinalam locais onde se demonstra a existéncia de distensio, qee afecta até a "Formagdo 4" (iltima unidade de sin-riff) a
partir da qual ("Formagdo 3" as umidades sio de pos-rif. A setaacineento assinala a breatup urconforarin,. Fommagio 6
Titomiano-Berrasiano: Formagio 3 Valanginiano: Formagio 4 Hauteriviano-Aptiano inferior; Formagao 3: Albiano-
Cenpmaniand, Formagio 2: Senoniane-Eocénico médio, Formagdio 1 { A-B): Eocénico superior-actual {seg, MURILLAS e
al.. 15Ny,

Foram recolhidas amostras de filGes gabréicos, que atravessam a crista peridotitica
marginal (MALOD et al., 1993), cuja idade obtida pelo método de *°Ar/*°Ar foi de 122+0,6
M.a. (Valanginiano/Hauteriviano na escala de Vail) (FERAUD et al., 1988). Durante mergulho
efectuado pelo submersivel Nautile, no ambito do Ocean Drilling Program, foram recolhidas
amostras de basaltos que mostram assinatura toleitica, sem contaminacdo crostal e a idade
determinada pelo mesmo método aponta para 1005 M.a. (Albiano/Cenomaniano).

Segundo G. MANATSCHAL & D. BERNOULLI (1999), as rochas gabrdicas sdo
indicadoras de actividade magmatica sin-rift, pré-datando, assm, a rotura ocednica. Os
basaltos, por sua vez, instalados ja sobre crosta ocednica, pos-datam rotura. A idade
citada por estes autores, para a formacdo de crosta ocednica no sector norte da margem
ocidental ibérica, é baseada em G. BOILLOT et al. (1989), através de sedimentos que
supostamente cobrem crosta oceanica.

Comparando estes elementos com 0s conhecidos na margem da Terra Nova, o
intervalo de incerteza na datagdo dos basaltos € compativel com a idade atrés atribuida para a
expansdo oceanica, em qualquer posicao dentro do Albiano.

E consensual que a abertura do Atlantico Norte se efectuou de Sul para Norte. Ja
guanto a forma de abertura, as divergéncias séo claras. A maioria dos autores tem referido

analogia com abertura em fecho éclair, ou seja, abertura progressiva. No entanto, 0s
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elementos atras referidos e discutidos, apontam para 0 modelo proposto por N. DRISCOLL et
al. (1995) (Fig. 1.49).
Esta abertura faseada ter-se-a efectuado em peridos de rift-drift com cerca de 20M.a.
de duragdo (120-100 M.a. aNorte; 130-110 M.a. a Sul), desfasados de 10 M .a..
Quanto ao(s) modelo(s) de estiramento litosférico para a margem ibérica (e também da
Terra Nova), as propostos publicadas na bibliografia, avo ainda de discusséo, sdo as mais
variadas e contraditorias, em especia para aregido da Galiza.
Nesta regido, tém sido propostos o0s seguintes model os:
1) de cisalhamento puro (pure shear, MCKENZIE, 1978) por DE CHARPAL et al. (1978);
2) de cisalhamento simples (simple shear, WERNICKE, 1981):
a) com descolamento litosférico inclinado para Este (BOILLOT et al., 1988) ou
para Oeste (WINTERER €t al., 1988)
b) com descolamento intracrostal inclinado para Este (SIBUET, 1992) ou para
Oeste (RESTON et al., 1996).

g
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/' Segmento de riff [_ICrosia continental
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Fig. 149 - Reconstrugtes do Atlintico Norte durante o Barremiano-Aptiano ¢ Aptiano-Albiano, onde se
propde a separacio de duas dreas. 1) uma em extensfio crostal, 1) outra em expansio ccednica. CMO:
Crista Média Ocedinica; JI): Bacia de Jeanne d"Are; M.S.: Sector norte; F 2 zona de falha (seg. DRISCOLL
et al., 1993)
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O modelo proposto por R. C. Wilson et al. (1989) [variante de 2 b)] considera uma
mudanca na geometria do descolamento ao longo do tempo, em toda a margem ibérica:

i) inclinagdo para Oeste durante o rifting Triasico-Jurassico, com descolamento
localizado na sutura entre as zonas Centro-lbérica e de Ossa Moreng;

i) formacdo de descolamento externo no Cretécico, com inclinagdo para Este,
desenvolvido a partir da fronteira entra as zonas de Ossa Morena e a Sul Portugesa.

Este modelo considera ainda uma mudanca da geometria do nivel de descolamento
interior (a um nivel mais alto na crosta), com inclinacdo para Oeste mais elevada a Sul da
faha da Nazaré do que a Norte, para justificar a diferenca de subsidéncias, durante o
Creté&cico.

Com baseem:

1) forte inclinagdo do soco para Oeste e consequente espessamento da sequéncia
juréssica do dominio externo relativamente ao dominio interno da Bacia Lusitaniang;

2) grande edtiramento da litosfera no dominio externo, com consequente
adelgacamento acomodado na crosta inferior;

3) geometria plana da descontinuidade de Mohorovicic sob o dominio interno da Bacia
Lusitaniana,

A. RIBEIRO et al. (1996) propdem modelo de estiramento com dois niveis de descolamento
(Fig. 1.50): um, sob a Bacia Lusitaniana, entre a crosta superior com acomodacao fragil do
estiramento e a inferior pouco estirada; outro, no dominio externo, na descontinuidade de

Mohorovicic, sob crosta muito estirada.
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" ABSTRACT

VRibeiro, A., Kullberg, M.C., Kullberg, J.C., Manuppella, G. and Phipps, S., 1990. A review of Alpine tectonics in Portugal:
Foreland detachment in basement and cover rocks. In: G. Boillot and J.M. Fontboté (Editors), Alpine Evolution of Iberia
and its Continental Margins. Tectonophysics, 184: 357-366.

The Alpine foreland in Portugal was deformed by compressional tectonism during the Miocene. In the NNE-SSW
oriented Lusitanian Basin, most folds and thrusts in the Meso-Cenozoic cover are oriented ENE-WSW, parallel to the Alpine
front in the Betic Cordillera, and verge towards the north-northwest and south-southeast. The thrusts are connected by lateral
ramps: most of these are oriented NNE-SSW to N-S and show sinistral movement, and some arc transpressional. The lateral
ramps result from reactivation of older extensional faults related to crustal thinning of the continental margin. In the E-W
oriented Algarve Basin a simpler basin inversion occurred, with older E-W normal fauits reactivated as essentially pure
thrusts. In both basins Alpine structures formed above décollements in the Hettangian evaporite—clastic complex. Variscan
basement was also deformed by ENE-WSW reverse faults during Miocene time. The similarity in orientation and style of the
basement structures to those in the cover suggests that they also occurred by detachment, but their larger scale indicates that
the detachment is deep and involves much of the crust. Thus, we interpret the Central Cordillera, in which basement rocks are
thrust over Miocene sediments on both sides, as a *“pop-up” of crustal scale, ¢l d above d d-flattening faults that
dip towards each other and merge into a single deep detachment. Alpine structures in the Iberian foreland are therefore
similar in structural style to those of the Appalachian and Lar ds of North America and the Alpine foreland of
northwest Europe.
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Introduction

In this paper we will briefly summarize our
present knowledge of the Alpine structural geol-
ogy of western Iberia, with the emphasis on
Portugal. We will review our own recent work
onshore, describing selected structures and our
interpretation of each, but can here refer only in
passing to offshore work that has been carried out
by many authors (for reviews of various aspects,
see Baldy et al., 1975, 1976; Boillot et al., 1979,
1987; Mougenot, 1983, 1989; Sibuet, 1987). We

0040-1951,/90/$03.50

“© 1990 — Elsevier Science Publishers B.V.

“will then speculate on the larger scale structure

and on the Alpine geodynamics of the region.

In the interior of the Iberian block (Hisperic
massif), Alpine structures result mainly from re-
activation of Variscan and late Variscan structures
(Ribeiro et al., 1979) (Fig. 1). Along the continen-
tal margins of the block, however, the Variscan
structures had been modified by Mesozoic exten-
sion related to the opening of the Atlantic and
Tethys oceans. Near the continental margin, it was
these new structures that were subsequently re-
activated by the Alpine collision. We must there-
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Upper Jurassic of the Alcobaga Region.
Stratigraphic Contributions

B. MARQUES*, F. OLORIZ**, P. S. CAETANO*, R. ROCHA* & J. C. KULLBERG*

) Key-words: Upper Jurassic; Biostratigraphy; Ammonites; Lusitanian Basin; Portugal.

Abstract: The units of the Upper Jurassic of the Alcobaga region («Camadas com Pholadomya protei», «Camadas de Alcobaga» and «Grés
Superiores») were originally defined by P. Choffat, having all posterior works of other authors been based on the ages admited by him.

The reference to the existence of ammonoids, collected in sections executed on the «Camadas de Alcobaga» unit by that author, aroused the
interest in further and more detailed work that would provide a better knowledge and precision of its stratigraphic position.

These goals were attained by the execution of geological sections where a few specimens of ammonoids were collected. The presence of
ammonoids allows us to attribute the lower part of the «Camadas de Alcobaga» Fm., that in the region contacts by fault with the nucleus of the
Caldas da Rainha diapir, to the Lower Kimmeridgian (within the Platynota Zone interval), and the top, contacting with the «Grés Superiores» to the
Jowermost Tithonic (around the Hybonotum/Albertinum Zone boundary). Furthermore, we can also establish correlations with other units defined in
the same time interval of the Upper Jurassic in other regions of Portugal and date the sedimentary discontinuities individualized.

Palavras-chave: Juréssico superior; Biostratigrafia; Amonites; Bacia Lusiténica; Portugal.

Resumo: As unidades do Jurdssico superior da regizo de Alcobaga («Camadas com Pholadomya protei», «Camadas de Alcobaga» e «Grés
Superiores») foram originalmente definidas por P. Choffat, tendo todos os trabalhos posteriormente efectuados por outros autores tomado como base
as datagdes entdo admitidas por P. Choffat.

A referéncia 2 existéncia de amonéides encontrados em cortes efectuados na unidade das «Camadas de Alcobaga» por aquele autor
(«Apontamentos Inéditos»), despertou o interesse pela realizagdo de trabalhos mais pormenorizados que possibilitassem um conhecimento ¢ uma pre-
cisdo estratigrafica maiores.

Os objectivos foram atingidos através da realizagio de cortes geolégicos pormenorizados e do estudo dos amonGides neles encontrados. A
presenca dos amonéides permite atribuir a parte inferior da Formagdo das «Camadas de Alcobaga», que na regido contacta por falha com o niicleo do
diapiro das Caldas da Rainha, a0 Kimeridgiano inferior (intervalo no interior da Zona de Platynota) € o topo, que contacta com os «Grés Superiores»,
ao Tit6nico inferior (em torno ao limite das Zonas de Hybonotum/Albertinum). Permite ainda, estabelecer correlagdes com outras unidades definidas

para o mesmo intervalo de tempo, Jurdssico superior, de outras regides de Portugal e datar as superficies de descontinuidade sedimentar individuali-
zadas.

"INTRODUCTION

7p1aced the «Camadas de Alcobaga» Fm. between the
(fig.- 1)

units known as «Camadas com Pholadomya protei»
and «Grés superiores». The name given by Choffat to
the «Camadas de Alcobaga» formation doesn’t corres-
pond, according to him, to the locality where it is best

The first reference to the «Camadas de Alcobaga» of
the Upper Jurassic in the Lusitanian Basin appears in

Choffat’s unpublished («Apontamentos Inéditos»,
9077, 9078, 9079), deposited at Servigos Geoldgicos de
Portugal. With this term, Choffat designated the «argi-

laceous limestone, 150 to 200 m thick set, with marine

fossils» that develops north of Torres Vedras/
/Montejunto in the Alcobaga region. In this paper
«Camadas de Alcobaga» will be named as the
«Camadas de Alcobaga» Fm. Stratigraphically, Choffat

represented (Barrio). This is due to the fact that the
term had previously been used to designate a particular
type of limestones: the Barrio Limestones (op.cit.).

* Centro Estr. Paleob. Univ. Nova Lisboa. Quinta da Torre, 2825
MONTE DE CAPARICA (Portugal).
** Dpto. Estr. Paleont., Fac. Cigncias, Univ. Granada. 18002
GRANADA (Spain).
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Jurassic: «Grés Superiores»; 5 = Plio-Quaternary sediments; 6 = Location of the Casais and Vestiaria sections.
B: Sketch map of western Portugal (hatched area), with location of the studied region (framed area).1 = Diapirs.
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In all published works (1882; 1885-1888; 1893a;
1893b; 1901; 1905) CHOFFAT concemed himself with
precising the stratigraphic framework of the terms he
used to designate the diferent Malm facies he indivi-
dualized. In 1901, CHOFFAT paralelizes, for the first
time, the «Camadas de Alcobaga» Fm. with the «Xistos
do Ramalh3o» Fm. and, in 1905, considers it contem-
porary to the «Camadas de Lima alternicosta» defined
in the Upper Jurassic of Sintra.

Subsequently, several authors used the «Camadas de
Alcobaga» Fm. in their works but it is not within our
knowledge that, in a stratigraphic point of view, any
precision was forwarded. Of the many geological sec-
tions we studied in the Alcobaga region, only two (Ca-
sais and Vestiaria) revealed the presence of ammonoids
making possible the stratigraphic precision of the age
admited for the «Camadas de Alcobaga» Fm. by P.
CHOFFAT.

The outcrops studied are located in the northeast area
of the largest diapiric structure known in the Lusitanian
Basin: the Caldas da Rainha diapir. The dense vegeta-
tion of the area makes it very difficult to execute geolo-
gical sections with any continuity of strata along
reasonable thicknesses, bearing in mind that, in this
region, the total thickness of the «Camadas de
Alcobaga» Fm. is approximately 200 m.

Of the units defined by Choffat for the Upper
Jurassic of this area-«Camadas com Pholadomya
protei», «Camadas de Alcobaga» Fm. and «Grés
Superiores» (= «Lourinhd» Fm. according to HILL,
1988) — only the second was, for now, studied in detail.

STRATIGRAPHICAL FRAMEWORK
(fig. 2)

The section at Casais, approximately 6 meters thick,
consists entirely of an altemance of marly and argila-
ceous-carbonate levels, occasionally with high percen-
tage of coarse detritical elements (quartz and feldspars).
Fauna is abundant in some levels (18, 19, 20, 26):
lamellibranchia, among which oysters have an impor-
tant role forming small patch reefs as can be seen, for
example, in levels 17 and 35; echinoderms, fundamen-
tally represented by echinid spines (Pseudocidaris lusi-
tanicus de LORIOL) and a whole echinid shell; cephalo-
pods are very rare. Microfauna is represented by ostra-
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"cods and foraminifera. Carbonaceous matter, although

present along the entire section is, nevertheless, most
important, in percentage, in level 26. Ichnofauna
(Thalassinoides/Rhizocorallium, Diplocraterion/
/Ophiomorpha/Polykladichnus) is well represented in
levels 18, 26 and 28.

Some upper surfaces of sedimentary discontinuities
were also recognized throughout the section. They are
materialized by ferruginized hard ground surfaces with
pyrite crystals, intense bioturbation and fauna displayed
parallel to the stratification (18, 26 and 32).

The section at Vestiaria, approximately 165 meters
thick, was the largest section studied. The bottom of
this section contacts by fault with the «Margas de
Dagorda» Fm. of Triassic age that forms the nucleus of
the Caldas da Rainha diapir. In this section, the
«Camadas de Alcobaga» Fm. is represented by an alter-
nance of more or less sandy marls, marly and detritic
limestones, marls and sandstones containing sundry
fossil assemblages, which consist mainly of corals,
bivalves and echinoderms. Other macrofaunal groups
(brachiopods, sponges and ammonites) only occur in a
few layers or are even absent. Typical elements of the
epibenthic associations are corals forming low to high
diversity biostromes with Stylina, Cyathophora,
Thamnasteria and Axosmilia. Other dominant elements
are byssate bivalves (Arcomytilus morrisi SHARPE).
Small Liostrea oyster patch reefs can be found at the
top and middle part of the section. Oolites, sometimes
ferruginous, and oncolites are also present, appearing
either in sandstones or in sandy or biodetritic limesto-
nes. Very frequent are plant remains, sometimes quite
large, appearing isolated or concentrated in horizons.
Towards the top, this facies can become clastic, being
different from the former levels either by the nature or
by the proportion of its components.

In our study area, a clastic sequence termed formally
as the «Grés Superiores» overlies the «Camadas de
Alcobaga» Fm. This unit appears to be dominated by
coarse micaceous sandstones and siltstones, with occa-
sional fauna restricted to oysters, abundant plant frag-
ments, ripple marks, cross bedding and current marks.

The facies individualized throughout the «Camadas
de Alcobaga» Fm. are typical of a deltaic environment,
the overlying «Grés Superiores» Fm. representing a flu-
vial environment (distributory channels) (HILL, 1988).
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Fig. 2 — Geological sections. A: Synthetic geological column at Vestiaria; B: Geological column at Casais; C and D: Enlarged portions of the
Vestiaria column with ammonite bearing levels. 1 = Marls/clays; 2 = Limestones/marly limestones; 3 = Sandy limestones; 4 = Sandstones;
5 = Ammonites; 6 = Oyster patch reefs; 7 = Correlation between the columns of Vestiaria and Casais.

BIOSTRATIGRAPHY AND CORRELATIONS

The Upper Lusitanian age admited by Choffat for the
«Camadas de Alcobaga» Fm. can now be precised
thanks to the presence of ammonoids in the two sec-
tions that have been described. Therefore, the ammoni-
tes collected on the sections at Casais and Vestiaria
make it possible to affirm that the base of the
«Camadas de Alcobaga» Fm. was deposited in an inter-
val within the Platynota Zone and its top in the interval
of the Hybonoticeras distribution, probably in its upper
part, as will be considered below.

In effect, the presence of Ataxioceras (Parataxio-
ceras) aff. gr. prachomalinum ATROPS and Ataxioceras
(Parataxioceras) sp., respectively in the levels 54 and
73 of the Vestiaria section places its basal part in the
Lower Kimmeridgian (Platynota Zone). The presence
of Orthosphinctes (Litacosphinctes) aff. gr. pseudoa-
chilles (WEGELE) in level 92 places this part of the
section in the upper Platynota Zone. Finally, the presen-
ce of Hybonoticeras sp. in level 193 (Vestiaria section),
related to the first major clastic entrance in the sector,
allows us to consider an age around the Hybonotum/
/Albertinum Zone boundary for the top of the «Cama-
das de Alcobaga» Fm.

1.6



The section at Casais, belonging to the main marly
interval of the final part of the «Camadas de Alcobaga»
Fm. revealed the presence of Nebrodites sp., in level
20, and Taramelliceras (Taramelliceras) compsum
(OPPEL) and Glochiceras sp., in level 22, thus allow-
ing the attribution of this part of the Formation to an
age around the Lower/Upper Kimmeridgian boundary
(Divisum/Acanthicum Zone boundary).

After precising the stratigraphic position of the
«Camadas de Alcobaga» Fm. it is possible to correlate
it with the units defined for the same time interval in
the Upper Jurassic of other regions of Portugal.

For the Upper Jurassic of the Montejunto/Torres
Vedras region, CHOFFAT (1893b) defined four units:
«Camadas de Cabagos», «Camadas de Montejunto»,
«Camadas de Abadia» and «Cordlico do Amaral». The
presence of a number of ammonoids in this sector made
it easy to precise the stratigraphic position of these units
(ATROPS & MARQUES, 1986). Thus, the «Camadas de
Abadia», whose base is attributed to the Lower Kim-
meridgian (Platynota Zone) and top to the lowermost
Tithonic, corresponds to the same time interval as the
«Camadas de Alcobaga»s Fm.

For the Upper Jurassic of the Sintra region, CHOFFAT
(1901) identifies three units: «Calcédrios de Sdo Pedro»,
«Xistos do Ramalhfio» and «Margo-Calcérios Xistosos
de Mem Martins». The revision of the fauna deposited
at the Servigos Geol6gicos de Portugal collected by C.
Ribeiro, last century, and also by RAMALHO (1971),
allowed the precision of the ages that had earlier been
admitted (ATROPS & MARQUES, 1988). According to
this revision, and as already had been stated by CHOF-
FAT (1901), the «Camadas de Alcobagca» Fm. is equiva-
lent to the «Xistos do Ramalhdo» Fm.

In Algarve, the southernmost province of Portugal,
the recent collection of ammonoids has permited an
improved caracterization of the late Lower Kimmerid-
gian (Divisum and Acanthicum Zones) (MARQUES &
OLORIZ, 1992). Therefore, the «Camadas de Alcobaga»
Fm. is equivalent to the Kimmeridgian part of the
«Calcérios Argilosos e Margas do Peral» Fm., to the
«Jordana» Fm., and according to RAMALHO (1985), to
the «Cerro da Cabega», «Calcérios com Alveosepta jac-
cardi do Escarpdo» and «Calcérios com «Vaginella»
striata e Clypeina Jurassica do Escarpdo» formations.

Finally, the timing provided by the collected ammo-
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nites allows us to propose that the fluctuations in relati-

ve sea-level recognized in other places (Portugal,
Morocco, Algeria, Spain, France,...) and related with
interactions between tectonics and eustasy (MARQUES
et al., 1991) around the Oxfordian/Kimmeridgian boun-
dary, are also recorded in the area studied, coinciding
with halokinetic movements (WILSON et al., 1983)
and/or increases in clayey-marly sedimentation.
Evidences exist, however, that disprove the first of
these phenomena (RIBEIRO & KULLBERG, 1987 in
ROCHA et al., 1987, p. 72).

For the sedimentary discontinuities individualized in
this study we have used the terminology for sequence
stratigraphy and the numbering used in the work by
MARQUES et al. (1991) referring to Upper Jurassic
materials deposited in south Iberia.

Although it was not possible, at any of the sections,
to date, with ammonoids, the Oxfordian/Kimmeridgian
boundary (DVIII discontinuity, MFS/DLS), we think it
is possible to relate it to the lithological change, veri-
fied at the passage of a carbonate bioconstructed sedi-
mentation with brachiopods, among other organisms, to
a frankly more clayey sedimentation, that can be obser-
ved on sections not considered in this work due to the
lack of ammonite specimens. Associated to this boun-
dary there is a generalized period of tectonic activity in
the Lusitanian Basin and in Algarve (WILSON, 1979;
MONTENAT & GUERY, 1984; MARQUES & OLORIZ,
1989). In the studied area, WILSON et al. (1983) also
refer the existence of synsedimentary faulting. The ero-
sional processes related with this tectonic puise origina-
ted an increase of siliciclastic sedimentation (sub-basin
of Olhalvo in the Lusitanian Basin), slumping (in the
Montejunto/Torres Vedras sector), karsting (at the top
of the «Tojeira» Fm. in the Montejunto sector, LEINFEL-
DER & WILSON, 1988) and, in the Alcobaga sector, an
increase in the clay component.

The DIX discontinuity (SB, type II unconformity),
aged around the Platynota/Hypselocyclum boundary,
seems to be related to the irregular upper surface of a
detritic level on the Vestiaria section (level 93), with
quartz grains, abundant micaceous minerals, plant frag-
ments and intense bioturbation. Also related to this dis-
continuity surface there seems to be a change in litho-
logy marked by an increase in clayey sedimentation.
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The DX discontinuity (MFS/DLS), related to the
condensed section of the 4.5 cycle in HAQ et al. (1987),
can also be seen in the «Camadas de Alcobaga» Fm. It
is represented by the upper surface of a marly-
-limestone level on the Casais section (level 18), with
concentrated fauna displayed parallel to the stratifica-
tion with numerous echinid spines and intense bioturba-
tion. The major expression of marly-clayey levels deve-
loping above seems to be related to this discontinuity.

Finally, the DXII discontinuity (SB, type II uncon-
formity), aged around the Hybonotum/Albertinum Zone
boundary, can also be correlated to the sedimentary
record on the Vestiaria section. Here, a sandy level with
an irregular upper surface, high percentage of carbona-
ceous matter, mica and bioturbation, is represented.
This level (193, with a record of Hybonoticeras sp.) can
be correlated to the eustatic fall on the boundary
between the 4.6 and 4.7 cycles of HAQ ez al. (1987),
and seems to be related with the definitive development
of coarse detrital sedimentation («Grés Superiores») in
this sector.

CONCLUSIONS

— This study has allowed the precision of the strati-
graphic positioning of the «Camadas de Alcobaga» Fm.
by studying the ammonoids found along two geological
sections. Represented by an alternance of more or less
sandy marls, marly and detritic limestones, marls and
sandstones, it’s base was attributed to an interval within
the Platynota Zone, while it’s top is placed, probably,
around the Hybonotum/Albertinum Zone boundary.

— The presence of ammonoids also allowed to date
some discontinuity surfaces of regional caracter (DIX,
DX and DXII) that, in future, we hope to be able to
individualize in other sectors of the Lusitanian Basin,
thus improving the knowledge of the organization of
the basin’s depositional sequences using the «inverse
procedure» (fr.=«procedure inverse») of VAIL ez al.
(1987).
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‘Le sous-bassin nord-lusitanien (Portugal) du Trias
au Jurassique moyen: histoire d’un « rift avorté »
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Résumé — Le sous-bassin nord-lusitanien a subi une évolution complexe qui peut étre divisée
en cinq principaux épisodes: 1. Phase de distension triasique avec la différenciation de I'axe
Arunca-Montemor ; 2. Rifting pendant le Lias inférieur avec développement de formes endémiques
d’ammonites (Sinémurien supérieur) ; 3. Subsidence différentielle (Lias moyen 2 Aalénien inférieur):
I’accélération de la distension contrarie les effets de I’eustatisme; 4. Progradation d’une plate-
forme carbonatée (Aalénien moyen — Bathonien inférieur) qui se stabilise pendant le Bathonien
moyen-Callovien inférieur; 5. Cicatrisation A partir du Callovien moyen, accompagnée par des
émersions.

The North-Lusitanian Subbasin (Portugal) from the
Triassic to the Middle Jurassic: a model of an “aborted rift”
Abstract — The North-Lusitanian Subbasin has sustained a complex evolution which can be
divided into five main stages: 1. Liassic Distension leading to the differentiation of the Arunca-
Montemor lineament; 2. Lower Liassic Rifting with development of endemic ammonites-faunas (Upper
Sinemurian); 3. Differential Subsidence (Middle Liassic to Lower Aalenian): eustatic changes were
complicated by a strong acceleration of the differential subsidence; 4. Progradation of a carbonate

platform (Middle Aalenian to Lower Callovian); 5. The closure of the subbasin began during the
Middle Callovian and was followed by emersions.

Abridged English Version — The western border of the Hesperic Massif is included into
the “Lusitanian-Furrow” where 5,000 m of triassic-jurassic sediments have been accumulated.
The subsidence was controlled by the motions of two main groups of faults (fig. 1) bound to
the evolution of a passive margin (Boillot, 1990; Vanney et 4l, 1981; Soares et al., 1984). The
mesozoic structural network is made of three sectors. The present Note is focussed on the
study of the sedimentary sequences and of their discontinuites in the northern part of the basin
(North Lusitanian Subbasin, limited southwards by the Nazaré fault).

The main events are recorded by a succession of megasequences, limited by discontinuities
bound to negative phases of the sedimentation.

1. Triassic distension. — The Megasequence A (Conraria Beds; Ladinian?-Lowermost Norian)
evidences the differentiation of an eastern alluvial basin whose subsidence exaggerated during
the times. The sedimentation rate does not balance the subsidence and the eastwards thickening
suggests a tilting-block dynamic. The Megasequence B (Castelo Viegas Beds and Lower Pereiros
Beds = Dagorda Marls pro-parte; mainly Rhetian (Rocha et al., 1990) has been developed during
the individualization of the Arunca-Montemor lincament, limiting eastwards the extension of
the Dagorda Marls.

2. Lower Liassic rifting (Megasequence C=main part of the Pereiros Beds =Dagorda Marls
pro-parte + Coimbra Beds s. .: Lower Liassic to Lowermost Carixian). — The environment was
continental or restricted marine at the beginning; then, an important flooding occurred during

Note présentée par Jean Dercourr.

0764-4450/93/03171659 $ 2.00 © Académie des Sciences
C. R.. 1993, 2¢ Semestre (T. 317) Série Il — 123
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The Lusitanian Basin is dissected by an array of faults trending from approximately N-S
to E-W (fig. 1). Traditional interpretation of the extensional tectonics of the basin
proposes that the N-S faults accomodated most of the Mesozoic extension that
preceeded the opening of the North Atlantic Ocean, whilst the NE-SW and E-W ones
acted as transfer zones to extension and/or as normal faults during minor NNE-SSW
oriented extension.

Inspection of seismic reflection profiles, geological maps and field work provide
examples of sub-basin development controlled by thick skinned extension, halokinesis
and combined basement extension and salt migration. Examples are shown from the on-
shore (C. Rainha - Mendiga segment, Soure, and Sdo Mamede salt pillow) and from the
off-shore (fig. 2).

Sub-basin development also occurred during tectonic inversion, such as at Leiria (fig. 3),
Alcobaga and Rio Maior (fig. 4), which are associated with sagging due to salt
withdrawal and salt extrusion flowing out of the plane containing the shortening direction
(Z, Y plane) and welding.

The ages of sub-basin development are quite variable. Examples of sub-basin formation
associated to i) thick-skinned extension of Kimmeridigian age (off-shore) and ii) thin-
skinned extension of Middle Jurassic age (Caldas da Rainha - Porto de Més segment)
iif) combined basement extension and salt migration of Upper Jurassic (off-shore) and
Cretaceous (Soure) ages are shown as well as of iv) sub-basin formation of Paleogene
and Pliocene ages, which are associated with tectonic inversion of the Lusitanian Basin.

Inversion tectonics triggered the formation of indentators, which are associated with the
sub-basin geometries, either by means of reactivation of extensional structures or by
generation of basins during compression (e.g. Rio Maior basin formed by sagging due to
secondary extension and salt withdrawal during indentation of an adjacent salt diapir;
the Caldas da Rainha diapir shows three indentations consistent with the Miocene NW-
SE directed transport direction).

Inspection of geological maps, off-shore isochore seismic map (MILUPOBAS, 1996,
Moita, C., in prep.) showed the existence of two aproximate perpendicular directions of
extension, respectively E-W and NNE-SSW.

B values were calculated using depth converted contour maps of the top Triassic horizon
provided by MILUPOBAS, 1996. Preliminary results for an area located off-shore
Peniche were obtained, B1=1.086 along direction 74° and B2=1.034 along direction
164°; these directions are perpendicular to the trend of the main normal faults in the
area. The ratio B1/B2 =0.952 (3B=((B1-B2)/B1)x100%=4.8%) shows that a similar stretched
upper crust is observed along the two perpendicular directions. .
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As on-shore shortening is evaluated on approximate 5% along direction 140Q°
(approximate maximum direction of shortening), it is possible B2 was underestimated
and that 34 and B2 prior to inversion were even closer.

Further work is needed to achieve better estimates for P values and produce a
satisfactory extensional model for the basin. It is suggested that a straightforward
McKenzie or Wernicke model for the formation of the Lusitanian Basin might not be
adequate because i) the tectonic extension was bi-dimensional, ii) the extension on
perpendicular directions were not simultaneous and iii) the hypothesis of more than one
deep detachment (or a curved one) should not be neglected to accomodate the
extension of the perpendicular fault systems at depth.

Acknowledgements .
This work was carried out as part of the MILUPOBAS project, funded by EC, contract n?JOU 2-CT94-0348.
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RESUME

Les travaux faits sur le terrrain et les interprétations cartographiques de ces
derniéres années, montrant la pertinence des observations de Paul Choffat au siécle
dernier, permettent de préciser l'échelle stratigraphique et de mieux distinguer les phases
de l'histoire tectonique de la structure de Serra de El-Rei.

En attendant la publication d'une cartographie trés détaillée mettant en évidence le
détail des déformations tectoniques, il faut souligner la dissymétrie des deux flancs de cette
structure ainsi que le role de certaines failles transverses.

Sur son flanc nord, la série liasique, allant des dolomies du Lias inférieur au
Toarcien inférieur ou moyen, est recouverte stratigraphiquement et en légére discordance
par le "Lusitanien" qui remanie & sa base des éléments du Toarcien inférieur ou moyen.

Sur son flanc sud, dans la partie centrale, la série stratigraphique liasique est
comparable a celle de l'autre flanc, mais les dépdéts du Toarcien, plus complets, sont
affectés au cours de la zone & Meneghinii par des perturbations synsédimentaires avec
fossiles brisés et/ou remaniés et des réductions d'épaisseur. Plus 4 1'Est, le Toarcien est
trés réduit et (tectoniquement ?) en contact avec le Dogger.

Au Sud-Ouest en revanche, prés de Bolhos, la série toarcienne est plus compléte et
couronnée par l'Aalénien inférieur, mais tronquée par un contact oblique N-S, repris par la
tectonique récente.

Sur ce flanc, le Bajocien inférieur est représenté mais peu épais; il est suivi par le
Bajocien supérieur, le Bathonien et le Callovien trés développés qui sont recouverts par un
"Lusitanien" épais, trés différent de celui du flanc nord. Cette série du Jurassique moyen et
supérieur a été décrite dans la thése de Christiane Ruget (1963).

La structure de Serra de El-Rei constitue une sorte de raccord E-W entre les
importantes structures (diapiriques ?) méridiennes de Caldas da Rainha au NE et de
Bolhos au SW. II g'agit d'une structure de tectonique distensive, en demi-graben, d'dge
jurassique, qui est responsable de la dissymétrie des séries lithostratigraphiques sur ses
deux flancs; au Miocéne, pendant la compression bétique, cette structure a subi une
inversion en constriction.

Un modeéle de I'évolution sédimentaire du secteur est présenté.

7(+) Travail réalisé dans le cadre du Project MILUPOBAS, CCE/GPEP, JOU2 - CT94 - 0398.
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1. HISTORIQUE

Choffat au siécle dernier avait déji une remarquable connaissance de la structure
de Serra de El-Rei. Dans la limite des méthodes dont on disposait alors il en a donné une
excellente description et interprétation dans plusieurs travaux.

Dés 1880 il décrit (pp. 6, 64-65) plusieurs coupes détaillées des environs de Bolhos
et du flanc sud pour lequel il donne, entre Cova da Moura et le chemin de Cezareda, une
série d'observations dont on peut vérifier encore aujourdhui la qualité. Les listes de
fossiles données montrent que les conditions d'affleurement étaient meilleures
qu'aujourd’hui. Vient ensuite une description assez détaillée du "Dogger et Callovien du
plateau de Cezareda" (pp. 70-71).

En 1882, il figure (p. 275) six coupes transverses relatives aux deux vallées de
Serra de El-Rei et de Bolhos et précise dans le texte les successions observées. Pour celle de
Serra de El-Rei, il insiste sur deux faits importants : le contact "en concordance” du Lias et
du Malm sur le flanc nord et l'intercalation au centre de la vallée d'un lambeau de Malm
au milieu des Marnes de Dagorda. Ce lambeau s'élargit et prend une grande importance
vers 1'Est.

Oertel (1952), de la Companhia dos Petréleos de Portugal a effectué le levé détaillé
des deux structures qui sont décrites dans des rapports internes. Une cartographie a
I'échelle du 25000éme est réalisée mettant en évidence un systéme complexe de failles et
de nombreuses données structurales.

Les coupes de Choffat sont refigurées par Zbyszewski (1959) qui, utilisant pour une
bonne part les notes inédites de Choffat, conservées a l'Instituto Geolégico e Mineiro,
apporte des informations précises sur les successions des terrains du "Lusitanien" au Lias
sur les flancs nord et sud de la structure de Serra de El-Rei (pp. 46-52). D'importantes
listes de fossiles sont données pour le "Lusitanien".

Ruget-Perrot dans sa thése (soutenue en 1959 et publiée en 1961) décrit en détail
le Jurassique moyen et supérieur ("Lusitanien") du flanc sud de la structure de Serra de
El-Rei - plateau de Cezareda.

La notice de la carte géologique au 1/50 000, feuille de Peniche (Franga et al.,
1960) reprend les données de Oertel, ainsi que le résultat des observations et coupes
inédites de Choffat et des travaux de Ruget-Perrot.

En 1961, Ruget-Perrot et Almeida donnent des précisions sur le Callovien du flanc
sud a l'occasion de la description par Tintant de la nouvelle espéce Rugeticeras cesaredense
(Choffat in litt.).

Guéry (1984) a donné une description incompléte de la série stratigraphique
reposant sur des observations trop rapides. Il a sous estimé ainsi largement (malgré ses
réserves) les épaisseurs. En revanche, essayant d'apprécier les profondeurs et les
conditions de dépét, il souligne avec raison I'importance de deux modifications importantes
de la sédimentation aux passages Sinémurien-Carixien et Toarcien-Aalénien (ou Bajocien);
nous y reviendrons. L'interprétation tectonique et le dessin des accidents sont loin d'avoir
la pertinence des levers de Oertel.

‘2. SERIE STRATIGRAPHIQUE (fig. 1-2)

Les épaisseurs indiquées sont les épaisseurs mesurées sur le terrain et elles
correspondent 4 des valeurs minimales par rapport aux épaisseurs originelles des
différentes unités. Ce fait s’explique par la réduction tectonique de I'épaisseur par
cisaillement pur, en particulier dans les sédiments tendres.

‘Marnes de Dagorda

Ce sont en réalité des pélites souvent silteuses mais peu carbonatées (moins de
15% selon Palain) malgré leur aspect compact. Leur couleur est rouge-violet ,"lie de vin", ou
parfois vert clair. En général dans le pays, elles contiennent du gypse ou du sel, ce qui
n'apparait guére dans la structure de Serra de El-Rei en raison des altérations ultérieures.
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Fig. 1 - Carte géologique de la structure de Serra de El-Rei; 1-6 - coupes stratigraphiques.
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Elles forment la dépression qui est au centre des vallées de Bolhos et de Serra de
El-Rei, ot elles sont recouvertes par des dépots récents. La disposition est simple dans la
partie de la structure au SW et au Sud de ce village; mais au SE elle est réduite a deux
bandes plus ou moins étroites de chaque c6té d'une vaste zone de "Lusitanien”, dont on
expliquera plus loin l'origine. Les Marnes de Dagorda forment alors une bande plus ou
moins étroite au bord sud de la vallée, entre le "Lusitanien” et un Toarcien trés redressé.

Dolomies, calcaires dolomitiques et cargneules

Ces dépéts classiques du Lias inférieur (Hettangien?, Sinémurien et Lotharingien
pro parte) se présentent tantdt en bancs massifs, mais plus souvent en masses irréguliéres
disloquées par la tectonique.

Ce sont des calcaires dolomitiques et des dolomies souvent cargneulisées par
dissolution. La partie inférieure est formée de bancs plus massifs, mais & disposition
souvent irréguliére. La partie supérieure montre bien, dans la partie occidentale [carriére
profonde au NE de Bolhos (M=476,4 ; P=4352,2); carriére récente au SW de Serra de El-
Rei (M=476,7; 2,9) et au SE du village (Sud de Barros: M=477,7; P=4353,5)], des niveaux
a sédimentation rythmée, un peu comme des laminites avec des lits trés riches en petits
lamellibranches et parfois des passées oolithiques. Ces niveaux doivent correspondre au
Lotharingien moyen ou a la partie inférieure du Lotharingien supérieur. L'épaisseur totale
est au moins de l'ordre de 50m.

Lotharingien supérieur (= Sinémurien terminal)

11 est formé de calcaires gris-noir ou bleu foncé, parfois trés compact, en bancs assez
épais (20/30 & 70 cm) A surface irréguliére, avec des couches localement trés foncées et
fétides sous le choc. Ils peuvent étre dolomitisés partiellement. Vers sa base se situe le
niveau a laminites, lamellibranches et parfois oolithes mentionné ci-dessus. Son sommet
présente généralement un "hard-ground". L'épaisseur est assez difficile a apprécier en
raison de déformations tectoniques et de la qualité des affleurements; elle est d'environ 20
4 30m.

A l'ouest de la faille de Barros (de direction N30E) il forme, sur la bordure nord de
la vallée, une bande continue d'une épaisseur d'environ 10 4 35m (8 4 10 m sont visibles
sous la Rua dos Regueiros, au centre du village; 10 & 15m seulement sont visibles-sur
chemin descendant sous la Rua da Falcata, mais dans le voisinage 'épaisseur peut étre
estimée 4 30 ou 35 m).

Sur le flanc sud de la vallée, on peut l'observer dans la carriére profonde (M=476,4;
P=4352,2 ) et on le suit a flanc de coteau jusqu'en face de Serra de El-Rei ou cette barre
épaisse d'environ 20 & 30m est décalée par des failles et repose généralement sur la
dolomie; cet affleurement est limité a I'Est par une faille qui met le Lotharingien en contact
avec le Lias moyen (Carixien et Domérien inférieur a faune pyriteuse).

A I'Est du chemin de Cezareda (M=477,38; P=4352,95), on retrouve des calcaires
un peu dolomitiques et trés compacts, subverticaux, sur une épaisseur d'environ 30 m; les
niveaux supérieurs contiennent de petites bélemnites et rhynchonelles et supportent, aprés
une surface irréguliére ("hard-ground" ?) les couches du Carixien. A I'Est de la faille de
Barros on ne retrouve généralement plus ces calcaires lotharingiens.

Cependant, ils forment plus a I'Est, en direction de Olho Marinho, sur le bord nord
de la vallée, quelques reliefs avec les niveaux a laminites bien caractéristiques.

Dans la faune recoltée on peut citer Homeorhynchia ranina, Pecten (Weyla) lacazei,
Gryphaea geyeri , petites huitres,Mactromya liasina, Astarte sp.; un Echioceras sp.
(exemplaire écrasé a fortes cotes et ombilic moyen) a été ramassé non en place sur le flanc
sud de la vallée en face du village.

‘Carixien inférieur et moyen (10 & 15m)

Alternances de bancs de calcaires marneux plus ou moins compacts et de marnes
avec des niveaux grumeleux
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- prés de la base : Pseudophricodoceras sp. aff dayiforme et niveaux a crinoides
- puis : Platypleuroceras sp.
- et au-dessus : Uptonia sp. et Dayiceras sp. (abondants)

(coupes sous rua Falcata et sur le chemin de Césareda)

Carixien supérieur + Domérien inférieur (35 a 40m probables)

‘Marnes et calcaires marneux tendres
Aegoceras sp., Amaltheus sp., Protogrammoceras sp., Metaderoceras sp.

Domérien supérieur

I1 forme une barre de calcaire marneux compact en bancs décimétriques, bleu en
profondeur, a patine blanchétre, bien nette sur les flancs nord et sud de la structure, sur
15 4 20m d'épaisseur, avec Amaltheus sp., Pleuroceras sp. et grandes bélemnites. Dans la
partie moyenne certains bancs sont trés riches en Pleuroceras solare.

A 1'Est de Serra de El-Rei, il semble plus épais (40m) et montre un niveau tendre a
la partie moyenne. Le calcaire est noir foncé, schisteux, avec niveaux & laminites et parfois
un aspect bréchique et nombreux Pleuroceras sp. et Bélemnites.

Ce Domérien supérieur (au moins sa partie terminale), daté par des Pleuroceras
sp. et Emaciaticeras sp., est connu en plusieurs points du bord sud, & 1'Est de la faille de
Barros, en contact (?) avec les Marnes de Dagorda.

Toarcien

« AI'W de la faille de Barros (fig. 2a), le Toarcien inférieur et moyen se présente de
facon a peu prés identique dans les divers secteurs.

Il débute par des couches marneuses tendres (3 & 5m) avec Dactylioceras
(Orthodactylites) gr. semicelatum; puis viennent les "calcaires en plaquettes", calcaire
micritique gris clair 4 jaune clair (10 4 20 m) en bancs trés minces

Dans des conditions favorables on peut distinguer, & la base, des "calcaires en
plaquettes” minces sans interlits, surmontés par des plaquettes plus irréguliéres, séparées
par des passées marneuses . C'est la partie inférieure de la zone a Levisoni.

Au-dessus viennent des calcaires marneux et marnes du sommet du Toarcien
inférieur et du Toarcien moyen (zones & Levisoni, Bifrons et Gradata) qui forment une
bande relativement tendre ou un replat a pente faible. Leur puissance est trés difficile a
estimer. Mais si on considére que les couches sont probablement subverticales sur les
flancs de la structure, il faut penser i une épaisseur de 'ordre de 70-80m environ.

Plus haut, aux environs de Bolhos, la série devient plus calcaire; ce sont des bancs
calcaires bien marqués qui contiennent des Hammatoceras bonarellii de la zone a
Bonarellii (épaisseur 5 a4 8m environ). L'épaisseur de 1'ensemble supérieur (au-dessus de la
série tendre a Hildoceras sp.) serait d'environ 20 4 25m .

La zone i Aalensis (environ 10m) est connue seulement & l'affleurement sur le
chemin de Bolhos & Cezareda, prés de Casaleiro (colonne 3: M=476,33; P=4351,52).

« Al'Est de la faille de Barros (fig. 2b), le Toarcien, inconnu sur le flanc nord, est
mal représenté sur le flanc sud. Le Toarcien inférieur n'est pas connu; seul le Torcien
moyen a Hildoceras sp. est représenté par un 4 quelques métres de marno-calcaires
tendres plaqués, souvent par l'intermédiaire de niveaux bréchiques, contre les calcaires
massifs de I'Aalénien ou du Dogger.

Plus a I'Est, en-dessous d'une lentille a fossiles noirs du Bajocien (colonne 6a:
M=478,50; P=4353,26), au-dessus du Domérien supérieur a Pleuroceras sp. et
Emaciaticeras sp., il existe quelques métres de couches marno-calcaires (probablement
toarciennes), affleurant mal, avant les calcaires compacts du Dogger contenant la lentille
fossilifére.

De méme il existe un petit affleurement de Toarcien avec Dumortieria () sp. ou
Catulloceras (?) sp. M=477,83; P=4353,06) au-dessus du Domérien supérieur.
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Il faut insister sur le probléme des conditions de dép6t du Toarcien supérieur (zone
a4 Meneghinii probablement) dans le flanc sud de la structure, posé par l'existence de
couches & fossiles brisés et par plusieurs gisements curieux.

D'une part, au SE de Serra de El-Rei, prés de Cova da Moura, sur le bord sud de la
vallée, le long d'un chemin menant & Cézareda, dans le talus rafraichi, au dessus des
calcaires marneux a Hildoceras gr. sublevisoni-lusitanicum du Toarcien moyen, s'observe
une barre verticale de bréche synsédimentaire de calcaires contenant localement des
bélemnites, rhynchonelles et radioles d'oursin sur laquelle vient un banc calcaire a fossiles
phosphatés, ou en calcite, de petite taille et plus ou moins brisés, abondants mais difficiles
a dégager ; on a pu récolter une association du Toarcien supérieur, zone a Aalensis:
Pleydellia sp. (2 fragments), Tmetoceras sp., polypiers et lamellibranches. Dans les marnes
sous-jacentes on observe Soaresirhynchia cotteri de la zone i Speciosum-Meneghinii. La
barre verticale se poursuit vers I'Est au-dela et en dessous du chemin de Cova da Moura.

D'autre part, une carriére nouvelle observée en 1992 (M=476,48; P=4352,25)
montre, sur 6m d'épaisseur, des alternances verticales de calcaire marneux et de marnes
contenant Hammatoceras sp. (& 4m du contact) et Polyplectus discoides (a4 1,60m du
contact), terminées par une surface d'arrét de sédimentation; au-dessus, on note la
présence d'une masse de calcaire marneux compact a brachiopodes, dans lequel
s'individualise un niveau de calcaire biodétritique riche localement en oolites blanchétres,
4 oursins et brachiopodes.

A environ 500m a 1'Est (M=476,84; P=4352,52), 4 la base des calcaires du Dogger
ou plutét de l'Aalénien, un niveau un peu bréchique au sommet des marno-calcaires
tendres du Toarcien a livré une faune de la zone & Meneghinii: Osperlioceras gr.
subcostulatum ou reynesi et Hammatoceras gr. meneghinii avec des pectinidés et des
gastéropodes .

On a donc une série d'indications qui montrent que la sédimentation a été troublée
et instable pendant le Toarcien supérieur, zone & Meneghinii (?). Les niveaux sus-jacents
au Toarcien supérieur montrent des indices d’instabilité sédimentaire, avec des niveaux de
reprise de la sédimentation, des petites bréches, des dykes neptuniens, (pl.1, fig.1), des
surfaces de condensation de la faune et, épisodiquement, la présence de faunes
phosphatées.

Sur le flanc nord, le Lusitanien repose en discordance légérement oblique sur le
Toarcien inférieur ou moyen; 'absence de dépéts de la zone a Meneghinii dans ce flanc ne
permet pas une corrélation avec les observations faites sur le flanc sud.

Aalénien

Il n'a été observé a l'affleurement qu'au NE de Bolhos, sur le chemin de Cezareda
(colonne 3: M=476,33; P=4351,55) ou des bancs calcaires separés par des passées tendres
(4 & 5m) ont livré Leioceras sp. et Malladaites aff. pertinax, qui indiquent I'Aalénien
inférieur; par contre, Choffat (1880, pp. 35, 45) cite, & Cezareda, Ammonites murchisonae,
A. fallax et A. scissum, ce qui indiquerait la présence de 1'Aalénien moyen.

Bajocien

Le Bajocien inférieur présenté par Choffat (1880, pp. 44-46) a été décrit par Ruget-
Perrot (1961, pp. 99-100). Notamment la faune "alpine", riche en brachiopodes, associés &
quelques ammonites de Cova da Moura, a été inventoriée; elle appartient a la zone a
Humphriesianum. Elle constituait des accumulations locales dans des calcaires "gris beige,
a patine blanchitre, ...a pate trés fine...; localement les calcaires sont rubanés...". Il n' a
pas été possible de retrouver, récemment, ces riches accumulations de fossiles.

Mais plus & I'Est (colonne 6a: M=478,50; P=4353,26), au milieu d'une barre de
quelques métres de calcaires compacts du Dogger, un petit niveau fossilifére a livré une
faune d' ammonites généralement noiratres (phosphatées ou minéralisées), au sein d'un
calcaire beige compact. La faune, difficile 4 dégager, comprend: Strigoceras sp.Oppelia gr.
subradiata, Oppelia sp., Dorsetensia [M] gr.edouardiana, de nombreuses bélemnites,
quelques brachiopodes, formes de la zone & Humphriesianum. Cette association est
"réélaborée" dans une matrice de calcaire compact beige contenant quelques mauvais
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fragments d'ammonites de la zone & Humphriesianum ou de la base de la zone a
Niortense.

Légérement plus haut, des calcaires plus marneux, un peu schisteux, ont lLivré
quelques ammonites de la zone a Niortense ou de la zone 4 Garantiana.

De méme, quelques bancs fossiliféres du Bajocien supérieur ont été observés dans
la montée du chemin de Cezareda, sur le flanc sud de la structure (colonne 6: M=477,95;

=4353,10). Au milieu de bancs beaucoup plus compacts, sur 2 a4 3m, des calcaires
marneux en bancs de 20 4 30 cm ont fourni une petite faune de Garantiana garantiana,
Spiroceras sp. et des Perisphinctidés. Ce sont les "calcaires marno-schisteux avec des
nodules de calcaire grumeleux" de Ruget-Perrot (1961, p.100) de la zone a Garantiana.

Les indications données ci-dessus (avec la faible épaisseur des calcaires compacts
du Bajocien inférieur) sont seulement relatives aux affleurements a 1'Est de la faille de
Barros. Pour la partie ouest, nous n'avons pas de données précises, pas de coupes et pas
de récoltes de faunes caractéristiques.

'Le Bathonien et le Callovien sont bien connus par les descriptions de Ruget-Perrot
(1961).

"Lusitanien"

Les formations "lusitaniennes" reposent sur le Jurassique inférieur ou moyen, soit
en discordance (cartographique) sur le flanc nord, soit sur le flanc sud aprés une lacune
callovienne suivie d'un changement total de sédimentation.

Il faut signaler que le "Lusitanien" se présente sous des aspects tres différents
selon les secteurs:

a) A I'Ouest de Serra de El-Rei (fig. 2a, coupe 1), les couches du "Lusitanien" marin,
avec des bancs 4 Nérinées et a algues, surmontent une bréche de galets calcaires anguleux
noir ou gris-bleu foncé dans une matrice jaune qui repose (en discordance cartographique)
sur les calcaires marneux et marnes du Toarcien moyen & Hildoceras sublevisoni .

b) Au SE du village, le "Lusitanien" est de type différent, avec des niveaux calcaréo-
marneux tendres formant une petite dépression, des niveaux a algues et bréche
interstratifiés; certains blocs sont riches en grains de quartz.

Non loin de li, on a pu observer des blocs de conglomérat de "Lusitanien" basal
contenant des fragments remaniés de "calcaires en plaquettes" du Toarcien inférieur (fig.
2a, coupe 2a et pl.1, fig.2). Légérement a 1'Ouest (fig. 2a, coupe 2), on remarque un niveau
marneux entre le "Lusitanien" et les "calcaires en plaquettes"; ici, le "Lusitanien" ne
présente pas de conglomérat basal.

c) A I'Est de la faille de Barros, en direction de Olho Marinho, on observe un
"Lusitanien" trés épais (avec des dépressions qui doivent correspondre 4 des niveaux plus
tendres); des niveaux & débris noirdtres, d'autres avec des Nérinées, des Chaetétidés ou
des algues, ont été observés. Une étude serait a faire qui dépasse le cadre de notre présent
travail.

d) Sur le flanc sud, au-dessus de la série marine du Bathonien-Callovien, aprés une
lacune importante, vient un "Lusitanien” trés épais (Ruget-Perrot 1961, pp. 102-105;
Guéry 1984) débutant par des "couches a tendances lagunaires peu marquées" (65m) avec
charophytes, ostracodes et Pseudocyclaminna sp. Puis viennent des "couches marines
littorales” (600m), a faune d'huitres, mytilidés, gastéropodes, nérinées, polypiers,
brachiopodes et aussi débris ligniteux, qui se terminent par des niveaux oolithiques a
algues et oursins, avec, au sommet, citation de quelques ammonites (Ataxioceras sp. et
Orthosphinctes sp.) de I'Oxfordien supérieur.
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‘3. OBSERVATIONS CARTOGRAPHIQUES ET TECTONIQUES

La structure de Serra de El-Rei se situe dans l'intersection de deux failles de type
et d'importance différents:

- I'une, la faille de Caldas da Rainha (Canérot et al. 1995) est une faille normale de
direction NNE-SSW, qui affleure depuis Santa Cruz, au Sud, jusqu'au moins a la faille de
Nazaré, au Nord, sur une longueur de plus de 70 km;

- l'autre, la faille de Atouguia da Baleia (Franca et al. 1960), sensiblement
perpendiculaire & la premiére, est un décrochement droit (Montenat et al. 1988, fig. 4),
visible sur 15 4 20 km.

Tout le long de la faille sub-méridienne se situent, depuis le Sud vers le Nord, les
structures diapiriques de Santa Cruz, Vimeiro, Maceira, Bolhos et Caldas da Rainha; la
structure de Serra de El-Rei fait la liaison entre les deux derniéres.

De chaque c6té des Marnes de Dagorda, qui présentent leur plus grande largeur
dans le centre de la structure, s'observent deux flancs franchement dissymétriques tant
pour la géométrie de la stratification que pour le développement des différentes unités
stratigraphiques.

La cartographie met en évidence une géométrie générale en arc, qui lui est donnée
par la variation de la direction des couches, qui est N-S dans l'extrémité SW pour devenir
E-W dans l'extrémité NE. Les pendages moyens sont trés réguliers et trés élevés (entre 70
et 90°) dans le flanc NW, tandis que dans le flanc SE ils varient entre 40 et 80°; ceci est
particuliérement visible dans la région centrale de la structure (au SE de Serra de El-Rei);
ils augmentent vers les extrémités, jusqu'a atteindre des valeurs proches de la verticale.
Cependant, dans le flanc NW, les pendages diminuent trés rapidement au fur et 4 mesure
qu'on s'éloigne du centre de la structure.

La distribution des unités stratigraphiques est, sans doute, ce qui donne la plus
grande dyssimétrie a la structure. Notamment sur le flanc SE se développe une séquence
carbonatée du Dogger, trés épaisse (>600m selon Ruget-Perrot, 1961), absente sur le flanc
NW.

Cependant, dans le détail, d'autres paramétres descriptifs sont semblables. Un
premier exemple est la distribution réguliére des failles qui affectent particuliérement les
unités liasiques; en effet, on voit bien dans la cartographie l'existence, dans les deux
flancs, d'un ensemble de failles normales subméridiennes, qui définissent des blocs de
largeur hectométrique (300 &4 500 m en moyenne) et dont la plupart est scellée par les
unités lithostratigraphiques postérieures (dans certains cas on a des réactivations
tardives, avec des petits rejets). Cette géométrie répresente une séquence de failles
normales symétriques, qui donne & I'ensemble une géométrie en "horsts" et "grabens". Le
cas le plus remarquable est celui d'un bloc situé dans la montée de rue da Falcata (fig.1)
vers le flanc sud de la structure. Ces failles se seraient développées pendant le Toarcien
supérieur (zone a Meneghinii ou peu aprés) car on n'observe pas de modifications dans la
sédimentation (variations d'épaisseur et autres) qui nous permettent de les dater comme
plus anciennes.

Un deuxiéme exemple est celui de la lacune sus-jacente au Toarcien (fig.3). La
biostratigraphie détaillée nous permet de montrer, dans les deux flancs, une tendance
générale a l'ancienneté progressive de la base de la lacune du SW vers le NE. La limite
supérieure de la lacune, par contre, ne montre pas une disposition comparable des deux
cotés de la structure.

La biostratigraphie détailiée montre aussi que, dans le flanc SE, les couches de la
base du Dogger ont un age plus tardif du SW vers le NE; cette disposition est confirmée
par l'observation des photos aériennes.

Il ne s'agit pas d'une troncature tectonique, car les niveaux de base tout du long de
cette discontinuité présentent des indices d'instabilité sédimentaire. La troncature
tectonique, d'age tertiaire, se situe entre le Lias et les Marnes de Dagorda, ot le constraste
rhéologique est trés élevé.

Ainsi, apparemment, i partir de la fin du Lias, I'histoire géologique des deux flancs
de la structure est différente. Dans le flanc nord, le "Lusitanien" repose en transgression
sur le Lias, avec I'existence d'un conglomérat qui n'est pas toujours présent (Franca et al.
1960) (pl. 1, fig. 2); il correspondrait aux Calcaires de Montejunto.
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Le parallélisme de la stratification entre le Lias ("calcaires en plaquettes” du Toarcien inf)
et le "Lusitanien" est bien visible sur le terrain (fig. 2, coupes 2 et 2a) 500m a I'Est de
Serra de El-Rei. Par contre, dans le flanc sud, le "Lusitanien” & faune saumatre [= "couches
a tendances lagunaires peu marquées” de Ruget-Perrot (1961, pp. 102-103), avec des
charophytes, ostracodes et Pseudocyclammina sp.] serait Péquivalent des Couches de
Cabacos (Franga et al. 1960).

4. INTERPRETATION ET DISCUSSION (fig. 4-5)

=>=

Faille de Atouguia
da Baleia

Peniche
©
/i - Faille normale
diapire
de Bolhos Q‘ - Décrochement droite
- Structure "diapirique”
diapire de
Vimeiro
=
oY)
[l 2
=
)
[-W
_ 20 km
Ere————ie—]

Fig. 4 - Schéma de localisation de la structure de Serra de El-Rei et encadrement structural.
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Distension mésozoique (fig.5)

Dans le Bassin Lusitanien, ce sont les failles normales d'orientation NNE-SSW
héritées du socle hercynien, qui contrélent les alignements des principaux dépocentres du
bassin. Ces failles ont absorbé la plus grande partie de la distension mésozoique,
d'orientation générale E-W (Ribeiro et al. 1996), tandis que les failles subperpendiculaires
ont joué essentiellement comme des failles de transfert de mouvement en absorbant aussi,
éventuellement, une partie de la distension ( Terrinha et al. 1996). Cependant la géométrie
finale du bassin n'est pas seulement conditionnée par les déplacements produits par des
failles profondes (tectonique "thick skinned"), mais aussi par des failles listriques
superficielles, avec un déplacement le long de l'unité ductile des Marnes de Dagorda
(tectonique "thin skinned") (Ribeiro et al.1996, Terrinha et al. 1996).

Etant donné que la structure de Serra de El-Rei se situe le long d'une faille
subméridienne ou affleure plusieurs structures considérées comme des diapirs et qu'elle
présente, le long de son axe, cette unité argilo-évaporitique, il nous parait nécessaire de
discuter ici la question de l'influence de 1'halocinése dans la genése de cette structure.

D'ailleurs le rdle joué par les Marnes de Dagorda dans l'architecture des unités
jurassiques pendant les différentes périodes de temps oui I'halocinése a eu éventuel-lement
lieu, ont été l'objet de controverse, spécialement en ce qui concerne le diapir de Caldas da
Rainha, la plus importante structure de ce genre dans le Bassin Lusitanien. En effet, les
deux positions contradictoires connues considérent :

- la premiére, l'existence d'une halocinése contemporaine de la distension
jurassique (essentiellement pendant le Jurassique moyen et supérieur) qui serait
responsable d'importantes variations d'épaisseur des unités lithostratigraphiques (Oertel
1952, Guéry 1984, Montenat et al. 1988, Wilson et al. 1991).

- la deuxiéme, l'existence d'une argilocinése (a la place de 'halocinése) associée a la
formation d'anticlinaux pendant l'inversion tectonique du bassin, qui a eu lieu au
Cénozoique (Canérot et al. 1995).

Dans ce dernier cas on peut ranger la position de Zbyszewski (1959), qui
caractérise les contacts entre les Marnes de Dagorda et la couverture tertiaire comme
fortement laminés et rebroussés, et celle de Kullberg & Ribeiro (in Rocha et al. 1987).

A l'échelle du bassin, Terrinha et al. (1996) et Ribeiro et al. (1996) posent
I'hypothése d'un mouvement halocinétique s. I, subparalléle & la stratification (qui
pourrait étre a l'origine de l'individualisation de sous-bassins pendant la distension
mésozoique et lubrifier des plans de chevauchements pendant la compression tertiaire) ou
en murs de sel, ce qui n'implique pas, la formation de diapirs s.s. Ces auteurs, s'appuyant
sur l'interprétation de profils sismiques, considérent la nécessité de extrusion du sel ("salt
withdrawall"), étant donné que la distension affectant le socle est trop petite pour justifier
les grandes épaisseurs de la série sédimentaire sus-jacente.

Les petites dimensions de la structure de Serra de El-Rei ne nous permettent pas
d'étendre cette problématique du diapirisme & l'ensemble du bassin. Cependant, étant
donné que cette structure se situe dans le méme grand alignement de failles des diapirs de
Santa Cruz, Vimeiro, Bolhos et Caldas da Rainha, quoique dans une situation particuliére
par rapport a ceux-ci, certaines comparaisons peuvent étre établies. Cette faille, la faille de
Caldas da Rainha, sépare le bloc de Peniche de celui de Bombarral (CanéroT et al. 1995).

Le contact entre les unités du Lias et du Dogger présente deux types différents : &
la base, on a une troncature d'érosion progressive et, au sommet, des terminaisons en
onlap en direction de 1'Est; les couches présentent donc un épaississement vers 1'Ouest.

Il est difficile d'établir des comparaisons entre les unités du Jurassique supérieur
des deux flancs de la structure car celles-ci paraissent incomplétes et condensées a leur
base, dans le flanc NW. Ainsi, bienqu'il ne soit pas possible de I'affirmer avec certitude en
raison de l'absence de données, le bloc NW pourrait étre resté preservé; la lacune
Jurassique inférieur-Jurassique supérieur correspondrait alors & une lacune de non
sédimentation.

Les troncatures érosives de séquences syn- et post-rift sont communes dans des
structures de blocs basculés a grande échelle (Williams 1993); ces blocs tournent dans
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Fig 5 - Modéle de I'évolution tectono-sedimentaire de la structure de Serra de El-Rei;, A- 4 la
fin du Toarcien; B - pendant le Dogger; C - pendant le "Lusitanien"

11.29



204

une direction antithétique au sens de I'approfondissement du bassin. Comme le dépocentre
se trouve a 1'Est de la région étudiée, le bloc subsident produit un dépocentre dans la zone
axiale de la faille, c'est a dire, un ombilic de subsidence dans sa proximité. A c6té de la
faille on aurait une pente plus abrupte, compatible avec son inclinaison (de l'ordre de 60°,
valeur moyenne d'inclinaison de failles normales), et dans le bloc effondré une légére pente
équivalente de la rotation du bloc. ‘

Pendant le Dogger, cette topographie se serait développée en environnement marin
peu profond, de fagon trés constante et avec un taux de sédimentation pratiquement
identique au taux de subsidence.

La rotation citée précédemment n'aurait pas été accompagnée par un mouvement
des Marnes de Dagorda, pour deux raisons:

1) si un mouvement des Marnes avait eu lieu, le déplacement se serait fait plutét
dans le sens opposé & celui de la faille, c'est a dire vers des zones plus "hautes"du bloc;

2) dans le cas ou il y aurait eu une montée le long de la faille, la géométrie des
terminaisons des corps sédimentaires serait en downlap, ce qui ne s'observe pas.

Inversion tertiaire (fig. 6)

Actuellement, le long de toute la structure, les deux flancs se présentent fortement
inclinés; cette géométrie est dile 4 la compression miocéne. Il n'existe pas de marqueurs
locaux qui puissent préciser cette datation, mais celle<i peut étre induite. Si on considére
la structure de Serra de El-Rei comme contemporaine de celles de Caldas da Rainha et de
Bolhos, la limite supérieure de la phase compressive se situe au Pliocéne, lequel recouvre
partiellement le noyau de ces structures; la limite inférieure doit étre placée a I'épisode
compressif du Crétacé terminal - Paléogéne (phase pyrénéenne) (Vanney & Mougenot 1981,
Ribeiro et al. 1996, Kullberg & Kullberg, sous presse). Cependant, les structures de
compression miocénes (phase bétique) sont bien plus importantes et leurs indicateurs
cinématiques (vecteur compressif principal NW-SE & NNW-SSE) sont parfaitement
compatibles avec cette phase d'inversion.

La tectonique d'inversion a permis un poinconnement dii a I'intersection de failles
W-E 3 WSW-.ENE avec d'autres de direction N-S 4 NNE-SSW. D'autres exemples de
poingonnements ont été déja cités a Lisboa, en Arrabida, & Rio Maior et dans le flanc est
de la structure de Caldas da Rainha (Sobral da Lagoa et Zambujeiro) (Terrinha et al.
1996, Ribeiro et al. 1996, Kullberg & Kullberg, sous presse).

Selon ces auteurs, le modéle de tectonique pelliculaire (avec des décollements au
niveau des Marnes de Dagorda) s'est montré étre celui qui s'adapte le mieux aux
contraintes géométriques des principales structures d'inversion du bassin (par exemple, en
Arrébida et dans la faille de Nazaré). Pendant l'inversion, et en liaison avec ce style de
déformation, on peut observer des plis de propagation le long des failles (“fault propagation
faults"), dont la formation est facilitée par l'existence préalable de failles normales
associées 4 des épisodes de "rifting". L'existence de synclinaux parfaitement individualisés
dans la "paroi inférieure" et d'anticlinaux incomplétement développés dans la "paroi
supérieure” dénoncent eux aussi des décollements dans la couverture. Quoique le dispositif
soit fortement exhumé dans la structure de Serra de El-Rei, on peut observer les aspects
dont on vient de parler.

L'assymétrie du pendage entre les deux flancs n'est pas seulement die a la
vergence de la structure vers le NW, mais surtout a la géométrie héritée de la distension.
D'ailleurs, il serait difficile de comprendre Iassymétrie die a la compression avec la
formation d'un seul anticlinal, et méme avec la formation d'une faille par la propagation
d'un pli, étant donné que celui-ci est trés serré. La série sédimentaire plus épaisse et plus
rigide (Dogger épais) existe dans le flanc normal; ainsi, si le pli s'était formé (& un niveau
topographique supérieur a 'actuel), il aurait été trés peu marqué.

La géométrie du plan de décollement ne serait pas simple, en raison de l'existence
de blocs rigides en profondeur (demi-grabens du socle). Ainsi, nous suggérons, pour le
niveau de décollement, une géométrie en rampes et en replats. Les failles de Caldas da
Rainha et de Atouguia da Baleia auraient fonctionné comme des rampes obliques du
décollement; dans ces rampes se seraient injectées des argiles
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‘évaporitiques (Marnes de Dagorda) qui auraient augmenté la lubrification sur les plans
des deux failles.

'CONCLUSIONS

a) Les Marnes de Dagorda n'ont pas influencé la géométrie des corps
sédimentaires; c’est la structuration du socle en "half-graben" qui a limité la localisation
des dépocentres et lorganisation séquentielle des unités post-Lias, jusqu’a la fin du
Dogger.

b) La structure de Serra de El-Rei est une structure d’inversion qui, par la
géométrie héritée des failles de distension mésozoique, correspondrait & un poingonnement
tectonique.

c) Les modéles tectoniques suggérés sont celui de "thick skinned" pour le
Jurassique et celui de "thin skinned" pour Pinversion miocéne.
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PLANCHE 1

Fig.l - Aspect dun dyke
neptunien & la base du Dogper,
dans le flanc sud de la structure
de Serra de El-Hei (nouvelle
carriére au SW de la coupe 4).

Fig.2 - Conglomérat de la base
du “Lusitanien” & 1'Est du village
de Serra de El-Rei; on note les

fragments de “calcaires en
plaguettes” du Toarcien inf
remarniés au sein du
conglomerat.
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TECTONIC EVOLUTION OF THE LUSITANIAN BASIN TO THE SOUTH OF THE NAZARE
FAULT DURING THE MESOZOIC :
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A rearrangement of sedimentary packages with respect to tectonic events is proposed in
this talk for the southern Lusitanian Basin, i.e. domain localised to the south of the Nazaré
Fault. This model slightly differs from others previously proposed (e.g. Montenat ef al., 1988;
Wilson et al., 1989).

Three rift sequences (R1, R2, and R3) and a post-rift sequence (PR K1) are separated by
different tectono-stratigraphic events (E1, E2 and E3).

R1- corresponds to the earliest extensional episode in the LB of Middle Triassic through
Hettangian times, during which fluviatile conglomerates and sandstones progressively
changed to pelites and evaporites as extension diminished. Seismic (depth converted
sections by GEUS, 1996) and borehole data allowed construction of depth contour map of
near top of the basement showing a NW-SE graben where approximately 2 km of pelite-
evaporite sediments accumulated during this time interval. Field examples of syn-
sedimentary normal faults are aiso shown.

E1- The Coimbra unit is a constant thickness dolomite unit of Sinemurian age, the base of
which is isochronous and the top is heterochronous, getting younger from W to E. This
indicates eastward progression of post-rift subsidence.

R2- This rifting episode is evidenced by important growth structures and horizontal salt
movements during deposition of the Brenha formation, as imaged on seismic profiles;
examples from the field of syn-sedimentary slides, slumps and normal faults are shown.

E2- The Middle Jurassic sediments are cut by a basin-wide erosion unconformity of Upper
Callovian-Early Oxfordian age. This event is also recorded in other lberian basins.
Compressive structures of this age have been described in the Arrabida sector of the
Lusitanian Basin as well as in the Algarve Basin, which suggests that this uplift may be
associated with a compressive event.

R3- Important extension occurred during the Late Jurassic as evidenced by reactivation of
earlier normal faults. This extension is also associated with important rift shoulder uplift as
shown by the clastic sequences of the Serra da Arrabida. Conglomerates of intra-basin
calcareous clasts at the base are gradually substituted by siliceous ones until no calcareous
clasts are found. This evidences a probable first activation of the eastern border of the
Lusitanian Basin.

E3- A diachronous Berriasian to Valanginian hiatus and erosion surface cuts across the
Jurassic sediments. The Lower Cretaceous sediments lie unconformably on top of folds and
karstified surfaces of Lower, Middle and Upper Jurassic. The Valverde thrust (near the
Mendiga Fault) is cross cut by a non-offset Early Cretaceous WNW-ESE striking basic dyke.
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These facts indicate that an important uplift occurred on the Jurassic/Cretaceous boundary
and that it was also associated with compressive events.

PR K1- Lower Cretaceous post-rift sequence. The Grés de Torres Vedras are interpreted
as typical progradant sequence deposited during a global transgressive eustatic cycle. This
indicates that the basin and mainland were undergoing uplift at a higher rate than the rising
of sea level. Marls and marly limestones of Early Cenomanian age grade into more
calcareous beds indicating a reversal of the two uplift/rising rates. The Late Cenomanian
rudist limestones show the end of clastic influx, end of uplift and reflect the global
Cenomanian transgression.

The Cenomanian is overlain either by Paleogene continental sediments or by the Lisbon
volcanics of Paleogene age. A Cenomanian age for the end of the sedimentation in
Lusitanian Basin, south of the Nazaré Fault and uplift of the sectors to the north of it
coincides with the larger scale event of "sudden" change of the Africa with respect to Europe
motion at 92 Ma and important orogenic events in the Central Alps (Dewey et al, 1989).
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'ABSTRACT

The marginal zones of the Maestrazgo Basin (Las Parras and Galve basins) and the Algarve Basin show a
similar evolution during basin formation (mainly Jurassic and Early Cretaceous) and inversion (Oligocene-
Early Miocene). Common features between the two basins are the control of sedimentation during extension
by basement normal and transfer faults (NW-SE and NE-SW) and the complete inversion during the Tertiary
accomodated by basement-involved E-W thrusts, preserving the extensional geometry, with non-reactivated
normal faults at the thrusts hanging-walls. Extensional structures in the Las Parras and Galve basins are
consistent with a roughly N-S oriented extension (locally NE-SW and NW-SE, perpendicular to the main
normal faults). Thrusts show an overall E-W direction compatible with a near N-S shortening between the
Late Eocene and the Early Miocene. Extension in the Algarve Basin was accomodated by ENE-WSW to NE-
SW late Variscan faults; NW-SE transfer faults dipping to the Northeast also accomodated some extension
and divided the area into sub-basins. Inversion in the Algarve Basin pre-dated deposition of the Miocene
sediments and was accomodated by S- to S-SE directed thrusts, which cross-cut the main extensional

faults.
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Introduccién

Durante el Mesozoico la Placa Ibéri-
ca estuvo sometida a un estado de esfuer-
zos distensivo que dio como resultado la
creacion de cuencas sedimentarias repar-
tidas en los distintos bordes del cratén
(Fig. 1). Esta evolucién fue relativamente
compleja (Alvaro, 1991; Salas y Casas,
1993), con dos periodos de rifting y de-
pésitos mayoritariamente continentales o
transicionales (Tridsico y Creticico infe-
rior), seguidos por etapas de subsidencia
térmica, con depdsitos de plataforma ho-
mogéneos extendidos sobre grandes dreas
de la peninsula (Jurdsico inferior-medio y
Cretécico superior). En los mérgenes oc-
cidental y septentrional de la peninsula
(cuencas Vasco-Cantdbrica, Pirenaica,
Ibérica septentrional y Lusitdnica) la evo-
lucién de las cuencas sedimentarias estu-
vo ligada a la apertura del Atldntico y del
Golfo de Vizcaya. En el margen oriental
(fundamentalmente las cuencas Ibérica y
Bética) su evolucién estd mas ligada a la
del Thethys, aunque sus principales eta-
pas extensionales estdn también relacio-
nadas con la apertura del Atldntico cen-
tral (Salas y Casas, 1993).

Durante el Cenozoico el desplaza-
miento hacia el Norte de Africa con res-
pecto a Europa trajo consigo la creacién
de un campo de esfuerzos compresivo a
escala de toda la Placa Ibérica. Las cuen-
cas situadas en los margenes y el interior
de la placa sufrieron un proceso de inver-
sién tecténica, con formacién de fallas
inversas y cabalgamientos. Las edades de
la deformacion y de las inversiones de las
cuencas mesozoicas son relativamente
tempranas en el Norte (a partir del
Cretacico Superior, y fundamentalmente
Eoceno-Oligoceno inferior en Pirineos),
y progresivamente mas modernas hacia el
Sur (Oligoceno a Mioceno inferior en la
Cordillera Ibérica y Sistema Central y

"Mioceno en las Béticas, Sanz de

Galdeano, 1996).

En el presente trabajo se pretende
comparar la evolucién de dos cuencas de
la Peninsula Ibérica, ligadas una de ellas
al margen tetisiano (Cuenca de Las Pa-
rras-Galve, que constituye un 4rea margi-
nal de la Cuenca del Maestrazgo) y otra
(Cuenca del Algarve) en una posicién de
charnela entre los mdrgenes atldntico y
tetisiano. En algunos casos se aludird
también a la Cuenca de Cameros, que su-
pone el nexo de unién (tanto a nivel de
situacién como de evoluci6n tecténica)
entre la Cuenca Vasco-Cantébrica y la
Ibérica (Casas-Sainz y Gil-Imaz, 1997).
Nos centraremos fundamentalmente en

Cuenca Orientacién de las Potencia méxima Potencia mixima Inversién
fallas de z6calo de la serie del Creticico terciaria
mesozoica (metros) Inferior (m) (direccién
) i} estructural)
Las Parras- NW-SE y NE- 3000 2300 total (E-W, con
Galve SwW NW-SE y NE-SW)
Algarve NE-SW 3800 (onshore) | 1500 (onshore) total (E-W)

Tabla 1. Comparacién de distintas cuencas mesozoicas estudiadas

Tabla 1. Comparative features of the studied Mesozoic basins
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Fig. 1- Situacién en el conjunto de la Peninsula Ibérica de las distintas cuencas extensionales
desarrolladas durante el Mesozoico.

Fig. 1- Location of the main mesozoic extensional basins in the Iberian peninsula.

los procesos tecténicos que controlaron la
sedimentacién en las mismas durante la
etapa extensional y la estructura
compresiva resultante de su inversién.

Evolucién sedimentaria

Las cuencas estudiadas presentan ca-
racteristicas comunes, comenzando por la
sedimentacién continental tridsica, con
una discordancia que marca el inicio del
rifting en todas ellas. A la sedimentacién
continental le sigue un episodio marino,
con un tramo evaporitico, correspondien-
te a las facies Keuper, de edad Tridsico
superior en la Cordillera Ibérica (Sopeiia
et al., 1983), y algo mis moderno, en la
base del Jurdsico (Hettangiense) en la
Cuenca del Algarve. Este tramo
evaporitico ha tenido una importancia re-
lativamente escasa durante la evolucién
extensional mesozoica, ya que las fallas
de z6calo lo atraviesan sin que funcione
como nivel de despegue para la cobertera
pre-rift, al contrario de lo que ocurre, por
ejemplo, en la Cuenca de Cameros (Ca-
sas-Sainz y Gil-Imaz, 1997).

En la Cuenca del Algarve aparecen
diapiros de cierta importancia (sector de
Albufeira), posiblemente activados por la
propia tectOnica extensional. Asociados a
estas evaporitas afloran importantes voli-
menes de rocas volcdnicas, que indican
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en relacién a los basaltos alcalinos, em-
plazados en los yesos y lutitas del Keuper
en la Cordillera Ibérica (Lago et al.,
1988).

En el caso de las cuencas de Las Pa-
rras-Galve el Jurésico marino es relativa-
mente homogéneo a la escala de las cuen-
cas estudiadas, con potencias comprendi-
das entre 500 y 1000 metros, y constituye
la secuencia pre-rift de las cuencas del
Cretécico Inferior. En la Cuenca del
Algarve las secuencias sedimentarias
Jurdsico-creticicas aumentan de potencia
de Oeste a Este, posiblemente con
depocentros en el actual off-shore. La se-
cuencia jurésica aflorante es de 400 m en
el extremo occidental y de 1700-2000 m
en el oriental (estos espesores no inclu-
yen los sedimentos hettangienses que tra-
dicionalmente se incluyen en la secuen-
cia sedimentaria fini-Tridsica, y que tie-
nen espesores méaximos de 300 m).

Aunque corresponden a la etapa prin-
cipal de rifting en varios puntos de la
Cuenca Ibérica (mds de 8000 m en la
Cuenca de Cameros, Casas-Sainz y Gil-
Imaz, 1997), en las cuencas de Las Pa-
rras-Galve y del Algarve los materiales
del Cretdcico Inferior presentan espeso-
res moderados. Su potencia méxima es de
800 m en la cuenca de Las Parras y 2290
m en las subcuenca de Galve (Guimera y

VSalas, 1996), con un medio de depésito

continental a marino (Soria, 1997). En la
Cuenca del Algarve la secuencia cretdcica
(con techo en el Albiense 0 Cenomanien-
se) presenta un espesor comprendido en-
tre 400 m (sector occidental) y 1500 m
(sector oriental). Rey (1983) describe tres
ciclos sedimentarios que se inician en se-
cuencia regresiva, pasando a continua-
ci6n a transgresiva y terminando con dis-
cordancias erosivas.

Geometria extensional.

‘Condicionantes de z6calo

La fracturaci6n extensional, controla-
da por las fallas de z6calo, reviste un ca-
rdcter homogéneo, al menos en cuanto a
orientaciones, en las distintas 4reas de la
Peninsula Ibérica (ver Tab. 1). Existen
dos direccionés dominantes de fallas
extensionales: NW-SE y NE-SW, here-
dadas de la etapa de fracturacién
tardihercinica (Arthaud y Matte, 1975).
Estas dos direcciones de fracturacién,
presentes en practicamente todos los ma-
teriales del interior de la Peninsula
(Muifioz Martin, 1997; Cortés et al., 1998;
Cortés et al., este volumen), presentan
distinta impoftancia segin las zonas, ya
que dentro de las propias cuencas ibéri-
cas las fallas responsables del control de
la sedimentacién durante el Cretécico In-
ferior pasan de ser NW-SE en la zona oc-
cidental a NE-SW en la oriental. En el
caso de la Cuenca de Las Parras-Galve las
fallas de direccién ENE-WSW serfan las
responsables del control de la
subsidencia, mientras que las de direc-
ci6n NW-SE a NNW-SSE corresponde-
rian a fallas de transferencia con movi-
miento direccional (Soria, 1997). En la
Cuenca del Algarve el papel jugado por
las distintas orientaciones es similar, ya
que las fallas de direccién NE-SW a
ENE-WSW presentan juego normal do-
minante. Sin embargo, estos sistemas de
fallas son cortados por fallas de transfe-
rencia con buzamiento hacia el W-NW,
que tuvieron una gran importancia en la
compartimentacién de la cuenca y el au-
mento de espesores hacia el Este
(Terrinha, 1998). Estas fallas de transfe-
rencia de direccion NNW-SSE a NW-SE
se suponen heredadas de la etapa tardi-
hercinica y probablemente suponen tam-
bién la reactivacién de cabalgamientos
hercinicos (que en el Algarve central pre-
sentan orientacién NW-SE y NE).

En la Cuenca de Las Parras-Galve
existe una cierta polaridad «tetisiana», ya
que la sedimentacién, y por tanto, €l mo-
vimiento de las fallas durante el Cretécico
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inferior, es progresivamente mas moder-
no desde el Este hacia el Oeste. La geo-
metria de las fallas normales es listrica en
profundidad como puede deducirse del
an4lisis de los espesores de las distintas
formaciones (Soria, 1997). Las fallas
maestras atraviesan toda la secuencia pre-
rift y se introducen en el zécalo. Existen,
no obstante, algunos sistemas de fallas
menores que despegan en las facies
Keuper o en niveles incompetentes den-
tro de la serie jurdsica, y que son respon-
sables de pequeiias variaciones de espe-
sor dentro de la cobertera. Las direccio-
nes de extensién asociadas a las fallas,
determinadas a partir del andlisis de
paleoesfuerzos, suelen presentar direc-
ciones perpendiculares a las fallas mayo-
res (Aranda y Simén, 1993), lo cual po-
dria explicarse por desviaciones locales
de un eje de méxima extensién en direc-
cién aproximadamente N-S. Esta direc-
cién de extensi6n seria compatible con
las fallas normales activas durante este
periodo en distintos puntos de la peninsu-
la (con orientaciones fundamentalmente
NW-SE, NE-SW y E-W), tanto en las
cuencas citadas como en la Cuenca Vas-
co-Cantébrica (ver por ejemplo, Espina et
al. 1996).

Los andlisis de paleoesfuerzos en se-
dimentos jurdsicos y cretdcicos de la
Cuenca del Algarve distinguen dos gru-
pos principales de direcciones de exten-
sién: 1) NNW-SSE a NW-SE, distribui-
das por toda la cuenca, y consideradas
como «tetisianas» y 2) E-W a WNW-
ESE, localizadas en el Algarve occiden-
tal, junto al actual margen N-S de Portu-
gal, y consideradas como «atlanticas». En
el Algarve occidental los movimientos
son simultdneos sobre los dos sistemas de
fallas hasta el Kimmerigiense, momento
a partir del cual sé6lo se detecta la exten-
sién E-W.

La inversién terciaria

Las estructuras frontales de la Cuen-
ca de Las Parras-Galve (cabalgamiento
de la Muela de Montalbén, Gonzélez y
Guimer3, 1993) responden a la inversién
de fallas normales creticicas con pliegues
de vergencia N en la secuencia post-rift
(Cretécico Superior). Este cabalgamiento
presenta un desplazamiento en torno a 6
km en su parte central (Gonzélez y Gui-
mer4, 1993), lo cual supera la magnitud
de la extensién mesozoica. La superficie
de cabalgamiento desciende hacia el sur
y se introduce en el zécalo hercinico. El
frente norte del cabalgamiento se corres-
ponde préacticamente con el borde de la
cuenca creticica, y aparece segmentado
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Fig. 2- Mapa de la Cuenca de Las Parras-Galve mostrando la distribucién de espesores de la
secuencia sin-rift (Cretécico Inferior) y las principales fallas que controlan la sedimentacién.

Fig. 2- Map of the Las Parras-Galve Basin, showing the thickness distribution of the syn-rift
sequence (Lower Cretaceous) and the main normal faults controlling subsidence.

de acuerdo con dos directrices estructura-

les cretécicas (NW-SE y NE-SW, ver Fig.
2). En algunos sectores se observa una
diferencia clara entre las estructuras de
bloque superior en los segmentos con dis-
tintas direcciones: los de direccién NE-
SW se corresponden con rellanos y los de
direccién NW-SE con rampas.

En la Cuenca del Algarve se apunta la
existencia de estructuras compresivas aso-
ciados a inversiones tempranas, posible-
mente pre-Kimmeridgienses, dentro de la
evolucién de la cuenca (Terrinha, 1998).
Durante el Terciario aparecen cabalgamien-
tos en cuyo bloque superior afloran mate-

riales paleozoicos en facies Culm, que ca-

balgan sobre el Tridsico en el limite mds
septentrional de la cuenca. Estos cabalga-
mientos forman un sistema imbricado, ya
dentro de la cobertera, con clara vergencia
sur. Hacia el Sur la estructura es algo mis
complicada, ya que aparecen cabalgamien-
tos de vergencia contraria que elevan las an-
tiguas zonas subsidentes. En las zonas cer-
canas al limite septentrional el bloque ele-
vado de las fallas normales mesozoicas se
mantiene como bloque elevado de los ca-
balgamientos terciarios, situacién contraria
a la inversién de las cuencas de la Cordille-
ra Ibérica.
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'Fig. 3- Esquema geologico de la Cuenca del Algarve

Fig. 3- Geological sketch of the Algarve Basin

La orientaci6n de las estructuras
compresivas es muy similar en todas las
cuencas invertidas de la peninsula: E-
W, correspondiente con la direccién
principal de acortamiento N-S durante
el Pale6geno (Guimera y Alvaro, 1990).
Es importante resaltar que en los casos
estudiados el nivel de despegue meso-
zoico es secundario en relacién con los
cabalgamientos (aunque en algunos ca-
sos también se canalizan a favor de es-
tos niveles) y que los materiales herci-
nicos estdn involucrados en las estruc-
turas compresivas.

Un aspecto particular de la Cuenca
de Las Parras-Galve es la presencia de
esquistosidad de fractura o disolucién,
presente también en otras zonas de la
Cordillera Ibérica, como la cuenca de
Cameros (Casas-Sainz y Gil-Imaz,
1997). En ambos casos la esquistosidad
se interpreta como asociada a pliegues,
aunque en el caso de Las Parras-Galve
podria estar relacionada con estructuras
de «buttressing» contra fallas normales
durante la etapa de inversion (Soria,
1997).

Conclusiones

El estudio de dos cuencas mesozoi-
cas (Las Parras-Galve y Algarve) en zo-
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" nas relativamente alejadas dentro de la

Placa Ibérica muestra una evolucién co-
mun, a grandes rasgos, y bastante simi-
lar a lo largo del llamado «ciclo alpi-
no». Tanto la extensién mesozoica
como la compresién terciaria presentan
unas directrices estructurales comunes,
marcadas en gran parte por la herencia
de las estructuras tardihercinicas, y son
compatibles con direcciones de exten-
sién y compresion similares. Probable-
mente las diferencias principales son la
existencia en la cuenca del Algarve de:
1) eventos tecténicos compresivos en la
transicién Calloviense-Oxfordiense y
Titénico-Creticico Inferior en la Cuen-
ca del Algarve (Terrinha, 1988); 2) dia-
piros salinos aflorantes o cubiertos por
sedimentos recientes (Pliocenos-Cua-
ternarios); 3) un sistema de fallas «at-
lantico» ademds del tetisiano, y 4) el
z6calo situado en el margen de la cuen-
ca extensional cabalga sobre ésta du-
rante la inversién tect6nica.
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‘Lower Jurassic to lowermost Cretaceous compressive episodes as the
cause of early transient basin inversion episodes in the Algarve and
Lusitanian Basins

'PEDRO TERRINHA" ™", ANTONIO RIBEIRO * ", MARIA CARLA KULLBERG

JOSE CARLOS KULLBERG """ & ROGERIO ROCHA™™

Palavras-chave: Estruturas compressivas; inversdes precoces; Mesozoéico; Bacia do Algarve; Bacia Lusitaniana.

Resumo: Na Bacia do Algarve tém sido descritas estruturas compressivas (dobras e cavalgamentos) do Jurdssico inferior , da transigio Jurdssico
médio a superior e da transi¢do Jurassico-Cretacico. Estas estruturas existem a diferentes escalas, a escala do afloramento e i escala cartogrifica, tendo
sido estudadas no campo, em fotografia aérea ¢ em perfis de sismica de reflexio. Na Bacia Lusitaniana foram também identificadas estruturas
compressivas de idade Jurassico médio-superior e da transigdo Jurassico-Cretdcico. A coincidéncia destas estruturas com as discordancias e lacunas
estratigraficas mais importantes das duas bacias (Algarve e Lusitaniana), sugere a existéncia de uma relagio de causa-efeito entre as estruturas
compressivas e estes hiatos no registo sedimentar.

Key-words: Compressive structures; early transient basin inversion episodes; Mesozoic; Algarve Basin; Lusitanian Basin.

Abstract: Compressive structures (folds and thrusts) of Early Jurassic age, Mid-Upper Jurassic and Upper Jurassic-Lower Cretaceous transitions have
been reported from the Algarve Basin. These structures vary from outcrop to cartographic scale and have been studied in the field and using other means
such as seismic reflection profiles and aerial photographs. Compressive structures of Mid-Upper Jurassic and Jurassic-Cretaceous transitions have also
been found in the Lusitanian Basin. Coincidence of the age of these structures with the most important unconformities and stratigraphic hiatuses of both
Algarve and Lusitanian Basins strongly suggests that a cause-effect relationship between the two may exist.

1. INTRODUCTION

The sedimentary record of the Mesozoic Algarve Basin spans from Triassic to Albian (or Cenomanian ?) times and
from Triassic to Turonian in the Lusitanian Basin south of the Nazaré Fault. It presents well marked unconformities,
the most important of which have long been known (CHOFFAT, 1887) and were more recently interpreted as due to
eustatic sea level variations and/or rifting phases on a subsiding marginal basin (e.g. ROCHA, 1976). Three major
unconformities correspond to sedimentary hiatus and important erosion surfaces in the Algarve Basin: i) the Toarcian-
Aalenian unconformity, ii) the Callovian-Oxfordian unconformity and iii) the Tithonian-Lower Cretaceous
unconformity. Only ii) and iii) are present as major unconformities in the Lusitanian Basin.

Recent work (TERRINHA, 1998) has demonstrated the existence of compressive structures that occur associated
with major unconformities of Jurassic and lowermost Cretaceous age in the Algarve Basin. These structures were first
recognized at outcrop scale and afterwards at larger scales using aerial photo-interpretation and study of seismic
reflection profiles. In three cases, the compressive events could be dated because the compressive structures are
unconformably overlain by erosion unconformities which are well constrained in time. These compressive events
(which occurred in the Lower Jurassic, Middle-Upper Jurassic transition and Jurassic-Cretaceous transition) are
generally refferred to as early transient compressive events, firstly because they pre-dated the main and definitive
inversion of the Algarve Basin (which began in the Late Cretaceous-Early Paleogene) and secondly, because they
occurred during the long lasting time interval of basin formation that lasted from Triassic to Late Cretaceous, during
which tectonic extension was dominant. The same terminology applies to the Lusitanian Basin.

2. EXAMPLES OF EARLY TRANSIENT COMPRESSIVE STRUCTURES IN THE ALGARVE BASIN

At Praia do Belixe, 50 m high vertical cliffs display an approximately 0.5 km long outcrop of sub-horizontal strata
that have been grouped by ROCHA (1976) in three bio-stratigraphic units, as follows: i) Carixian fine grained
dolomitic limestone containing flint nodules; ii) Domerian limestones and; iii) Lower Toarcian marls and marly
limestones. The Carixian and Domerian sediments form a continuous sedimentary sequence which was truncated by
an erosion surface prior to the deposition of the Lower Toarcian pelagic sediments.

:_Deparlammlo de Geologia, Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa, Edificio C2, 5° piso, Campo Grande, 1700 Lisboa
mLA’ITEX, Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa, Edificio C4, Campo Grande, 1700 Lisboa
Centro de Estratigrafia e Paleobiologia da U.N.L., Quinta da Torre, 2825 Monte de Caparica
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A thrust of Carixian-Domerian age was recognized at the Praia de Belixe, Sagres. The thrust is easily recognized
by drag folds on both sides of the fault and repetition of stratigraphic markers. The thrust is syn-sedimentary as shown
by the angular unconformity that separates strata with the same lithology. The thrust fault was later reactivated as an
extensional fault as shown by the offset of the Toarcian unconformity, approximately 25 m above the drag folds; the
extensional offset decreases upwards to a null within the Toarcian sedimentary package.

2.1. Middle Jurassic-Upper Jurassic transition

Praia da Cilheta is one of the best places in the Algarve Basin to inspect the Callovian-Oxfordian unconformity
(Fig. 1), where it is materialised by a clear erosion surface, a hard-ground and a conglomerate containing fragments of
ammonites of Middle Oxfordian age (Plicatilis Zone, ROCHA, 1976). The hard-ground has an oxidised appearance
and shows soil-like alteration structures indicating aerial exposition of the Callovian substract before deposition of the
Oxfordian marine limestones. The Praia da Cilheta section is a classic outcrop firstly described by CHOFFAT (1887)
and later by ROCHA (1976 and recent work) who established that the Callovian-Oxfordian unconformity at Sagres
corresponds to a hiatus between the Upper Callovian (Lamberti Zone) and the Middle Oxfordian (Plicatilis Zone).
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Fig. 1- Cross-section of the Praia da Cilheta outcrop.Note that the Calbvian-Oxordian unconformly truncakes eadier compressive
stuclures as wellas extensional structures. Past-unconfomity extension downthrows the unconfarmiy into a well preserved graben. The
thrust structure in the southem side of the outcrop is an inverted extensional structure (one of the normal faults is still preserved)

The main feature of the Praia da Cilheta outcrop is the existence of a very well marked unconformity between
Middle and Upper Jurassic sediments. At the northern end of the section a well exposed fault plane shows the Upper
Jurassic overthrust by the Middle and lowermost Upper Jurassic. The Callovian strata are rather more deformed than
the Upper Jurassic strata; folds and thrusts in the Callovian are cross cut by the Callovian-Oxfordian unconformity, on
top of which lies far less deformed Oxfordian limestones. Horizontal striae on the bedding surface of a syncline fold
and SW-wards dipping striations on the fault plane suggest that the compression direction was approximately NE-SW.

Extensional structures above and below the unconformity are also present. Some Callovian small scale normal
faults are still preserved as well as onlaps of Callovian beds indicating growth towards the north, i.e., the thrust fault
was probably a growth fault in Callovian times. Normal faults, grabens and half-grabens that cross cut the Upper
Jurassic beds are very well preserved and show an approximate NW-SE direction of extension; the Callovian
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extensional faults do not show good kinematic indicators but their strike is compatible with a NW-SE extension, as
well.

The Praia da Cilheta outcrop is interpreted as a small graben that suffered two compressive events: the age of the
first event is constrained by the time interval that corresponds to the Upper Callovian-Lower Oxfordian unconformity
and the second one is probably contemporaneous with the final tectonic inversion of the Algarve Basin. It is highly
suggestive that a cause-effect relationship between uplift and erosion could be associated with the compressive event.

The Callovian-Oxfordian unconformity is also exposed in the Guilhim structure, which was firstly described by
MEDEIROS-GOUVEA (1938). Aerial photograph interpretation strongly suggests that there is an angular unconformity
and onlaps of Upper Jurassic beds on top of an eroded anticline of Bathonian and Lower Callovian sediments.

2.2. Jurassic-Cretaceous transition

The Monte Figo structure (the highest mountain in the Algarve Basin, 411 m) was described by MEDEIROS-
GOUVEA (1938) as a series of anticlines on the hanging-wall of a thrust ramp with little displacement.

Interpretation of aerial photographs and of geological maps of the area suggests that this structure consists of a
thin-skinned, concave to the south, northwards directed thrust, cross cut by a southwards directed, probably thick-
skinned thrust. The present interpretation also shows that sheared and folded Upper Jurassic beds are unconformably
overlain by undeformed Lower Cretaceous and an anticline of Upper Jurassic shows up as a window underneath the
undeformed Lower Cretaceous.

In this case, as in the previous ones, the age of the compressive event coincides with that of the unconformity,
whose age is probably comprised between uppermost Tithonian and Lower Berriasian; a strong change in depositional
environment is also present in this case, since the Uppermost Jurassic is made up of marine limestones, whilst the
Lowermost Cretaceous (probably Valanginian) consists of coarse continental clastics.

2.3.Undetermined Mesozoic age

Study of sellected industry seismic reflection profiles of the year 1974 of the Algarve Basin yield a good picture of
the Cenozoic structure. Position of the Paleogene unconformity could be determined with good precision, allowing
study of the structure of the Mesozoic along some individual profiles (P74-19 and P74-29), where compressive
structures pre-dating the definitive tectonic inversion are observed.

Various unconformities are shown on both profiles and an attempt to date them has been made based on
knowledge of the lithostratigraphy of the four boreholes that drilled the Mesozoic sediments and the allostratigraphy
of the onshore geology. However, only the two uppermost unconformities (Miocene and Paleogene) are dated with
certainty.

On both profiles it is quite clear the sharp contrast between neat and continuous reflectors above the Paleogene
unconformity and poorly imaged reflectors below this unconformity. Also on both profiles it is clear the existence of
pre-Paleogene compressive structures. On profile P74-29 it is also suggested that the probable Lower Cretaceous
unconformity seals folded strata of undetermined Jurassic age. Thus, it seems that these seismic profiles image
compressive structures that pre-dated the definitive and main tectonic inversion episodes of Late Cretaceous to
Oligocene age. Given the fact that these structures are directly overlain and truncated by the Paleogene unconformity
it is possible that they formed at the Jurassic-Cretaceous transition, although structure in profile P74-29 could be an
earlier one, possibly corresponding to the Callovian-Oxfordian unconformity.

7 3. EXAMPLES OF EARLY TRANSIENT COMPRESSIVE STRUCTURES IN THE LUSITANIAN BASIN

3.1. Middie Jurassic-Upper Jurassic transition

The El Carmen outcrop, located in the westernmost area of the Formosinho anticline of the Arrabida thrust belt, is
schematically depicted in Fig. 2. The El Carmen outcrop was interpreted as a small scale compressive structure in
limestones of Callovian age that was truncated by erosion and covered by shales and limestones of possible Upper
Callovian to Oxfordian age (KULLBERG, M.C., 1996).
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Fig.2 - Examples of early nversion structures in the Lusitanian Basin. a) Small s ale syn-scdimentary inversion
struc ture within Callovian carbonates, at El Carmen, Amdbida;, b) Valverde normal fault is cross cut by a thrus.
Thrusting preceeds intrusion of Early Cretaceous dykes.

The Viso structure, also localised in the Arrabida belt, has had various interpretations since its first mapping by
CHOFFAT (1908); it is here interpreted as a fold and thrust structure in limestones of Callovian age which were
truncated by an erosion unconformity prior to deposition of the Upper Jurassic.

3.2. Jurassic-Cretaceous transition

An inversion structure of this age was described (Fig. 2). A N-S trending reverse fault (the Valverde Fault)
crosscuts a normal fault with the same trend of Jurassic age. The reverse fault is then cross cut by an WNW-ESE
trending basic dyke with an age around the Jurassic-Cretaceous transition. It is possible that the basic dyke is only
slightly later than the thrust and that it resulted from traction associated with the same compressive tectonic field.
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ABSTRACT

The Tectonic Map of the Arrdbida belt (= 30 km x 6 km) resulted from photogeological
interpretation (scale 1/32 000, approx.) and field work. This map allowed production of admissible and
restored sections (MARSHAK & WOODWARD 1988). The main conclusions that arise from the work
carried out in this area are the following: a) There are two normal fault systems which were active
during the Mesozoic extension, striking respectively N-S and E-W, approximately; the first set was
reactivated as lateral ramps during the Miocene compressive event, whilst the second was reactivated
as thrusts. b) The basement structuration inherited from the Mesozoic extension played an important
role in the compartmentalisation of the cover, ie. localization of main faults during the Miocene
compressive event; this structuration as well as the location of the Arrabida area - close to the
Lusitanian Basin southern and eastern boundaries - influenced the style of the inversion structures in
this region. This is supported by recent (still preliminary) finite strain data of samples collected in
various places of the Arrdbida belt. c) Basement block movements during inversion were significant;
thus, the overall style of deformation caused by inversion is a combination of thick skinned and thin
skinned styles. d) Shortening across the belt was estimated ine= 35% (RAMSAY, 1967) using the 10 km
section drawn between Quinta do Anjo (loose line) and Albarquel (pin point) in the eastern sector of the
Arrabida belt, across the Serra de S3o Luis and Viso structures. €) The Serra de Sdo Luis thrust is an
inverted Upper Jurassic normal fault as shown by the growth structure on the hanging-wall block. f)
Data from this Tectonic Map together with geophysical data allowed determination of depth to
detachment (the Hettangian evaporite complex) underneath the belt. g) Recent work on strain data
support the structural evidence that a positive strain gradient is observed in the belt from north to south
and also from west to east. This is accompanied by a change of plane strain to constrictive strain
ellipsoids along the same directions. h) Constrictive deformation in the eastern Arrdbida sector is
demonstrated by: i) existence of three imbricated thrusts, ii) anticlockwise rotation of the Viso
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ABSTRACT

Photo-interpretation of acrial stereopairs of the Sintra region on the approx. 1/32 000 scale together
with field work allowed the production of the present Tectonic Map of the Sintra region.

It is now possible to separate structures which resulted from two different tectonic events: one,
corresponding to the intrusion of the Late Cretaceous Sintra igneous diapir, and the other the Miocene
compressive event, the most important tectonic inversion phase of the Lusitanian Basin.

The former are present to the south, southeast and east of the intrusion and within the intrusion
itself, affecting the peripheral granites and their contacts with the gabbro-syenite core.

These structures comprehend: i) faults and conical fractures striking parallel to the massif
boundary ,which were intruded by dykes, ii) vertical faults and fractures of two conjugate sets, dextral
NNW-SSE and sinistral NNE-SSW. These faults are certainly associated with the E-W striking
massif's northwards directed thrust and indicate a N-S oriented horizontal maximum compressive
stress.

The Miocene compressive event reactivated most of the inherited structures as follows. The NNW-
SSE faults located on the Sintra southern platform were reactivated as dextral strike slip faults and the
E-W thrust along the northern boundary of the massif was also reactivated. This thrust propagated to
the east. It also enhanced the asymmetry of the rim-syncline, uplifted the massif and reactivated the
NNE-SSW faults as sinistral Iateral ramps, which also accommodated vertical throw. The present
Tectonic Map of Sintra together with the available geophysical data (MOREIRA, 1984, KULLBERG ef
al., 1991, SILVA & MIRANDA, 1994) allowed reassessment of the models proposed for the
emplacement of the Sintra, Sines and Monchique igneous massifs, which intruded during Late
Cretaceous times along the deep dextral NNW-SSE oriented strike slip fault (RIBEIRO ef al., 1979,
TERRINHA, 1998; TERRINHA & KULLBERG, 1998). gl
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Abstract

Flat-pebble conglomerates have been identified in the Lower Toarcian (Levisoni Zone) carbonates of the Sesimbra region
(30 km south of Lisboa, Portugal) and related to submarine mass movements. Their origin is explained through a three-stage
model based on the comparative analysis of potential generating mechanisms taking into account timing and type of geody-
namic evolution in the Lusitanian Basin: (a) differential lithification of thin carbonate and non-bioturbated horizons embedded
within a more argillaceous matrix; (b) disruption by seismic shocks related to active extensional faulting and block tilting; and
(c) gravity sliding mixing material resulting from broken lithified horizons. This sequential process originated flat-pebble
conglomerates during early Jurassic phases of syn-rift evolution in the southern Lusitanian Basin. © 2000 Elsevier Science
B.V. All rights reserved.

Keywords: Flat-pebble conglomerates; Seismites; Syn-rift tectonics; Toarcian; Portugal

1. Introduction

Liassic outcrops in Portugal are found in three areas
(Fig. 1A). The northern one extends from Arrabida to
Porto (Lusitanian Basin) showing palaeogeographic
and palaeobiogeographic affinity with West European
basins and the Subboreal province. The southern one
is confined to the Algarve Basin and shows palaeo-
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tunl.pt (R.B. Rocha).
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‘biogeographic affinity with the Submediterranean

province of the Tethyan Realm. An intermediate
basin exists restricted to the region south of Arrdbida
(Santiago do Cacém) that would have served as an
offshore-barrier system between western European
and Tethyan basins (Mouterde et al., 1972).

In the Lower Jurassic (Lias) of Arrdbida, three
lithostratigraphic units have been defined from bottom
to top:

(a) The Dagorda Formation. A thick series of red
pelites with dolomitic intercalations and evaporites
attributed to the Triassic—Lower Liassic (Hettan-
gian).

(b) The Volcanic—Sedimentary Complex. Probable

0037-0738/00/$ - see front matter © 2000 Elsevier Science B.V. All rights reserved.

PII: S0037-0738(00)00160-3

‘Sedimentary Geology - Modei 3 - Ref style 2 - IR
D5 10-2CC0 18 O5 RW

“Alden

11.49



Short-lived compressive episodes during Mesozoic rift tectonicsin the
Algarve Basin, South Portugal: the cause of interruption of marine

communication around the SW corner of Iberiain the Jurassic
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ABSTRACT

Evidences for three short-lived compressive episodes of Late Carixian, Late Calovian-Ealy
Oxfordian and Tithonian-Berriasian ages that lasted less than 5 My and occurred during the process
of rifting of the Algarve Basin are presented. These tectonic inverson episodes are described at both
outcrop and cartographic scales and have been dated with the accuracy provided by the ammonoid
scde. An uplift event of Late Toarcian-Adenian age of undetermined tectonic origin is dso
described. It is shown that these four tectonic episodes are coincident in time with important
ecological events, such as the onset of migration and/or the segregation of Bored and Tethyan
ammonite species and the confinement of the Algarve Basin. Stratigraphic and paleoecologica data
from he Algarve and Lusitanian Basins are compared and discussed together with eudtatic and
tectonic information. It is proposed that the tectonic inverson episodes that caused uplift are the
origin of the Mesozoic sedimentary gaps and intermittent opening and closure of the seaway located
offshore the SW corner of Iberia between the Algarve and Lustanian Basins. Three tectonic
mechanisms for the origin of the short-lived compressive episodes are presented after comparing the
tectonic setting of the Algarve Basin with other geologicd provinces of the world where smilar

phenomena aso occurred.
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1. Introduction

1.1. About early tectonic inversion

The tectonic history of most passive margins generdly condsts of one or more phases of rift
events separated by therma subsidence periods. Subsidence curves can be smple if lithospheric
thinning depends on smple kinematic and geometric models (e.g. pure or smple shear and congtant
dip lithospheric detachments). However, subsidence curves can be complicated by occurrence of
magmatism, complex geometry of lithogpheric detachments or perturbation of the dress fidd. Uplift
of rift basins during their extensgond histories causes regiona erosion discontinuities and is generdly
associaed with volcanism and/or igneous underplating (Brodie and White 1995), heterogeneous
lithospheric gretching (Coward 1986) or sretching of very thin crust (Mckenzie 1978). Tectonic
inverson of rift basns caused by basn scde compresson dso causes uplift and eroson. This
process generdly occurs after the phases of rifting and is associated with plate re-arrangement and
formation of collison/subduction boundaries. Although uplift and eroson unconformities can be
formed during both extensona or compressond tectonics only te latter process will produce
shortening structures, such astight folds and reverse faults,

This work shows examples of formation of shortening structures which occurred during the
process of rifting of a continental margin, i.e. between two consecutive rift episodes. Because these
tectonic events were short-lived and occurred a long time before the main tectonic inverson of the
basin they are cdled early transient tectonic inverson episodes.

The coincidence of the age of the main basin unconformities and the age of the early
transent compressve gructures is discussed, as well as the processes associated with the transient
inverson of the sress field during a long lasting process of rifting and the apparent closure of
pathways between the two adjacent Algarve and Ludtanian basins, respectively located on the
southern and western Portuguese continenta margin (fig. 1).

Although early transient tectonic inverson episodes are not often referred in the literature
some examples in digant tectonic provinces of the world and different ages can be mentioned.
Withjack et d. (1995, 1998) described compressive structures formed during the rift-drift trangtion
offshore eastern USA and maritime Canada in the Early Jurassic-Early Cretaceous time interval.
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Fossen (1989), Sindar (1995) and Thomas and Coward (1995) reported uplift associated to
gructura inverson in the North Atlantic during the Late Jurassic-
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Early Cretaceous trangtion. According to these authors inverson resulted from oblique-dip caused
by rotation of the extenson direction from NW-SE, which lasted from Late Triassc to Late Jurassic,
to NE-SW in the Early Cretaceous. Terrinha et d. (1995) aso described a compressive event of
Late Jurassic-Ealy Cretaceous age in the Ludtanian Basin that was contemporaneous with the
occurrence of a trandent NNE-SSW dretching event in this basin, which had undergone EW
sretching since the Early Jurassic. Knott et d. (1995) reported tectonic inversion episodes that
occurred between two consecutive rift events in the Gulf of Agaba, Red Sea during Miocene times,
Arthaud and Choukroune (1976) described a phase of compression of Late Miocene age (3.5 Ma)
in the WNW-ESE trending Tadjourah oceanic rift (Gulf of Aden), which occurred between two
episodes of extenson. This compressve event was a trangent one in a region which has gone dmost
continuous extenson since Miocene times (10 Ma). The authors associate the N30 oriented
compressive event to the westward propagation of the Tadjourah oceanic rift into the African
continent.

1.2. Geological setting of the of the Algarve Basin

The Mesozoic Algarve Badin, located in South Portugdl, formed as a pull-apart basin on
the northern externd part of aleft-latera trans-tensgona zone that separated Africafrom Iberia, from
the Permian (?)-Early Triassc to the Late Cretaceous (fig. 1). This trans-tensona shear zone was
part of the Neo-Tethysrift system that formed as a consequence of the eastward drift of Africawith
respect to Eurasia (Coward and Dieterich 1989; Srivastava et d. 1990; Maod and Mauffret 1990;
Dewey et d. 1993). However, the transcurrent deformation associated with the differentia
movement of the two plates must have been accommodated between the Guaddquivir Bank and
northern Africa because mogt of the movement on the extensond faults of the Algarve Basin was
dip-dip (Terrinha 1998).

The sediments of the Mesozoic Algarve Basin that were deposited during the extensond
phases of the basn span from Lower Triassc to Cenomanian times (fig. 2a, Rey 1983; Correia
1989). Well marked unconformities, the most important of which had aready been described by
Choffat (1887), were more recently interpreted as caused by eudtatic sea level variations or rift
episodes on asubsiding marginal basin (Rocha 1976; Manuppella 1988;
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Marques and Oloriz 1991). Three mgor unconformities stand out among others because they
correspond to important sedimentary hiatus and eroson surfaces. i) the ToarcianAdenian
unconformity, ii) the Cdlovian-Oxfordian unconformity and iii) the Upper Jurassic-Lower

Cretaceous unconformity.

The fidd study of normd faults and unconformities has shown tha these faults were active
throughout the Jurassic and in the Lower Cretaceous. Tectonic curves based on standard
backstripping of sedimentary sequences also suggest stretching during the Jurassic and deceleration
of dretching in the Lower Cretaceous (Terrinha 1998). The Mesozoic dretching of the Algarve
Badn was accommodated by four fault systems, which resulted from reectivation of Variscan

basement faults (fig. 3). NEESW to ENE-WSW and N-S to NNE-
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Figure 3- Structural map of the Algarve Basin. Boxes show the location of the areas depicted in figs. 5 and 8. Also
shown the location of the offshore seismic profiles P74-19 and P74-29 (fig. 11) and wells.
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SSW trending faults resulted from reactivation of sinistrd and dextrd late Variscan strike-dip faults
of Permian age, respectively (Arthaud and Matte 1977; Ribeiro et d. 1979). These fault sets
accommodated extension associated with the Neo- Tethys and North Atlantic rifting, respectively. E
W trending faults can be interpreted as Variscan orogenic snistrd faults that propagated upwards
into the Mesozoic cover; dternatively they can be interpreted as newly formed faults pardld to the
transtensond |beria- Africa shear zone. NW-SE trending faults are perpendicular to the main basin
extensona faults and behaved as transfer faults.

Two important magmatic events occurred in this region during the Mesozoic. Thefirst one
is the Volcanic- Sedimentary Complex of Hettangian Sinemurian age and is made up of basdtic lava
flows, volcanic ashes and pyroclagts of intra-continenta tholeite affinity (Martins and Kerrich 1991).
The second event conssts of mafic dykes associated with the Monchique akaine intruson of Late
Cretaceous age that outcrops in the Carboniferous basement 20 km north of the Algarve Basn
present limit (fig. 3).

The onshore Cenozoic sedimentary record is made up of Middle Miocene to Queternary
sequences, varying from shalow water high energy marine carbonates at the base to fluviatile-marine
dliciclagtic sands and gravels at the top. These sediments rest unconformably on top of folded and
thrust Mesozoic rocks. The study of seiamic reflection profiles located offshore centrd and eastern
Algarve showed that the Paleogene aso lies unconformably on top of deformed Mesozoic strata and
that both packages suffered again shortening before the depostion of the Miocene. Thus, mgor
inverson occurred during Late Cretaceous (post-Cenomanian) to Oligocene times from which
typicd basn inverson sructures resulted, such as inverson of normd faults and formation of new
thrusts shortcutting older norma faults. Kinematic data collected in the fidd indicate a range of
compression directions, from NNE-SSW to NW-SE (Terrinha 1998). The above mentioned data fit
well with plate kinematic models for the movement of Africa with respect to Eurasa, according to
which the boundary between these two plates was atrangensond one from Early Jurassc times until
at least the Cenomanian (92 Ma), when convergence between Africa and Eurasia began (Dewey et
al. 1989; Srivastava et . 1990).
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2. Paleobiogeography

During Ealy and Middle Jurassc times Eurasa, America and Africa did not form
independent plates separated by oceanic ridges in this part of the world. These future continents
were separated by a network of propagating rifts and epicontinental seas. According to generdly
accepted pal eo-geographic reconstructions (e.g. Livermore et al. 1986; Fourcarde et d. 1991) and
paleontologica data (Enay and Mangold 1982), two mgjor ecological reams were defined for
Jurassic times, the Tethyan and the Bored redms The didtribution of ammonite taxa in Iberia,
western Eurasia and north-western Africa depended on the fluctuation of the boundaries of these
ecologica reams, which was strongly dependent on the communication between epicontinental sees
and their paleogeography. The degree of communication of epicontinental seas was itself controlled
by eugtasy, basin subsidence and rift linkage.

The paeontologicd studies carried out by Rocha (1976) led to the conclusion that the
neighbor Algarve and Lusitanian Basins, pertained to different paeobioeographicd realms during
important time intervals of the Early and Middle Jurassic. The mixing and separation of neritic faunas
such as the ammonites is a strong indication of the degree of marine communication or separation
between adjacent marine basins. The cortrols on the opening and closure of the sea path between
the Algarve and Lusitanian basins are discussed in section 4.1 of this work, based on the globa

eudtatic curve, ecological and tectonic data.

The ammonite record and also other taxa indicate that the Algarve Basin was part of the
ub-Mediterranean domain of the Tethyan redm, a least from the Early Domerian through
Kimmeridgian times (Rocha 1976; Marques et d. 1991). The paeontologica record relative to the
Hettangian and Sinemurian is poorly preserved due to strong dolomitization of these sediments. The
ammonite fauna of the Ludtanian Basin, on the other hand, shows faund &ffinities to the Bored
domains from Late Snemurian to Late Carixian times. In the Early Domerian, Tethyan ammonites
inveded the Ludtanian Basin reaching as far as Normandy and southern Britain. This northward
migration of Tethyan faunas Hildoceratidae) was followed by migration of Amaltheidea from
Bored to Tethyan domains. During the Domerian and Early Toarcian the Bored and Tethyan

ammonite faunas mixed in the Algarve and Lusitanian Bagans (fig. 4).
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Figure 4- Vertical distribution of Boreal and Tethvan
Ammonosd founa in the Lusitanion and Algarve Bosins
m the Carxian-Domertan and  Callovian-Okslordian
e antervals. Mote that m the Algarve Basin, the
ammonites of the Callovian-Oxfordian transition oceur
a5 reworked specimens within the hard-ground  that
materialises the respective unconformity

In the Algarve Basin the Lower
Toarcian (Levisoni Zone) pelagic mals
are truncated by an eroson discontinuity
and ae unconformably overlan by
dolomites and calciclastic shallow water
limestones of probable Adenian age
while in the Ludtanian Basn the Lower
Jurassc-Middle  Jurassc  trandtion
displays a continuous peagic sedimentary
record. Nevertheless, the Adenian
ammonite record of the Lugtanian Basin
shows that Bored faunas cdlealy
dominated over the Tethyan ones
indicating that an important ecologicd
event accompanied the Upper Toarcian
Adenian eroson event in the Algarve
Basin; uplift of the Algarve Basin caused
eroson and closed the communication
between the two bagns, thus inhibiting the

mixture of the two faunas.

The Cdlovian-Oxfordian
unconformity in Iberiais often referred to
as the “Cdlovian crids’ because it is well
developed in dl Iberian Mesozoic basins
and corresponds to a maor Mesozoic
eroson event (Choffat 1887; Mouterde

1971, Rocha 1976).
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In the Algarve Basin this unconformity is best observed in the western part of the basin,
where it is materidized ether by an erosion surface and hardground containing ammonites of Middle
Oxfordian age (Flicatilis Zone) or by a cacareous conglomerate barren of fossls. The mixing of
Bored and Tethyan ammonite assemblages in both Lusitanian and Algarve Basins from Bgocian to
Cdlovian times suggests that there was communication between the two kesins. However, the
abundance of pyritised fauna and gypsum nodules from the Upper Bathonian through the Middle
Cdlovian of the Algarve Basn indicates that this basn experienced some degree of confinement
during this time interva. Open communication between the Algarve and Lustanian basins resumed
again during Late Cdlovian times as atested by the absence of confined sedimentary facies and
manly by the migration of the Kosmoceratidae from the Bored to Tethyan reams. The
Kosmoceratidae are found n the Lower Cdlovian of the British Ides, in the Middle Calovian of
France, in the basd Upper Cdlovian of the Lustanian Basin (Athleta zone) and in the top Upper
Cdlovian of the Algarve Basn (Lamberti zone). During the CdlovianOxfordian trandtion the
communication between the Ludtanian and Algarve basns was probably redtricted again as
suggested by the erosion unconformity and sedimentary hiatus present in the two basins. The massve
migration of Phylloceratidae in the Late Oxfordian from the Algarve basin to the Lugitanian basin
can be envisaged as a result of re-establishment of the communication between the two basins (fig.
4).

The Tithonian-Lower Cretaceous trangtion is also recorded in various Iberian Mesozoic
basins as an erosion unconformity generaly accompanied by a dramatic environmenta change, from
marine to continenta facies. In the Algarve Basin the uppermost Tithonian consgts of limestones and
marls of confined marine facies with Anchispirocyclina lusitanica and the Berriasan b either
missing or incomplete and it is made up of continental facies sediments. The lack of anmonite fauna
in the Upper Kimmeridgian-Tithonian and lowermost Cretaceous does not alow speculation about

the degree of communication between the Algarve and Lustanian basins,

These unconformities have been atributed to uplifts, the origins of which remain poorly
understood. The aim of this paper is to show that shortening structures formed during the time
intervd  of the CaixiarDomerian, CdlovianOxfordian and TithonianLower Cretaceous

unconformities and thus suggest the exigence of a cause-effect rdationship between trangent
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compressive tectonics and the uplift that produced the formation of these unconformities and also the

closure and opening of sea- paths between the Algarve and Lusitanian Basins.

3. Early compressive structuresin the Algarve Basin

The detailed Structurd re-interpretation of outcrops used by Choffat (1887) and Rocha
(1976) to describe the main Jurassc unconformities and biogtratigraphy in the western Algarve
showed the exigence of compressve deformation structures that are truncaeted by eroson
unconformities of Jurassc age (Terrinha et d. 1994; Terrinha 1998). The study of aerid photographs
(approximately at 1/25 000 scale) and offshore seismic reflection profiles (1/50 000 horizontal scale)
aso yidded examples of compressive structures that pre-dated the main tectonic inverson of Lae
Cretaceous-Pdeogene age. These dructures are located in centrd and eastern Algarve,
approximately 100 km away from the ones described for the western Algarve (fig. 3), and their scle
is much larger than those described a outcrop scale, which is an indication that these compressive
episodes, a least the CallovianOxfordian and the Late Jurassic- Early Cretaceous tectonic inverson

events, were basin scale tectonic events and not mere localized structures.

3.1. The Lower Jurassic

Sub-horizontd strata of CarixianDomerian age outcrop continuoudy dong a 0.5 km long
and 50 m high diff a Praia de Bdixe, western Algarve Bagn (figs. 5 and 6). These sediments have
been grouped into three biogtratigraphic packages by Rocha (1976): i) Carixian fine grained
dolomitic limestone containing flint nodules, ii) Lower Domerian limestones with ammonites and iii)
Upper Domerian pelagic marly limestones. The Carixian-Domerian sediment package belongs to the
Hettangian-Lower Toarcian discontinuous series, which are only well represented in the western part
of the Algarve Basin (fig. 2aand b).

The Carixian sediments are cross cut by two nortcoeva norma fault sets, one set of
veticd extendond joints filled in with 5 10cm thick flint “dykes’ (Terrinha and Ribeiro 1998) and

one st of reverse faults. The Domerian sediments present norma faults but do not show any
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dructurd evidence of the folding and thrusting event that affected the underlying Carixian layers. Both
sedimentary packages show internd eroson and angular unconformities. The detailed study of the
geometrica relaionships of tectonic and sedimentary structures that are schematicaly shown infig. 6
alowed the establishment of the relative chronology of tectonic and sedimentary/erosion events.

The earliest tectonic structures in this outcrop are restricted to the Carixian sediments and
consgst of N100 sriking normal faults and verticd tensile joints. These structures are thought to have
formed during the same tectonic event firstly, because they have the same grike and stretching
direction (N190) and secondly because they are both cross cut by the reverse faults which only
affect the Carixian layers, i.e. reverse faults that occurred not very long after the tectonic extension
(fig. 6). One of the Upper Carixian reverse faults, F1 in fig. 6, was recognized thanks to reverse
movement drag folds present on both sides of the fault and repetition of sratigraphic markers. Most
of the thrust movement on fault F1 occurred during the sedimentation of the Carixian beds, as shown
by the angular unconformity “A” associated with the fault hanging-wall anticline and dso by the
normal fault offset of the Carixian-Domerian unconformity. The reverse movement offset on F1 was
probably not very large, with a minimum displacement of approximately 10m. However, it is
worthwhile to note that this thrusting event of Carixian age is comprised between two extensona
events of Middle-Carixian and Early Domerian age and thus the red thrust displacement is
unknown. The lack of fosdls of Late Carixian age can be an indication of basin uplift and
sedimentation hiatus during this compressive event. The orientation of the reverse fault F1 srongly
suggests thet it resulted from inverson of an earlier N100 striking dip-dip normd fault. The trend of
the drag folds axes and the boudinaged flint “dykes’ indicates a dp-dip direction of thrusting
towards N10 (fig. 6b).

The Domerian unit, which is made up of a lower package of limestones and an upper
package of marly limestones, is cross cut by syn-sedimentary norma faults thet die out to null-points
within the upper package (fig. 6a). These observations corroborate that the thrusting event occurred
during Carixian times, possibly Late Carixian, and that extensond fault activity resumed in the Lower
Domerian. It is aso worthwhile to note that the two Domerian packages are separated by an erosion
unconformity that suggests sub-aerid exposure of the Lower Domerian limestones before deposition
of the Upper Domerian marls.
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Figure G- Interpretation of the Praia de Belixe oulerop (see g 3 for location}, a) Schematc cross section show-
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In summary, the detailed study of the geometricd and chronologica relationships between
unconformities and tectonic structures let us conclude the following sequence of events: i) syn-
sedimentary extensond jointing and faulting of Carixian sediments; ii) syn-sedimentary thrusting of
Carixian sediments; iii) syn-sedimentary tectonic extenson of the Lower Domerian limestones; iv)
eroson of the Lower Domerian sediments; v) deposition of the Upper Domerian marls and end of
the Domerian tectonic extension. The duration of the Carixian tectonic inverson probably did not
exceed ggnificantly 1My since there is only one Carixian ammonite biozone lacking in the
sedimentary record, the Davoe Zone, and afraction of the lowermost Domerian, the Stokes Sub-

Zone.

3.2. The Middle Jurassic-Upper Jurassic transtion

The Praia da Cilheta outcrop located at Sagres, western Algarve (seefigs. 5and 7), isone
of the best places in the Algarve Basin to inspect the CalovianOxfordian unconformity. Here the
unconformity is materialized by a clear eroson surface, a hard-ground and/or a conglomerate
containing fragments of ammonites of the Hlicatilis zone, Middle Oxfordian (Rocha 1976). The haro-
ground has an oxidized appearance and shows soil-like dteration sructures indicating sub-aerid
expaosition of the Calovian substract before deposition of the Oxfordian marine limestones. The Praia
da Cilheta section is a classic outcrop firstly described by Choffat (1887) and later by Rocha (1976)
who edablished that the CdlovianOxfordian unconformity in the western Algarve Basn
corresponds to a hiatus between the Upper Calovian and Middle Oxfordian (fig. 2c).

The main features of the Praia da Cilheta outcrop (fig. 7) are firdtly, the existence of avery
well marked unconformity that separates the Middle Jurassic from the Upper Jurassic sediments and
secondly, the outcropping of two well exposed thrust planes across which the Upper Jurassc is
overthrugt by the Middle Jurassic. The age of this thrusting event is very poorly constrained, because
the Upper Jurassic is only covered by a thin venneer of dmost non-deformed Quaternary sands.
However, the Cdlovian drata are rather more deformed than the Upper Jurassic drata on the
hanging-wall of the northern thrust. Actudly, tightly folded, sheared and thrust Cdlovian sediments
ae nedly truncated by the CdloviarOxfordian eroson unconformity, on top of which lie
undeformed Oxfordian limestones, clearly showing the occurrence of shortening of the Calovian
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pelagic marly limestones before eroson and subsequent depodition of the Oxfordian cdciclastic
limestones. Hence this outcrop shows a clear evidence of two compressive events, one of Cdlovian
Oxfordian age and a second one of post-Oxfordian age, perhaps contemporaneous of the main

Pdeogene basin inverson event.
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Figure 7- Interpretation of the Praia de Cilheta outcrop. (see fig. 5 for location). Note that the Late
Callovian- Middle Oxfordian unconformity truncates earlier compressive structures as well as
extensional structures. Post-unconformity extension downthrows the unconformity into a graben.

Extensonal faults above and below the unconformity are dso present. Small scae norma
faults of Cdlovian age are dill preserved, as wel as onlgps indicating sedimentary growth towards
the north, suggesting that the Calovian-Oxfordian age thrust fault was probably an extensona
growth fault in Cdlovian times. Normd faults, grabens and hdf-grabens that cross cut the Upper
Jurassic beds are very well preserved and show driae that indicate an approximate NW-SE
direction of extenson, i.e. the generd dretching direction of the Algarve Basin; the Cdlovian
extensond faults do not show good kinematic indicators but their strike is compatible with a NW-

SE extenson, aswdll.

The exigence of extensond faults above and below the Calovian Oxfordian unconformity
shows that this shortening event was a trangent one between two rift events. As a matter of fact, the
age of this compressive event can be constrained between the deposition of the Upper Calovian
Athleta Zone and deposition of the ammonites contained within the hard-ground, i.e. the Middle
Oxfordian Plicatilis Zone, which implies that uplift of the basn and formation of the shortening

Structures occurred in lessthan 4 to 5 My.
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The CdlovianOxfordian unconformity is adso exposed in the centra part d the Algarve
Basin a Guilhim (fig. 8), 100 km to the east of the Praia da Cilheta outcrop. A structural model of
this area based on agrid photo-interpretation and detailed fiedld work shows that the Guilhim
structure is an EW gtriking northward vergent fault- bent-fold anticline with periclina closures The
core of the dructure congdts of atight anticline with sub-verticd Bathonian and Cdlovian beds. The
Middle Jurassic-Upper Jurassic angular unconformity is observed on both sides of the structure (fig.
9). The angle between the Upper Jurassic and Middle Jurassic beds on the fault foot-wal is 30°, 25°
on the periclind closures and only 5° dong the centra part of the long limb, where it presents a 10m

thick conglomerate.

The coincidence of the ages of the erosion unconformities and the compressve structures at
the Praia de Cilheta and Guilhim outcrops, which are separated by more than 100km suggests,
firstly that the shortening was a basin scale event and secondly the existence of a cause-effect
rdationship between the formaion of the shortening sructures and the Cdlovian-Oxfordian
unconformity.

3.3. The Upper Jurassic-L ower Cretaceoustransition

A dructural modd of the Monte Figo structure, based on detailed interpretation of aerid
photographs and field structurd mapping, both at 1/25 000 scale (fig. 8) shows that this structure
consdgs of a thin-skinned, northwards directed thrust, as suggested by earlier works of Medeiros-
Gouvea (1938) and Manuppella (1987). However, the present work dso shows that sheared and
folded Upper Jurassic drata of the Monte Figo structure are unconformably overlain by the little
deformed Lower Cretaceous, i.e. indicating the occurrence of a compressve phase on the Late
Jurassic-Early Cretaceous transition prior to the final inversion of the basin that dso deformed the
Lower Cretaceous. Another indication of polyphase compressive deformation is the superposition of

aLower Cretaceous anticline on top of an Upper Jurassic syncline (fig. 10).

As in the case of the Middle Jurassic-Upper Cretaceous unconformity, this compressive
event aso coincides with one of the most widespread unconformities of the Mesozoic Iberian Basins,
the Lower Cretaceous unconformity, which in this area is outlined by a polygenic conglomerate

made up of Paeozoic, Triassc and Jurassic clasts. A strong change
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in depositiona environment also occurred in this case, Since the uppermost Jurassic is made up of
low energy confined marine limestones, whilst the Neocomian is predominantly continental.

Although it is difficult to establish the age of inversion, it probably corresponds to the hiatus
between the Tithonian and the Middle Berriagan, i.e. a time gap less than 5 My. An episode of
tectonic inverson accompanied by formation of compressive structures was aso described in the

Lusitanian Basin (Terrinha et d., 1995).
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Figure 9- Cross-section through the Guilhim outerop. See fig. 8 for location. MNote that the Upper Jurassic
beds onlap on top of previously folded and eroded Middle Tursssic sediments. The two sedimentary packag-
es sulfered post-Jurassic tectonic extension and inversion as shown by folding and thrusting of the Jurassic
sediments.
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Figure 10- Cross-section through the Monte Figo structune. See fig. 8 for location. The Upper Jurassic sedi-
ments were folded and ereded prior to the deposition of the Lower Cretaceous as shown by the angular
unconformity and super-position of & Lower Cretacecus antichine on top of a Upper Jurassic syncline,
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3.4. Examples from seismic reflection profiles

The study of sdlected industry seismic reflection profiles of the year 1974 of the offshore
centra and eastern parts of the Algarve Basin yield a good picture of the Cenozoic structure.
Unfortunady, the poor qudity of the seiamic data below the Padeogene unconformity, the lack of
good sub-surface sratigraphic data (only four boreholes drilled the Mesozoic) and the wide spacing
of profiles do not alow correlation of the Mesozoic unconformities or the production of a detailed
map of the Mesozoic offshore structure. Nevertheless, the position of the Paleogene unconformity
can be determined with good precision and the study of the Structure of the Mesozoic was possible

aong some profiles.

It is argued here that on two N-S griking seismic profiles (P74-19 and P74-29) of the
central part of the offshore Algarve Basin, compressive structures that pre-date the main tectonic
inverson of Late Cretaceous-Pdeogene age are observed, i.e. early tectonic inverson structures
(see fig. 3 for location). On both seismic profiles a sharp contrast between neat and continuous
reflectors above the Paleogene unconformity and poorly imaged reflectors below this unconformity is
quite clear. Various unconformities are shown on both profiles and an attempt to date them has been
made based on the lithogtratigraphy of the four boreholes that drilled the Mesozoic sediments and
also on the knowledge of the dlogratigraphy of the onshore geology.

Saismic profile P74-19 in fig. 11a shows two reverse faults, F1 and F2. Fault F1 displaces
the Paleogene unconformity but it is difficult to withdraw any conclusions with respect to the age of
thrugting because the profile bardly shows any saiamic sructure on fault F1 hanging-wall. Thrust F2
is located in a less transparent segment of the profile, where the geometric relationship between
seiamic reflectors is better displayed and the rative geometry of unconformities could be studied.
This interpretation shows that F2 is a thrust that does not cross cut the Lower-Upper Cretaceous
unconformity.

Interpretation of seismic profile P74-29 in fig. 11b shows that the thrusts F1, F2 and F3,
which are carried on the hanging-wal of a partidly inverted extensond fault (F4), do not cross cut
the Lower Cretaceous-Upper Cretaceous unconformity and also that the Lower Cretaceous
sediments on the foot-wal of fault F4 lay unconformably on top of folded by compresson Jurassic
beds.
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Given the fact that the Mesozoic structures on both seismic profiles are directly overlan
and truncated by the Pdeogene unconformity and adso that folded Jurassc sediments are
unconformably overlain by undeformed Lower Cretaceous ones, it appears that both seismic profiles
show shortening sructures that formed before the main Late Cretaceous—Paleogene tectonic
inverson event. According to the present seismic-dratigraphic interpretation the Jurassc- Cretaceous
trangtion is the probable age of formation of these unconformities. Nevertheless, it should be born in
mind that the qudity of the saismic is not good and that the Mesozoic horizons can be older, which

would shift the ages of the early inverson structures accordingly.

Although the tectonic inverson structures shown on these seiamic profiles cannot be dated
with accuracy they corroborate the genera idea that short-lived structura inversion events occurred
between episodes of tectonic extension, prior to the onset of the main Late Cretaceous - Paleogene
tectonic inverson of the basin.

4. Discussion

4.1 Paleobiogeogr aphy, tectonics and eustasy

The higory of migration and dispersd of ammonites between the Bored and Tethyan
realms depended on various parameters, such as geographic barriers, facies and ecological
parameters like water temperature, water depth and nutrient availability (Ziegler 1981). However,
during Jurassc times, when new oceans and epicontinental seas sarted to form in the middle of
Pangea, the blocking and unblocking of seaways must have played a mgor role on the dispersa of
ammonites. This smple mechanism could be triggered by eudtatic sea level variations or by tectonic
uplift or subsdence of the continents. The opening or closure of water circulation between
epicontinental seas and the oceans could directly alow or redrict the circulation of ammonites.
Indirectly, it could dso influence the dispersal or digtribution of groups of ammonites by changing the
ecologicd parameters (Enay and Mangold 1982; Westermann 1993).

Examples of interruption of the migration of ammonoids between the Mediterranean and
East- Pacific provinces of the Tethyan realm controlled by both eustatic variations and tectonic uplift
in the area of the Central Atlantic were given by Westermann (1993) and dso in the North Sea by

.71



Ziegler (1990). The available paeoecologicd and environmentd data relative to the Algarve and
Lustanian basins are synthesized in fig. 12 together with the time interva of the early tectonic
inverson episodes, the main eroson unconformities of the two basins and the eudtatic curve after
Hag et a. (1987). From ingpection of fig. 12 the coincidence between various festures can be
pointed out, as follows.

The end of the Middle-Late Carixian shortening event coincides with the first mixing of
Bored and Tethyan faunas between the Algarve and Lustanian Basins. Although the eroson
unconformity between the Carixian and Domerian is not evident, the lack of upper Carixian
ammonite faunain the Algarve Basin isindicative of environmenta perturbation probably associated
with basin uplift. Ingpection of the eudtatic curve shows a sea leve drop from Late Carixian to Late
Domerian times, which would not favor the paleogeographic conditions for communication between
the two basins. The coincidence of this sealevel drop with norma faulting after shortening leads usto
admit that the tectonic subsidence that caused stretching of the basin was the cause of the Domerian
transgression and first communication between the Algarve and Lustanian Basins. The Lower-Upper
Domerian unconformity was either caused by basin uplift of undetermined origin or by a short term
sealeve drop that can be observed in fig. 12 associated with diminution of subsidence rate.

Interruption of communication between the Algarve and Ludgitanian Basins in the Toarcian+
Adenian trangtion isindicated by the segregation of the Tethyan ammonitesin the Lugitanian Basinin
Adenian times, during continuous Toarcian-Adenian pdagic sedimentation (Rocha et a. 1996). In
the Algarve Basin sedimentation was interrupted after deposition of the pelagic Lower Toarcian and
resumed in Late Adenian (?)-Early Bgocian times with shalow water cacidadtic limestones. These
events occurred during the Late Toarcian through Early Adenian sea leve rise. Altogether, these
features point towards a tectonic origin, i.e. a basin uplift, for the paleogeographic modifications that
once more disconnected the two basins and exposed the Algarve Basin to erosion during Toarcian
Adenian times. However, the lack of structurd information associated with the Lower Jurassic-
Middle Jurassic unconformity does not alow any conclusion about the stress field associated with

this uplift.

Confinement of the Algarve Basin occurred in the Late Bathonian-Middle Cdlovian time
interva as indicated by the abundance of pyritised fauna and gypsum nodules. This short-lived
paleographic event was followed by the re-establishment of open marine conditionsin
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in the Algarve Basin,
Note:

1"~ The synchrony between sedimentary gaps
and compressive episodes of Late Carixian,
Late Callovian-Early Oxfordian and Late
Tithonian-Berriasian ages in the Algarve Basin.
Only the Toarcian-Aalenian sedimentary gap
has not been demonstrated to be associated with

acom pressive event.

2"- The first mixing of Boreal and Tethyan
ammonite faunas occurred immediately after
the end of the Late Carixian compressive
episode, when stretching and subsidence

resumed,

3"- Confinement of the Algarve Basin during
the Late Bathonian-Middle Callovian time
interval, possibly associated with a sea level
drop, 1s indicated by the presence of pyrnitised

fossilsand gypsum crystals.

4"- The Late Callovian migration of the Boreal
Kosmoceratidae into the Algarve Basin
coincided with the end of the confinement of the
basin. The migration of the Tethyan
Phylloceratidae into the Lusitanian Basin
occured immediately after the Late Callovian-
Early Oxfordian compressive/uplift event when

subsidence and stretching resumed.
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Late Cdlovian times when the Bored Kosmoceratidae arrived in the basin. The cause of the Late
Bathonian-Middle Cdlovian confinement of the Algarve Basin was probably an eudtatic sea level
drop as suggested from inspection of the Haq et al. (1987) eudtatic curve (seefig. 12).

The Cdlovian eroson unconformity and depositiond hiatus that lasted until the Upper and
Middle Oxfordian in the Algarve and Ludtanian Basins, respectively, was caused by basin uplift
since the long term eudtatic curve shows a congant sea level rise during this time interva and the
short term fluctuations are of low amplitude. The existence of shortening structures with regiond
ggnificance of this age located in different parts of the Algarve Basin dearly indicates a trandent
compressive field in the basin during this time interva. The fact that the CdlovianOxfordian uplift
event, which was common to al Iberian basins, was not accompanied by tota segregation of neither
Bored nor Tethyan ammonite faunas suggests that the continenta rifted margins around the
southwestern corner of Iberia had dready experienced sufficient subsidence and tectonic
differentiation into shallow and deep water domains in order to dlow the maintenance of a broad
ecologicd equilibrium by means of uninterrupted marine communication between the Bored and
Tethyan reams. Nevertheess, the migration of the Tethyan Phyllocer atidae from the Algarve Basin
to the Ludtanian Bagin after the CdlovianOxfordian trangent tectonic inversion event was probably

amanifestation of ecologicd re-arrangement.

The Upper Jurassc-base Cretaceous eroson unconformity aso coincides with the
occurrence of regiond scae shortening Structures, which again indicates the onset of a transent
compressive dress fied. The lack of ammonite faunas in the Lower Cretaceous of the Algarve and
Lugtanian Basins and lack of paleoecological data based on other taxa does not dlow an atempt of
correaion between paeoecologicd modifications, the structurd inverson of Late Jurassc-Ealy
Cretaceous age and the long term eudtatic curve which shows a sealeve drop in the Late Tithonian
Ealy Beriasan and another one from Late Berriasan to Middle Vdanginian times. Although the
cause for the trandent compressive fidd remains unknown it should be born in mind that these were
times of important plate re-arangement in the North Atlantic. a transent compressve event
accompanied by volcanism is dso recorded in the Lusitanian Basin (Terinha et d. 1995) and a 90°
change of the extenson direction in the northern North Sea and offshore Newfoundland aso caused

atransent compressive episode (Fossen 1989; Sinclair 1995; Thomas and Coward 1995).
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The fact that important paleo-ecologica changes associated with closure or establishment
of seaways between the Algarve and Lusitanian Basins coincide in geologica time with the onset of
transient compressive episodes that caused uplift and erosion of the Algarve Basin suggests that there

was some correlation between the two processes.

4.2. What mechanism originated the early transient compressive events?

A series of mechanisms that cause inverson of sedimentary basins were summarized by
Coward (1994) such as, i) isodtatic rebound, ii) sdt digpiriam, iii) lithospheric heating and
underplating, iv) extendgond faulting, v) horizonta plate movement, vi) srike-dip tectonics and vii)
rotationa block faulting. Only two of these mechaniams can generdly cause shortening of rift basins,

i.e. basin scae compressve fied, which are horizonta plate movement and strike-dip tectonics.

Since the Algarve Basn was located dong the externa margin of a trans-tensond shear
zone that separated Africa from lberia during Jurassic through Early Cretaceous times and dso
because convergent plate movements between Africa and Iberia during this time interva have not
been reported (e.g. Malod and Mauffret 1990; Srivastava et al. 1990; Dewey et d. 1992), strike-
dip tectonics gppears to be a plausible mechanism to have caused the described transent tectonic
inverson episodes. Because the Algarve Basin developed as a pull-apart basin, episodic reversals of
the drike-dip movement aong the southern Iberia trans-tensond shear zone would invert the main
NE-SW trending extensond faults. The necessary condition for this to occur is that the rate of
goreading of the western Iberiarift episodicaly overcame the rate of drift of Africa (fig. 13).

Although this is quite a satisfactory kinematic model to account for the tectonic inverson in
pull-gpart basins there are two drawbacks for the Algarve Basin case. Firdly, to the author's
knowledge, reversals of the movement between Africa with respect to Eurasia during Jurassic times
have not been described. Secondly, this kinematic modd accounts well for the inverson of NE-SW
to EW extensond faults, which is not the case of the WNW-ESE driking Praia de Belixe thrust
(Early durassic inversion). Thus, two dternative speculative models are presented below.
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In what concerns transent compressive episodes between phases of rifting, various
mechanisms based on plate interaction or plate driving mechanisms have aso been proposed, such
as, i) trangpression associated to rotation of basin extension direction and ii) ridge-push (see section
1.1. of thiswork for details).

A change of extensona directions has been indicated as the cause for the Late Jurassic-
Early Cretaceous tectonic inversion of the North Sea (Fossen 1989; Thomas and Coward 1995;
Snclair 1995). Although the Algarve Basin fdt Snce its early times of stretching the influence of both
Neo-Tethys and Atlantic rifts the tectonic extenson associated with each one of them was
accommodated on different fault sets, which were inherited from the Late Variscan fracturing event.

Ridge-push related to incipient stages of opening of oceanic ridges has been proposed for
the origin of Early Jurassic inverson of basins of eastern USA (Withjack et d. 1998). Thisis a
plausible mechaniam to cause tectonic inverson but it cannot have been the only one that acted in the
Algarve Bagn, firgly because there are three tectonic inverson episodes (Late Carixian a +/-
190Ma, Middle-Late Jurassic trangtion at +/- 152Ma and Jurassic-Cretaceous trandtion at +/-
134Ma, after Hag et a. 1987) and secondly, because the formation of Jurassc oceanic crust
between Iberiaand Morocco, west of Gibraltar, has not been demonstrated.
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The second model proposed in thiswork (fig. 14) assumes that the Mesozoic basin located
south of the Algarve Bagin, i.e. presently located between the Guadaquivir Ridge and the cryptic
Azores-Gibrdtar Fracture Zone, experienced more dretching than the Algarve Basin during
Mesozoic times. This assumption is based on the fact that the Guadaquivir Ridge condtitutes a horst
that separates two Mesozoic kesn domains, the southern one of which was located in the more
interna part of the AfricaIberia trans-tensdond shear zone. Sitting on thinner lithosphere than the
Algarve Basin, this area could have experienced uplift during rift events (McKenzie, 1978), thus
causing compresson aong the externd adjacent domains (Artyushkov, 1973), such as the Algarve
Badin, which condtituted the wesak trangtion between nonstretched cold and strong continental
lithosphere and highly thinned hot and week lithosphere (fig. 14). This mechanism is andogousto the
ridge- push one proposed by Withjack et d. (1998) for the eastern USA margin.

20 adel
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Figure 14- Causes of the early transient tectonic inversions: 2nd and 3¢d models. A three stage diagram illustrates
two possible mechanisms, A first mechanism oceurs in the first stage of extensional deformation. Lateral com-
pressive siresses ocour as a consequence of the elevation of the extended crust due to thermal uplili, 8 process
similar to what happens around mid-cceanie ridges as shown by the world stress map (Zoback et al., 1992). A
second mechanism occurs during thermal subsidence. [f the stretching cansed by the thermal uplift 1s not com-
pensated by lateral divergent movement of the rift Danks then, the strecthed lithosphere, 11, has to shorten 1o fil
ko the unstretehed lithosohere lenzth. lo,
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A third modd is depicted in fig. 14, according to which, a basin that has undergone uplift
during sretching can possibly be shortened during therma subsidence if the ungtretched margina
continents do not move away from each other sufficiently. This could gpply to Iberian basins snce

the continent was being stretched in various directions in Mesozoic times.

5. Conclusions

The data and interpretations presented in thiswork led to the following conclusons:

1) the Algarve Basin formed by a series of rift events, each one of them lagted tens of million
years, that dternated with at least three short-lived tectonic compressive episodes that lasted less
than 5 million years each;

i) the coincidence of the ages of the shortening structures and eroson unconformities
strongly suggests that eroson and uplift was caused by the onset of a trangent compressive stress
fidd;

iii) the coincidence in time of the transent compressive episodes, the formation of eroson
unconformities and the separation or migration of the Tethyan and Bored ammonite faund
asamblages in the Algarve and Lusitanian Basns suggests that the paeoecologica modifications
were caused by the closure or opening of marine communication between the two basins around the

SW corner of Iberia due to uplift induced by the transent compressive episodes.
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O registo mais antigo de sedimentos na Bacia Lusitaniana, depositados em regime
fluvial continental sobre topografia permo-tridsica, apontam para idade Tridsico superior e
assentam sobre 0 soco varisco. Passam, transicionalmente, no Hetangiano, a sedimentos
depositados em ambiente de tipo sabkha, com profundidades de &gua negligenciavels; os
evaporitos resultantes, acumulados numa sequéncia relativamente espessa, vao desempenhar
papel importante em estadios mais avancados da evolugdo da bacia, nomeadamente na
caracterizacdo do edtilo tectonico. O aumento progressivo da subsidéncia da bacia e o
aumento da influéncia marinha originam, no Sinemuriano, uma sedimentacéo carbonatada,
predominantemente dolomitica. Este estédio inicial de desenvolvimento da bacia corresponde
a primeira fase de rifting mesozdico, com vulcanismo associado, que afectou a margem
ocidenta ibérica

No Triasico-Hetangiano a bacia estruturou-se segundo uma geometria em graben, ao
longo de falhas com direccdo NNW-SSE a NW-SE. Quanto a cinemética, deduzida de falhas
sinsedimentares com estrias e pela geometria das principais estruturas, verificase que o

campo de tensBes extensional apresentava direccdo NE-SW (Fig. I11.1).
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Durante o Sinemuriano - inicio do Carixiano, observa-se transformagdo profunda na
geometria e cineméatica da Bacia Lusitaniana. Ela passa a estruturar-se em half graben,
basculado para Oeste, limitada pelo relevo estrutural da Berlenga. Em direccéo ao Macico
Hespérico a espessura de sedimentos diminuira progressivamente, encontrando-se o seu limite
provavelmente uma a duas dezenas de quilémetros para dém do limite Este da bacia,
actualmente representado pela falha de Porto-Tomar.

O campo de tensdes apresenta extensdo maxima segundo direccdo aproximada E-W,
gue se mantera até o final da bacia, préximo do topo do Cretécico inferior. As principais
falhas que irdo acomodar a distensdo tém direccdo entre N-S e NNE-SSW. A mudanca de
direccdo, poderd estar relacionada com regjuste da subplaca ibérica, relativamente ao
continente africano.

E também a partir desta altura que parece comegar a diferenciar-se um dominio
externo da bacia, a Oeste do horst da Berlenga. Deste modo, a Bacia Lusitaniana passa a
constituir uma bacia interna, desenvolvida sob mar epicontinental, com distensdo atenuada,
mais concentrada numa regido central, entre a Ibéria e a Terra Nova; a maior extensdo crostal
definida neste dominio serd a responsavel pelalocalizacdo, mais tarde, do rift que conduzira a
separacdo entre a Eurdsia e a América do Norte.

Desde o Carixiano, aé o fina do Juréssico médio, a Bacia Lusitaniana desenvolve-se
em periodo de quiescéncia tectonica. Apesar de alguma distensdo, o desenvolvimento da

sequéncia sedimentar, em plataforma carbonatada, bastante uniforme em termos de
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profundidade do meio de sedimentagdo, efectua-se principamente por subsidéncia flexural.
Excepcdes a este quadro geral sdo reconhecidas em episodios de alguma actividade tecténica
pontual, nhomeadamente no Toarciano inferior, onde paleossismicidade fica registada nos
sedimentos (Fig.111.2)

No entanto, € neste intervalo que se reconhece alguma subsidéncia diferencial,
controlada por falhas muito obliquas quer as principais falhas da bacia, atrés referidas, quer a
direccdo principal da distensdo. Com efeito, sobretudo na falha da Nazaré, a sequéncia
sedimentar apresenta maior espessura para Norte. As diferencas de espessuras devem-se ao
facto das principais falhas de transferéncia de movimento ndo apresentarem geometria
vertical, e 0 movimento ndo se exercer apenas ao longo da sua direcgéo.

A distensdo acelera, progressivamente, a partir do Caloviano. A bacia aprofunda-se e
transforma-se numa starved basin, confirmada por escorregamentos graviticos, de Este para
Oeste, de areas mais elevadas para areas mais profundas (p. ex.: Jurassico médio da Serra de
Alvaiézere).

Esta tendéncia de aprofundamento progressivo e aceleracéo da distensdo, continua até
ao topo do Oxfordiano, a partir do qual a bacia sofre profundas modificacdes. No entanto, no
intervalo Caloviano superior-Oxfordiano médio, a aceleracdo que se vinha a verificar é

interrompida por episddio compressivo, provavelmente devido a intumescéncia térmica no
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dominio externo, que tera induzido compressdo lateral na bacia Lusitaniana (modelo 2, Fig.
14 in TERRINHA et al., submetido, vide Cap. 11.12).

O recomeco da distensdo no Oxfordiano médio-superior, reestabelece as condigdes de
plataforma carbonatada, mas prenuncia ja transformagdes profundas na estrutura da bacia,
através da activagdo local de fahas neoformadas (p.ex: faha do vale inferior do Tegjo) e
tendéncia para simetria segundo a direccéo E-W.

A partir da base do Kimmeridgiano a bacia responde a hovo ciclo derifting, através da
entrada macica de fluxos clasticos provenientes, mais ou menos simetricamente, do bordo
oeste, 0 bloco da Berlenga, e de um novo bordo tectonico activo, no lado este da bacia. Os
acarreios detriticos provenientes de Este evidenciam pela primeira vez rift shouldering
naguele quadrante. A bacia torna-se geograficamente mais estreita e tectonicamente
constrangida, uma vez que passa a receber materiais provenientes do desmantelamento da
antiga plataforma carbonatada instalada sobre o0 Macico Hespérico. Retoma estrutura em
graben, mas continua condicionada por falhas com direccéo N-S a NNE-SSW e distenséo E-
W (Fig.111.3).

Flless WEW-EHE o E-TV
e Fullm ch Hurerdi

Beoa Lusilamans

= Crosia superior (soco relative)” :l = Bedimentos sin-riff
—— Areas que acomodam a
B - Crost inferior B - mewamod
mawr parte da extensio
= Aascala da [béna, mehn omros relevos margmaes, como os Banoos da Crahza, i - i
7= Inelui o8 sedimentos de fases de rfding anteriores Areas "cmersas

Fig. 1113 - Modelo mdimensional que representa as relagdes geometricas entre a Bacia Lusitaniana ¢ o Dominto
extermo, assim como A forma da sua estrutoragio durmnte a 3° fase de #fing (Oxlordiano sup -Kimmeridgiano
inf ). c.5.: crosta superior; ¢ i crostainferior; m. 1 manto litosférico (semescala).
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A bacia aprofunda-se rapidamente e reparte-se em diversas sub-bacias, entre a falha da
Nazaré e a regido de Lishoa. A falha de Torres Vedras-Montgjunto assume, a partir desta
altura, papel preponderante na separacdo de sectores da bacia.

Até o final do Juréssico superior, segue-se tendéncia para a colmatacdo progressiva,
com a passagem de eixo central relativamente profundo e coluna de agua relativamente
espessa, para ambientes cada vez menos profundos, até terminar, em particular no sector
central, por sistema fluvia subcontinental. E a partir do Jurassico superior que a regido de
Sintra-Cascais-Arrdbida ocidental mantém caracteristicas de ambientes sistematicamente de
maior profundidade. Isto significa que, durante o intervalo considerado, a bacia se reduziu a
um golfo com raras comunicagdes com o dominio externo a Oeste.

Aquela tendéncia continua durante o Cretécico inferior. No entanto, do ponto de vista
dindmico, profundas alteracdes se verificam. Novo episodio de rifting iniciase na base do
Cretécico inferior, acompanhado de magmatismo. E novamente antecedido de inversio
tectdnica, provavelmente devido a causaidéntica adainversdo anterior. Apesar do evento de
rifting, que regra geral se inicia por empolamento crostal, seguido de subsidéncia térmica e
distensdo, ndo mais se vao encontrar na bacia evidéncias destes dois Ultimos processos.

O magmatismo do Cretécico inferior € o responsavel pelo diapirismo na Bacia
Lusitaniana. N&o existem evidéncias de diapirismo durante o Jurdssico superior, excepto,
localmente, algum movimento horizontal, produzindo-se peguenas almofadas de sal que, de
forma aguma justificam a criacdo de relevos responsaveis pela variabilidade lateral das
espessuras das diferentes unidades litostratigraficas.

Pode também concluir-se que as propriedades reol 6gicas dos evaporitos ndo permitem,
sob as condicles distensivas mais fortes a que a bacia esteve sujeita (durante o Jurassico
superior, demonstrado pelas maiores taxas de acumulacdo de sedimentos) e a maior
mobilizag&o das falhas do soco, que os evaporitos ascendam diapiricamente. As razdes podem
ser varias: i) pequena diferenca de densidade entre os evaporitos e a cobertura; ii) baixo
contraste mecanico (diferenca de viscosidade) entre ambos; iii) elevada capacidade confinante
da cobertura conferida, por exemplo, por comportamento ductil sob condicdes de estiramento.
Apenas a introducdo de fluidos e de calor, e consequente aumento da pressdo, terd i)
diminuido a densidade dos evaporitos; ii) diminuido a sua viscosidade, e iii) baixado a
capacidade de resisténcia a rotura dos sedimentos sobrejacentes.

A construcdo de modelos anal 6gicos para melhor estabelecer as condicdes de fronteira
no comportamento do nivel evaporitico relativamente a cobertura, podera contribuir para

melhor constranger 0 modelo proposto.
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A actividade diapirica cessa no Aptiano inferior, havendo reactivacfes tardias, em
particular dos seus bordos, que evidenciam grande contraste reoldgico durante a inversdo
miocénica. Nem a subsidéncia passiva, devida a ascencdo dos evaporitos, € suficiente para
estabelecer zonas deprimidas, durante este periodo, conducentes a acumulacdo de sequéncias
sedimentares espessas e de facies ndo continentais.

Desta forma, 0 magmatismo podera estar associado a acrecdo astenosférica sob o
manto litosférico (underplating) (Fig.I11.4) que pode explicar de formaintegrada:

i) o préprio magmatismo, mesmo o0 do 3° ciclo magmético, que podera ter sido
despoletado por libertacéo de tensdes superficiais, e consequente fusdo parcial do magma;

ii) a auséncia de subsidéncia térmica no Cretacico;

iii) aauséncia de distensao;

iv) a ocorréncia de um Moho planar (flat Moho) sob a bacia Lusitaniana (MATIAS,
1996; STAPEL et al., 1999);

V) a assimetria com as bacias a Norte, relativamente a geometria das breakup
unconformities;

vi) em parte, a topografia do Esporéo da Estremadura. Assim, o relevo estrutural do
Macico Calcario Estremenho, relativamente ao sector a Norte da falha da Nazaré, ndo se
deverd exclusivamente a inversdo miocénica. Pode ainda explicar a concentracdo de
vulcanismo, nesta mesma area, no final do Cretécico [macico igneo de Sintra, complexo
vulcanico de Lisboa e Runa, e complexo de Mafra (?)].

Ouitras conclusoes de carécter geral podem ainda ser referidas.

A tectonica de estilo thick skinned € dominante na estruturacdo da Bacia Lusitaniana,
nas etapas distensivas; fahas listricas descolando no nivel evaporitico sdo raras e
normal mente confinadas ao seu bordo.

A falha de Torres Vedras-Montejunto assume importancia essencialmente a partir do
Jurdssico superior, mais exactamente no Kimmeridgiano, sendo responsavel pelas seguintes
evolugdes diferenciais:

i) maior espessura de sedimentos, a Norte;

i1) confinamento do vulcanismo e diapirismo, a Norte;

iii) confinamento da truncatura da breackup unconformity, a Norte;

iv) confinamento do magmatismo do final do Cretécico, a Sul.

A divisio da bacia em trés sectores sO parece, pois, evidente, a partir do
Kimmeridgiano e a localizacdo desses sectores proposta por R. ROCHA & A. SOARES (1990)

parece ser a mais apropriada.
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A faha da Nazaré € um acidente tecténico de primeira grandeza. Separa a Bacia
Lusitaniana em dois sectores claramente distintos que apresentam diferencas:

i) nos valores de estiramento crostal mais elevados a Norte;

ii) na espessura da série sedimentar e nos tipos de facies, durante o Juréssico (maiores
espessuras e facies mais profundas a Norte);

iii) no ravinamento do horst da Berlenga até atingir o soco a Sul.
Corresponde ainda a zona difusa de transi¢do, entre um dominio a Sul onde o magmatismo e,
consequentemente, o diapirismo, sdo importantes, durante o Cretécico inferior, e outro, menos
importante, a Norte. Coincidentemente com a breackup unconformity da bacia, no limite
Aptiano inferior-superior, a falha desempenha papel fundamental na progresséo, de Sul para
Norte, do rifting atlantico; segmenta-o0 em duas partes, cujas idades de expansdo oceanica se
encontram desfasadas cerca de 10 M.a.. O facto de congtituir barreira difusa ao magmatismo
pode indicar alguma tendéncia para deriva (swell) de pluma astenosférica em direccéo a
Norte.

Os intervalos do magmatismo associado a evolugdo da margem ocidental ibérica
abrangem peridos da ordem de 15 a 20 M.a, localizados temporalmente no inicio (Triasico
superior-Hetangiano) e no final (Cretacico inferior) da evolugdo da bacia. O terceiro ciclo

parece limitar-se ao final do Cretécico, em contexto geodindmico estranho a evolucdo do rift
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frontal & margem ocidental ibérica. Parece estar associado a remobilizacdo local da pluma
mantélica atrés referida, por libertacdo de pressdo ao longo de fracturas, provavelmente de
suturas variscas; a direccdo do alinhamento Sintra-Sines-Monchique € coincidente, pelo
menos em parte do percurso, com essas descontinuidades da crosta, inferidas do modelo atrés
referido.

Para que algumas destas conclusdes sgjam confirmadas, ou infirmadas, sera necessario
alargar o conhecimento sobre idades isotdpicas e quimismo de corpos igneos presentes na
bacia, nomeadamente de fil8es tescheniticos presentes no interior dos diapiros e do complexo
de Mafra, estudo considerado prioritario no ambito do desenvolvimento do projecto de
investigacdo em curso “Geologica structure and tectonic evolution of the Estremadura spur -
GEOSTES"* [TERRINHA (coord.) et al., 1999].

Varios tém sido os modelos de estiramento litosférico propostos para a margem
ocidental ibérica, em particular para a da Galiza, sem que algum esteja ja aceite de forma
consensual. Este situacdo devera continuar até que mais elementos de informacdo sejam

produzidos, em particular no que se refere ao dominio externo da Bacia L usitaniana.
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ANEXO A

Novos elementos estruturais sobre o diapiro de
Santa Cruz. Um contributo para a compreensao do

diapirismo na Bacia L usitaniana (W Portugal)



INTRODUCAO (Fig. A.1)

O diapiro de Santa Cruz € o mais meridional de quatro estruturas similares localizadas
sobre a falha de Caldas da Rainha. No contexto da Bacia Lusitaniana, localiza-se entre 15 a
20 km a Este do horst da Berlenga que constitui o bordo Oeste da bacia.

A estrutura afecta unidades mesozdicas e encontra-se parciadmente recoberta por
depdsitos recentes, plio-quaternérios, que dificultam o conhecimento dos respectivos limites.
A arriba costeira € excepgdo, pois expde excelente corte continuo de camadas aternantes de
argilas e arenitos do Juréssico superior (Formacdo de Abadia) e pequeno retalho do contacto
com pelitos e dolomitos do Hetangiano. Nos pelitos ndo foram detectadas evidéncias directas
de ocorréncia de halite ou gesso, nem indirecta, atraves de brechas de dissolugéo.

Localmente, a Formacao de Abadia apresenta espessuras entre 200 e 300 m (FRANCA
et al., 1961), a Este da falha das Cadas da Rainha. Apenas para Oeste as espessuras atingem
valores das véarias centenas a um milhar de metros (corte de Sobral-Moledo-Cesareda). R. C.
WILSON (1983) descreve em pormenor o corte nas arribas litorais a Sul do diapiro, indicando
espessura da ordem de 200 m. Segundo este autor o0 modelo deposicional desta unidade
corresponde a leque aluvial construido em rampa submarina, em que a respectiva progradacéo
pode ter sido despol etada pel o levantamento de bloco de rochas mais antigas do Juréssico e do

soco. Em zonas mais profundas, para o interior da bacia, a partir do ainhamento atrés
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» Estratificagdo

- Falha Mormal

= Desligaments

- Limile poasivel
do diapara

Fig. A1 - A) Localzacio do dupiro de Santa Cruz, na extrermidade Sol aflorante da falha das Caldas da Rainha (seg,
Carta Geoldgica & escala 17300000, A tracejado, possivel geometria do limile do diapire (especalativo): 1) comparar
com a do diapare do Vimeiro e 1) notar g localizacio de unidades do Cretdeico no mierior do diapire, B) Cartogralia
esquematica da drea envolvente ao borde do dispire de Santa Crue. C) Bloco diagrama que ilustra a peometna de fa-
Thas em colher existentes nas unidades encaixantes (Formagdio de Abadia)
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referido, inicia-se um sistema de canais submarinos que déo provavelmente origem, em zonas
mais profundas, a leque submarino, em posi¢éo de base de rampa.

O contacto entre o nlicleo da estrutura e 0 encaixante é feito através de plano Unico de
falha, com atitude aproximada de N15°E 80°W, exposta ao longo de cerca de 200 m de
afloramento continuo. Este plano marca claramente fronteira entre dois dominios com estilos
e graus de deformacdo muito distintos.

Apds recente exposicdo excepcional do substracto rochoso na Praia de Santa Cruz
(Fevereiro de 1998), foram efectuados |evantamentos pormenorizados em colaboragdo com P.
Terrinha, A. Ribeiro, J. Cabral e M. C. Kullberg (Univ. de Lisboa, trabalho em preparacdo).

1- ANALISE GEOMETRICA

1) Nicleo

Aqui observa-se um tectonito com caracteristicas proto-miloniticas (Fig. A.2), a0
longo de uma faixa com aproximadamente 20 m de largura, paralela ao bordo, que
corresponde a um exemplo extremo de concentracdo de deformacdo nas rochas mais
incompetentes.

E também a0 longo desta faixa que se concentram desligamentos conjugados (Fig.
A.2), amortecidos progressivamente no interior milonitizado, cuja bissectriz aguda é
subperpendicular ao contacto.

Nalguns niveis carbonatados mais espessos, onde se observa alguma continuidade
lateral, é possivel observar dobras de eixo vertical; no entanto, por ndo ocorrerem nas
melhores condi¢Bes de afloramento, isto €, observacdo em profundidade (segundo o eixo Z),
ndo foi possivel determinar a sua geometria tridimensional. Restam assim vdlidas tanto a
hip6tese de se tratar de dobras associadas a cisalhamento vertical de (re)activacéo tardia ou,

mais provavelmente, de dobras em bainha associadas a ascencao diapirica (Fig. A.3).

2) Encaixante

As unidades do bordo este pertencentes a Formagcdo de Abadia sdo
predominantemente areniticas, por vezes com intercalagdes argilosas ou conglomeréticas, e
inclinam genericamente para W. Os conglomerados apresentam clastos com composi¢oes e
origens diversas, desde calcarios de idade ndo determinada a, predominantemente, granitos e

Xistos.
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Fig. A2 - Aspecto, em planta, do contacto brusco (iracejado amarelo) entre a taixa externa do dia-
pire (A) e a parte mais interna do nieleo (B), onde a estratificacdio original se encontra preservada,
Siio observiveis fracturas tardias que afectam ambas unidades, que correspondem a sistema conjuga-
do de deshigamentos. Norte mdicado pela bissola.

Fig. A3 - Selugdes geométricas tridimensionais possiveis para dobras de eixo vertical que ocormem na
faixa milenitizada junto ao bordo do diapiro.
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Junto ao bordo, a estratificagdo apresenta arrepiamento e truncatura. O contacto €,
pois, uma falha normal e ndo uma discordancia angular.

Com o afastamento do bordo, as camadas apresentam perfil arqueado, com
concavidade voltada para cima e, lateralmente, apresentam geometria em forma de lente. Esta
geometria parece controlada por falhas em colher, com intersecgdes multiplas (Fig. A.1B,C).

No interior dos niveis mais grosseiros observam-se familias de falhas normais

conjugadas, sinsedimentares (Fig. A.4).

2- ANALISE CINEMATICA E DINAMICA

1) Nicleo

Ha que distinguir dois tipos de deformacdo presentes no interior do diapiro:
deformacdo ductil e frégil.

A deformacdo ductil predomina na faixa atrés referida, na proximidade do bordo do
diapiro, e é visivel a diferentes escalas de observacdo, através de:

i) estiramento e cataclase da estratificagdo original, completamente transposta por
bandados composicionais (sem recristalizacdo aparente). Os leitos de rocha pelitica
apresentam-se  fortemente estirados e boudinados, sendo frequentes as superficies de
dissolucéo por presséo (Fig. A.5A). A presenca de bloco isolado, boudinado, praticamente
sem exibir deformagdo interna das estruturas sedimentares, sugere um grande contraste de
viscosidade com a matriz envolvente (DAVISON et al., 1996a);

ii) dobras de fluéncia com eixos subverticais (Fig. A.6). Estas dobras representam
dobras em bainha, tendo eventualmente sofrido vérias geragdes de redobramento, a Gltima das
guais, no tronco do diapiro, podera formar dobras em cortina (curtain folds) sobre as
anteriores (TALBOT & JACKSON, 1987) (Fig. A.7A). A concentracdo da deformacéo no tecto e
muro da unidade de sal est4 associada ao atrito do arraste junto dos contactos com as rochas
encaixantes. Este atrito é também responsavel pela diminuicdo da velocidade de fluéncia, a
uma taxa progressivamente maior em direc¢do ao contacto, até ao extremo tedrico em que se
pode tornar nula (ibid.). Segundo estes autores, o gradiente de velocidades de fluxo nas
proximidades do contacto, no caso de ser elevado, podera produzir distor¢éo e rotacdo dos

niveisde sal.
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Fig. A4 - Falhas sinsedimentares em niveis areniticos da Formagio de Abadia, no encaixante a Oeste do bordo
do deapiro. Morte para a direnta.
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Fig. A5 - A) (Escala mesoscopica) Pormenor do proto-milonito onde se observa bandado
composicional, sem recristalizagio, a mterpenetragho de brecha cataclistica em clastos compe-
tentes (1) e a acumulagiio de componentes msolivers em superficies de dissoluglio por pressiio (2),
sub-paralelas ac bandado. B) (Escala macroscopica) Bloco decimetrico de caleano, orginalmente
estratificado com margas, correspondente a bondin 1solado no meio da matriz pelitica.
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Fig. A6 - Aspecto geral do diapiro de Santa Cruz vendo-se as unidades do interior iem primeiro plano) e
do encaixante (em segundo plano, a partir do tracejado). Limitada pelo tracejado, observa-se uma faixa de
grande deformagdio paralela ao borde ¢, no canto inferior direito, afloramento da unidade evaporitica do
nmicles do diapiro, menos deformada, onde € possivel distinguir a estratificacio original. As setas assi-
nalam dobras de fluéncia no interior da faixa de maior deformacio.

No caso em que os corpos diapiricos sdo subcilindricos', as linhas de fluxo do sal sdo
radiais, convergentes e horizontais, na base do corpo. A medida que o sa se aproxima do
tronco do diapiro, a taxa de fluxo radial aumenta, implicando uma aceleragéo e constricdo da
massa em deslocamento. Segundo |I. DAVISON et al. (1996a, b) as taxas de deformacéo no
tronco do diapiro podem ser 80 vezes superiores a média verificada no nivel fonte. O fluxo
vertical no centro do tronco do diapiro produz deformagdes prolatas extremas. No topo do
diapiro, este quadro de deformagdo altera-se, passando a prevalecer o achatamento vertical,
gue poderéa produzir superficies aparentemente ndo deformadas nesta zona (Fig. A.8).

Nas zonas mais estiradas do corpo do diapiro, as dobras podem apresentar elevados
espessamentos nas charneira; com efeito, 1. DAVISON et al. (1996a) descrevem, em niveis de
halite no diapiro de Al Salif (Y emen), espessamentos de charneira da ordem de 3800 a 4400%
relativamente aos flancos, extremamente estirados. A migracdo de massa dos flancos paraa

1 0 caso do diapiro de Santa Cruz e, sobretudo, de outros na Bacia Lusitaniana, que correspondem claramente a
muros de falha, podem ndo apresentar geometria cilindrica; no entanto a geometria e, consequentemente, a
cinematica, ndo sdo dificeis de adaptar a este caso. O circulo (sec¢do do cilindro perpendicular ao seu
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Fn+1

Fluxe de sal
para d diapiro

Fig. AT - Diagrama que mostra a deformacdo progressiva sofrida por wn nivel de sal. na base da fonte de
alimentagio de um digpre. A medids que o sal fwem direcgdio ao corpo central (A) 83 dobras em bainha recum-
bentes sio dobradas (F1) e, possivelmente, redobradas em F| geragdes (B). Depois. rodam para o interior do tronco

do diapiro, onde sio redobradas por dobras em cortina, de eixo sub-vertical (C). As dobras recumbentes nas proxi-
midades do tecto ¢ no contacto exterior do tronco apresentarfo simetria, vergéneia e tombamento opostos acs repre-
semtados em A (ver perfil em 1) (adaptado de TALBOT & JACKSON, 1987),

charneira podera levar, em Ultimo estadio, ao isolamento completo de charneiras
consecutivas, passando a constituir boudins isolados (Fig. A.9). Esta podera ser a origem de
alguns dos alinhamentos de cal haus isolados observados no diapiro de Santa Cruz.

A unidade mais interna do diapiro apresenta deformacéo dictil que preserva a
estratificagio. A escala do afloramento, € observéavel dobra com flancos bem desenvolvidos e

pequena zona de charneira (proxima de dobra em kink). O flanco Oeste da dobra encontra-se

truncado no limite com a faixa externa do nuicleo do diapiro.

comprimento) € um caso particular de elipse; assim, levadas a relagdes de eixos extremas, as secgdes
cartogréficas dos diapiros de muro de falha, podem ser consideradas como elipticas).
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Fig. A9 - A) Dobras em niveis de sal do diapiro de Al Salif (Yemen) que apresentam elevado espessamento de
charneira (¢ estiramento de flancos) (scg. DAVISON ef af., 1996a). B) A continuacio do estiramento conduzint 4
formagiio de leitos composicionais (S, ). formados por sequéncias de charneiras boudinadas quando os leitos forem
finos, oudecharneiras isoladas quando forem espessos.

Os modelos geométricos (TALBOT & JACKSON, 1987) e de velocidades de fluxo
(DAVISON et al., 1996b) no interior do diapiro, correlaccionados através dos elipsdides de
deformagdo, parecem adaptar-se ao caso do diapiro de Santa Cruz. Isto implica que o tecto
tem de se localizar muito acima do actual datum do afloramento; os afloramentos actuais
deverdo, pois, corresponder a localizagdo agures no tronco origina do diapiro.
Efectivamente, a ocorréncia, a actua cota do afloramento, da zona de deformacéo “1)” (Fig.
A.8) ao lado da de deformacéo “3)” indicia um “atraso” relativamente grande do primeiro em
relacdo ao segundo, o que implica que, no centro do corpo e num determinado instante do seu
desenvolvimento, o material se encontrava a cota muito mais elevada.

A deformagdo fragil observada no interior do diapiro esta representada por duas
geracOes distintas de falhas, a saber:

i) sistema conjugado, na proximidade do encaixante, com bissectriz aguda
subperpendicular ao bordo (Fig. A.10). Interpretamos este sistema de falhas como uma
resposta dos materiais a0 relaxamento tardio de tensdes, subsequente a implantacdo do
diapiro.

ii) sistema de desligamentos na unidade central do corpo diapirico e de cavalgamentos
com componente de desligamento afectando o0 nucleo e encaixante do diapiro. Estes sistemas
de falhas sdo compativeis com a compressao miocénica de direccdo NNW-SSE, com o corpo

diapiro em posi¢ao proximada actual.
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Projecgido de Schmidt (hem. inferior) Estatistica

Falhas no interior do diapiro Polos dos planos medios
(faixa externa)
% - Desligamentos esquerdos @® 38I1°257

/? - Desligamentos direitos O 75°315
N=24

Fig. A 10 - Estereograma dos deshgamentos conmugados que ocorrem na faxa
milonitizada do interior do diapiro.

2) Encaixante

As estruturas mais relevantes encontradas na Formagdo da Abadia, encaixante do
diapiro sdo falhas de dimensdo decamétrica a hectométrica em forma de colher, tipicas de
escorregamentos superficiais. Em geral, apresentam inclinagdo inferior a da estratificacdo no
bloco de apoio e superior no bloco deslocado. Os eixos de curvatura das falhas inclinam para
azimutes préximos dos 270°.

A escala da camada observam-se falhas normais sin-sedimentares (Fig. A.4). As
atitudes medidas encontram-se projectadas no estereograma da figura A.11A. Como a
estratificagdo encontra-se rodada em torno do bordo do diapiro, ao horizontalizé-las (assungdo
gue, embora possa ndo ser exacta, dado a natureza dos depositos permitir alguma inclinacéo

do substracto, sera bastante préxima dareal) o eixo cinematico intermédio (s >), coincidente
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Projecgdo de Schmidt (hem. inferior) Estatistica
Falhas sin-sedimentares no Atitude média das intersecgdes
encaixante
- Atitude medida ® 32257
; @ -48°75°
Pl Atitude rodada em torno de 50:
NO°E 80°W N=8

Fig. A1l - A) Estereograma das falhas normais sin-sedimentares que ocorrem em nivels areniticos da Formagio
da Abadia. B) Bloco diagrama ilustrativo da geometria actual das falhas em colher (4 esquerda) e efeito produzi-
do por rotagio (K do conjunto em lomo de S0 (4 direita),
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com a interseccdo dos planos de falha, que mergulhava para Oeste, passa a mergulhar para
Este. Isto implica que o sentido de transporte dos escorregamentos gerados pelas falhas em
colher sera de Oeste para Este, ou sgja, para o interior da bacia (Fig. A.11B). Como estas
estruturas foram observadas no bordo Oeste do diapiro, ndo poderia existir relevo positivo
(doma) a Este dos escorregamentos, mas sim depressdo para onde 0S escorregamentos se
pudessem dirigir.

Resta tentar compreender a razdo pela qual a distensdo indicada pelas fahas sin-
sedimentares apresenta direccdo aproximada N-S. Se desenquadrarmos a génese destas falhas
da das falhas em colher, o campo de tensdes que as formou (embora ndo se conhegam estrias,
por razdes Obvias — os sedimentos apresentavam-se semi-litificados) torna-se de dificil
explicacdo num contexto regional. A direccdo de distensdo méxima, em qualquer da situagdes
(rodada e ndo rodada) sera aproximadamente N-S. Ora, € sabido que a bacia Lusitiana evoluiu
em distensdo com direccdo proxima de E-W. Interpretamos, assim, que a geometria das falhas
sin-sedimentares esta condicionada pelo campo de tensdes interno das massas deslocadas
(Fig. A.12).

Fig. A 12 - Bloco diagrama que ilusira as relagdies peométricas e cinematicas entre; i) as falhas em colher ¢ as
tensdes regionais: € ii) entre as falhas nommais sinsedimentares € os escomegamentos graviticos. A formagio das
falhas emcolher estd associada a movimentos tectonicos verticas no substmcto; a das Falhas sinsedimentanes estd
associada a tracgio (seias brancas horzoniais no compartimento deslocado) induzida pela geometna das falhas
em colher (aberura no sentido do deslocamento). Escala ndo uniforme entre as falhas em colher (decamétricas a
hectométricas) e as falhas sinsedimentares (decimétricas).
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3- DISCUSSAO E CONCLUSDES

A partir destas observacOes locais, dois temas de discussdo serdo aqui abordados, no
contexto da evolucdo da Bacia L usitaniana durante o Kimmeridgiano: aidade de instalacdo do

diapiro e os enquadramento pal eogeogréfico e geodinamico regionais.

1) A idade do diapiro de Santa Cruz

Uma primeira hipétese, associa a formagdo dos escorregamentos ao |levantamento

progressivo do substracto por ascencgédo do diapiro, o que implica idade kimmeridgiana. Neste
caso, uma situacdo deve ser desde ja colocada de parte, que € a do diapiro ter extruido nesta
idade. Esta exclusdo prende-se com o facto de nenhum dos clastos encontrados nos niveis
conglomeraticos apresentar composi¢do idéntica a das rochas presentes no interior do diapiro.
Mais ainda, dada a proximidade do bordo do diapiro, seria de esperar encontrar blocos
provenientes do desmantelamento do bordo, incorporados na Formagéo da Abadia. Nenhum
foi encontrado. Para além do mais, ndo se compreende bem como é que calhaus provenientes
do bordo da bacia, a Oeste, podem aproximar-se tanto (encostar) de um relevo estrutural.

No entanto, é amplamente conhecido da bibliografia a descricdo de casos em que
diapiros evoluem sem chegarem a extruir (isto é, atingirem a fase passiva). Esta situagdo é
possivel de ocorrer quando os sedimentos recobrem o corpo a medida que ele ascende (Fig.
A.13, modelo 1). Esta hipétese, apesar de ndo colocar o problema da auséncia de indicadores
litol6gicos, também ndo nos parece verosimil porque:

i) o nivel estrutura que implica a localizagdo do afloramento estudado (zona
provavelmente intermédia do tronco do diapiro, por razbes atras discutidas) ndo é compativel
com a espessura de sedimentos acima deste datum (200 m para a Formacdo da Abadia),
mesmo admitindo uma evolugdo mais prolongada no tempo, com a sobreposi¢éo das unidades
subsequentes,

i) a direccdo original dos escorregamentos indica, no bordo Oeste do diapiro,
deslocamento para zonas deprimidas a Este (0 que implicaria atravessarem o diapiro). Mais
ainda, se a taxa de recobrimento de sedimentos igualava a taxa de ascencdo do diapiro, o
pendor geral da topografia do fundo teria, de qualquer forma, de estar genericamente
inclinado para o interior da bacia, umavez que a proveniéncia dos sedimentos era de Oeste.

A segunda hipétese é a da formagdo pos-jurassica do diapiro. Recentemente, diversos
autores tém defendido a formacdo dos diapiros na Bacia Lusitaniana durante a inversao

miocénica (CANEROT et al., 1995; KULLBERG et al., 1997) para diapiros localizados ao longo
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Modelo 1

Modelo 2A
N

7

E‘mnlaE Cruz

Falha das Caldas da Rainba
Modelo 2B

N

z

A - Canhio submarino
B - Leque submarnino
C - Escortegamento gravitico

- - Soco varisco

Fig. A.13 - Propostas de modelo de evolugiio tectono-sedimentar da Formagio de Abadia na regifio de Sania Cruz, 1)
Modelo bidimensional, que associa a formacio de escorregamentos sinsedimeniares a ascengio diapirica com taxa igual 4
da deposicio dos sedimentos. 2) Modelos tridimensionais que associam os escormmegamentos ¢ a formagio de legue
submarine 8 Sul de Santa Croz, com movimenio de falha pommal ne soco com (A), ou sem (B), propagagio pam os
sedimentos da cobertura.

- = Tras./Helangiano - = "infra-Abadia® - - F. de Abadia
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da falha das Caldas da Rainha, respectivamente o diapiro das Caldas da Rainha e de Serra de
El-Rel e Rasmussen et al., 1998 para a generadidade dos diapiros). Esta discussdo sera
retomada no préximo subcapitulo.

Desta forma, a nossa interpretacéo é a de que as estruturas superficiais (Formacdo da
Abadia no encaixante) ter-se-d0 formado por gradiente criado na superficie topogréfica
(rampa) provocado por subsidéncia do compartimento Este (bloco suspenso) da falha das
Caldas da Rainha. O modelo proposto ndo € ainda definitivo porque, para além de carecer de
comprovacdo geofisica, fica por esclarecer se esta falha tera tido um comportamento
puramente thick skinned (Fig. A.13, modelo 2A) ou thin e thick skinned (Fig. A.13, modelo
2B).
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ANEXO B

Mapa Tectonico da Arrébida

(em bolsa na contracapa)

ANEXO C

Mapa Tectonico de Sintra

(em bolsa na contracapa)
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