|
43 stituto Tecnolégico
» GeoMlinero de Espana

RIPOLL



MAPA GEOLOGICO DE ESPANA
Escala 1:50.000

RIPOLL



© INSTITUTO TECNOLOGICO GEOMINERO DE ESPANA
Rios Rosas, 23. 28003 MADRID

Depdsito legal: M-34706-1994
ISBN: 84-7840-195-4
NIPG: 241-94-008-2

Fotocompasicion: GEOTEM, S.L.
Impresion: Master’s Grafico, 5. A



La presente hoja y memoria han sido realizadas por el instituto Tecnolégico Geominero de
Espafia mediante un convenio con el Departament de Politica Territorial i Obres Publiques de
la Generalitat de Catalunya.

La elaboracion de la Hoja ha sido ejecutada por el Servei Geoiogic de Cataiunya y en ella ha
intervenido el grupo de trabajo formado por:

Cartografia geologica:
1. Vergés (SGC) y A. Martinez-Rius {SGC) en los materiales eocenos.

1. A. Mufioz (SGC), J. M. Casas {Univ. de Barcelona) y J. Cirés (SGC) en los materiales
paleozoicos.

). Fleta (SGC) en el Cuaternario y la Geomorfologia.

Memoria:

J. A. Mufoz (SGC), J. Vergés (SGC), A. Martinez-Rius (SGC), J. Fleta (SGC), J. Pujadas (SGC), J.
Tosqueila (Univ. de Barcelona), . M. Samsé (Univ. de Barcelona), 1. Sanz (Univ. de Barcelona), E.
Saula (SGC/, E. Mato (SGC), M. Barbera (SGC).

Con la colaboracion de: C. Pascual, C. Puigdebabregas (SGC) y E. Clavell (Union Texas).
lefe de Proyecto: 1. A. Mufioz de la Fuente (SGC).

Direccion del Proyecto y Supervision: A. Barnolas (ITGE).



0. INTRODUGCKCION ..ottt tetee s eve et eae st st e st e e eeas s e tataesesseesenaeeneeaeen 5
0.1. DESCRIPCION GENERAL DE LOS PIRINEOS .......ocveeeeeieeneeeee et eeen s 5
0.2. HISTORIA DEL CONOCIMIENTO DEL PIRINEO MERIDIONAL ORIENTAL......... 5
0.3. INTRODUCCION A LA HOJA DE RIPOLL ..ot e S §

1. ESTRATIGRAFIA ..o et et ee et e ra s e cte s eataesnsnteesr e e s eemee 9
1.1, INTRODUCCION ..ottt ettt ett v e eee s ven et et e e e 9
I = Y I @ 7.4 ] [ TS 9

1.2.1. Cambro-Ordovicico (2, 3,4, 5,6, ¥ 7) .ocerieirieerers e 9

1.2.2. OrdoviCiCo SUPEIIOT .....covieeeee e et s s st e cr e s san e s s reae e sne e s samaves e s sarenen 10

1.2.3. Sildrico-Devonico inferior (21)........cooooveoiiieeie ettt 12

LI R 0 T3V 4 Y 111 <o O SRR 13

I T -1 4 2 7o) £ 11 - o Y 16

1.2.6. Estefano-Pérmico (30, 31,32, 33y 38) ..o, 17

1.3. CRETACICO SUPERIOR (MAASTRICHTIENSE)-PALEOCENO......covveoreeeeereeen, 18

1.3.1. Garumniense (36 ¥ 37) ... e e e e 18

LI T T T 1N T TR 20
1.4.1. Interpretacion ambiental y analisis secuencial

de los materiales eocenos del Pirineo oriental ...............ccccoceevieviinnnnns 34

1.5, CUATERNARIO ... ..ot eeeeeee oot e eeaeee e ere e ea st eesetes s st e st e e sane s snneneeananeaan 38

1.5.1. Cuenca del Ter ...t s 38

1.5.2. Cuencaoriental del FIUVIA .............cocoimiiiiiriinice e seee e sve e 4

2. TECTONICA ..ottt s ettt s ee e e n s e maransie s e ba e stas et enansenane e 45
2.1, INTRODUCCION .....oeooveeeeeeee ettt ettt eee st snes st e eeme e ene s 45
2.2. TECTONICA HERCINICA ..ottt e st n e enes e 45

2.2, INtroBUCCION . e e 45
2.2.2. Estructura de los materiales pre-SilUrico...........cccooo v iic e e 46

2.2.3. Estructura de los materiales post-SilGrico ...........c.oov e, 49



2.3. TECTONICA DE COMPRESION EOCENA........ccovmieeeieereeceveee et e v e e 50
2.3.1. Estructura alpina del paleozoico y cobertera del sector

del apilamiento antiformal del Freser. Corte I-V ..., 50
2.3.2. EIManto del €adi.........occoecviiiieiece ettt et 56
2.4, TECTONICA NEOGENA (o...oticeienieccercin e sasas s st saes e eeas .. 66
2.5, NEOTECTONICA . .o.eiiiiti et st bsn st et 66
2.6. ESTRUCTURA DE LA CORTEZA. ...ttt eeeie e ers e et e esseve s ans e e 66
. GEOMORFOLOGIA ....coooeeeieiriieiec ettt et ees et ern s 69
3.1, FORMASY PROCESOS ... i it ieee s et st vevtn e e e e e e e reveae s e 69
3.2. RELACION ENTRE LAS DIFERENTES FORMAS Y DEPOSITOS. ... 72
3.3. CARACTERIZAClON DE LOS PROCESOS DEL MODELADO.

GENESISY EDAD . e et et e as e e n e 73

3.4. PROCESOS ACTIVOS O SUBACTUALES QUE TIENEN UNA INCIDENCIA
CON EL MEDIO NATURAL Y DE LAS ACTIVIDADES DEL HOMBRE ................. 75
3.4.1. Periglaciares, nivales, carsticos y eOlicos................occiiiiinnnencninn, 75
3.4.2. TOMTENCI@Al ... e e 76
3.4.3. MOVIMIENTOS €N MASA.......covieriieinecrrririe st eiarie s et e seren s s e asese s e eans 76
I O A 1§ 4 {01 o Ll oL S P O RU 76
o PETROLOGIHA ..ot ettt ettt et st 79
4.1, LOS GRANITOIDES INTRUSIVOS HERCINICOS ......oureirnreeeiverreeemaecnstessensnenans 79

4.2. GRANITO BIOTITICO HETEROGRANULAR CON MEGACRISTALES (1)............. 79

. HISTORIA GEOLOGICA .......oeeoreeeees ettt aeeeee e v eaneecerap e e searan e e s mabessas e asate e enerens 71
. GEOLOGIA ECONOMICA .......o oottt ettt e e et veee e et s ar et s e e ereee e 87
6.1, MINERIA Y CANTERAS ..ot ee et eeseeecsrisestesere e eeseeessessesenestasaesnssvsraeseessnnsesenees 87
LT I T (T, 114 T=Y o £ OSSR 87

LT B - 1o 3 (=] - 13U 89

5.2, HIDROGEOLOGIA ..ottt eete et s ce ottt e eeeeeer e es et s en e e e e e rae s era e 89

. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO ..ot et e e en e 91

CBIBLIOGRAFIA ..o e et et ettt et 93



0. INTRODUCCION

0.1. DESCRIPCION GENERAL DE LOS PIRINEOS

Esta introduccién sobre los Pirineos pretende dar una idea aproximada, y muy resumi-
da, del contexto regional en que se encuadran tanto los materiales como las estructu-
ras que se describiran en la presente memoria.

Los Pirineos, desde el punto de vista geografico, constituyen una cadena de montafias
de direccion general E-W, limitadas por la depresion del Ebro al S y la depresion de
Aquitania al N, con una longitud de 425 Km, igual a la del istmo que separa la
Peninsula Ibérica del resto de Europa.

En sentido geologico, la cadena alpina de los Pirineos tiene una longitud superior a los
1.100 Km y esta constituida por un conjunto de unidades estructurales (Mufioz et al.
1983; Fig.1 mapa general de los Pirineos). La parte meridional de los Pirineos esta sepa-
rada, de W a E, en tres grandes regiones geoldgicas. El Pirineo occidental (Vasco-
Cantabrico), el Pirineo central (desde la falla de Pamplona hasta la transversal del rio
Segre} y el Pirineo oriental hasta el Mediterraneo.

La cadena de colisién de los Pirineos estd dominada por los procesos de tectonica peli-
cular, constituido por un sistema de cabalgamientos que limitan mantos de corrimien-
to. En la parte central y oriental, estos mantos se dividen en mantos superiores -consti-
tuidos mayoritariamente por materiales mesozoicos- y mantos inferiores -formados por
rocas paleozoicas y sedimentos terciarios- (Murioz et al., 1983; Munoz et al. 1986; Fig. 1).
La evolucion del sistema de cabalgamientos condicion¢ la formacion de las cuencas
de antepais, en parte involucradas en el sistema de cabalgamientos (Vergés y
Martinez 1988).

0.2. HISTORIA DEL CONOCIMIENTO DEL PIRINEO MERIDIONAL ORIENTAL

Las descripciones mas antiguas de las unidades aloctonas de la vertiente meridional del
Pirineo oriental se refieren, por orden cronolégico, a los mantos del Montgri (San
Miguel de la Camara y Solé Sabaris, 1933) y de Figueres (Solé Sabaris, 1933).
Posteriormente se describieron las unidades de Bac Grillera y Biure {(Ashauer, 1943). La
unidad del Pedraforca fue descrita desde el punto de vista autoctono por Guerin-
Desjardins y Latreille (1962), siendo interpretada desde el punto de vista aléctono por
Seéguret (1972).

La estructura del Pirineo meridional oriental, aparte de las unidades con materiales
mesozoicos citados, ha sido durante muchos anos considerada como totalmente
autoctona, deformada solo por un conjunto de pliegues y cabalgamientos de poca
nmporiancia. Ashauer (1943) describio el cabalgamiento de Vallfogona como una
pequena falla inversa, siendo cartografiada posteriormente (Rios et al., 1943).
Fontboté (1962) sugirio la existencia de un nivel de despegue bajo el anticlinal de
Bellmunt, en el antepais.
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Fig. 1 - Mapa estructural esquematico con las grandes unidades tectdnicas del Pirineo (Mufioz
et al. 1983), y situacion del esquema tectdnico del Pirineo Oriental.

La importancia del cabalgamiento de Vallfogona fue puesta de manifiesto a partir de
los trabajos de investigacion petrolera (perfiles sismicos MO-7 y PR-1 realizados por
FINA IBERICA en 1972), publicados en Clavell et al. (1988). Fruto de estos trabajos fue la
definicion del manto del Cadi, limitado inferiormente por el cabalgamiento de
Vallfogona, en un informe interno (Puigdefabregas y Soler 1980). En la década de los
80 aparecieron diversos trabajos sobre la tecténica y la sedimentacion en el manto del
Cadi (Munoz et al,, 1983: Mufoz et al. 1986; Puigdefabregas et al. 1986; Vergés y
Martinez 1988; Pujadas et al. 1989). Los datos aportados con la realizacion del sondeo
del Serrat-1 (Union Texas Espafia Inc. 1988) situado en el flanco N del sinclinal de Ripoll
en el manto del Cadi, condicioné una nueva interpretacion de las unidades del Pirineo
meridional oriental y de sus limites (Martinez et al. 1989).

En la parte mas oriental de la Hoja se encuentra la regién volcanica cuaternaria de
Olot, una de las mas importantes de la Peninsula. Por este motivo existen referencias
geologicas desde muy antiguo. Maclure en el 1809 (en Solé Sabaris, 1984) fue el prime-
ro en publicar la existencia y descripcion de estos volcanes, junto con unos cortes geolé6-
gicos, considerados los mas antiguos del pais, aunque se considera que el naturalista
Xavier de Bolos, ya tenia preparada una obra sobre los volcanes desde 1796 (Mallarach
y Riera 1981). Durante el siglo XIX, siguieron otros trabajos de extranjeros, destacando
el de Lyell (1842). A principios de este siglo, Calderon et al. {1906), realizaron un traba-

6



jo que sirvid de punto de partida para los posteriores trabajos. En la revista del «Club
Alpin» francés, aparecié un itinerario geolégico-excursionista desde Francia hasta Olot
a través del Pirinec (Mengel, 1908). Con motivo del XIV° Congreso Internacional de
Geologia de Madrid, San Miguel y Marcet Riba (1926), publicaron en un libro-guia de
una excursion, un catalogo de las estructuras volcanicas de Olot. Masachs (1950), elabo-
ré una rigurosa revision de los volcanes situados en la Hoja de Banyoles, publicada por
el IGME. Los estudios mas modernos son el de Tournon (1968) sobre la petrologia, los
de Donville (1973) y Guerin et al. (1985) sobre las edades absolutas de los materiales
volcanicos.

0.3. INTRODUCCION A LA HOJA DE RIPOLL

En la Hoja de Ripoll afloran materiales de muy distinta litologia y edad distribuidos en
distintas unidades estructurales, separadas por grandes estructuras con una direccion a
grandes rasgos E-W, tal como se observa en el esquema tecténico. Estas unidades
estructurales son de N a S el apilamiento antiformal con [aminas cabalgantes de rocas
paleozoicas, el manto del Cadi, con rocas paledgenas y la cuenca de antepais, también
constituida por rocas paledgenas. Los depdsitos cuaternarios, poco abundantes recu-
bren las zonas mas deprimidas de la Hoja.

La cartografia geoldgica de los materiales paleozoicos y paledgenos de la Hoja se ha
realizado con un criterio litoldgico, utilizando las formaciones ya definidas anterior-
mente o bien cuando era necesario un mayor detalle, definiendo nuevas unidades,
siempre desde el punto de vista litoloégico. En la memoria ademas de la descripcién de
las formaciones utilizadas en la cartografia se ha realizado un ensayo de separacion de
los materiales paledgenos en secuencias deposicionales.

El estudio estructural de las unidades tectonicas con materiales paleozoicos se ha reali-
zado conjuntamente con el estudio de los materiales paleégenos. Asi se han podido
separar, en los materiales paleozoicos, las estructuras formadas durante la orogenia
hercinica y las estructuras desarrolladas durante la orogenia aipina.

El estudio de las geometrias sedimentarias, las facies, paleocorrientes y composicion
ligado al estudio de las relaciones entre las distintas estructuras ha permitido realizar
una evolucion dinamica tectosedimentaria de la regién durante el Paleogeno.
Finalmente decir que el ambito de trabajo realizado ha sido mayor que el ambito de
la presente Hoja, con lo que los problemas planteados durante la realizacion de la
Hoja se han resuelto desde la 6ptica regional de toda la vertiente meridional del
Pirineo oriental.



1. ESTRATIGRAFIA
1.1. INTRODUCCION

La mayor parte de los materiales que afloran en esta Hoja son de edad eccena, desde
el inferior hasta el superior, siendo principalmente de facies marinas, a excepcién de las
partes mas altas de las series que son continentales (sinclinal de Ripoll). En el sector
noroccidental de la Hoja, afloran materiales prealpinos, que van desde el Paleozoico
inferior al Paleozoico superior. En la parte oriental, en el nicleo del apilamiento anti-
formal de Montmajor, afloran granitoides. En ia parte sur-este la tectonica nedgena
condiciona la deposicion de materiales recientes y los de los materiales voicanicos.

1.2. PALEQZOQICO
1.2.1. Cambro-Ordovicico (2, 3,4, 5,6,y 7)

En la Hoja de Ripoll los materiales del Cambro-Ordovicico afloran a lo largo de todo su
borde septentrional, constituyendo parte de la unidad de Canigé-Caranga, y en la uni-
dad de Bruguera.

Los materiales atribuidos al Cambro-Ordaovicico comprenden la serie sedimentaria situa-
da por encima de los gneises. El techo se sitiia en los conglomerados del Ordovicico
superior, que representan el nivel estratigrafico mas antiguo del Paleozoico pirenaico
de edad conocida. Hay que tener en cuenta sin embargo, que los gneises constituyen
cuerpos estratiformes intercalados entre materiales metasedimentarios, tal como se ha
observado en el macizo del Roc de Frausa (Liesa, 1988; Liesa y Carreras, 1989). Los con-
glomerados del Ordovicico superior son discordantes (Santanach, 1972; Munoz, 1985),
aungue la ausencia de fésiles en los materiales situados por debajo de los mismos difi-
culta evaluar la importancia de la discordancia. Los arqueociatidos hallados en La Salut
(Hoja de Figueres, Fleta et al., 1993) en materiales similares a la parte alta de la serie
cambro-ordovicica del Pirineo oriental demostraria una edad Cambrico inferior para
estos materiales (Abad, 1988) y la ausencia del Ordovicico inferior en la serie dasica-
mente atribuida al Cambro-Qrdovicico. Laumonier (1988) llega a la misma conclusion a
partir de correlaciones litoestratigraficas con la serie cdmbrica de la Montafia Negra.

En la unidad de Canigo-Caranca Unicamente aflora la parte alta de la serie cambro-
ordovicica, gue equivaldria a la serie de Jujols (Cavet, 1957). Esta representada princi-
palmente por una alternancia milimeétrica a centimétrica de niveles lutiticos y cuarciti-
cos, en la que se intercalan diferentes niveles con litologias distintas: conglomerados
(3, lutitas negras (4), cuarcitas (5), lutitas carbonaticas (6) y calizas y dolomias (7). La
potencia total del conjunto supera los 1000 m.

Los niveles carbondticos, marcadas con el epigrafe (7) forman niveles discontinuos de
marmales claros, calizas bandeadas grises y dulomias marrones (Sabat, 1982). Este nivet
carbonatico se sigue muy discontinuamente entre Camprodon (calizas de La Roca) y
Ribes de Freser (calizas de Rocas Blancas, Robert, 1980) y equivaldria a las calizas de
Coubris, que Cavet (1957) describe en el macizo de los Aspres a techo de la serie de

Jujols. En el rio Riutort, en una posicion mas o menos equivalente a la de las calizas y
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dolomias aflora un nivel de conglomerados y brechas (3) uno de cuarcitas (5) y otro de
lutitas negras (6). Todo este conjunto queda truncado en este sector por la discordancia
de la base del Ordovicico superior.

En el coll de la Boixeda, en el extremo oriental de la Hoja, aflora un potente nivel de
calizas que llega a tener 400 m de potencia. A este nivel de calizas estan asociados nive-
les detriticos muy caracteristicos, los cuales afioran en la Hoja de Moll6 (Cirés et al.,
1993). Se trata de conglomerados formados por cantos blandos, cantos de cuarzo y de
calizas, gue pasan gradualmente a microconglomerados y areniscas feldespaticas
(«gneiss granulé», Guitard y Laffitte, 1956). Este conjunto de litologias caracteriza a la
parte media de [a serie cambro-ordovicica y podrian corresponder a las calizas de Tuir
d’Evol y a los microconglomerados d’Evol (Laumonier, 1975; Laumonier y Guitard, 1986)
situados en el limite entre las series de Canavelles y de Jujols (Cavet, 1957).

La unidad de Bruguera esta constituida por una serie gresopelitica caracterizada por
una alternancia milimétrica a centimétrica de niveles lutiticos y niveles cuarciticos con
intercalaciones de brechas intraformacionales. La serie tiene un caracter turbiditico y se
reconocen niveles decimétricos con granoclasificaciones positivas, «convoluted beds» y
«ripples» a techo. Esta serie tiene una potencia minima de 300 m. Se ha atribuido al
Cambro-Ordovicico por sus caracteristicas litoldgicas a pesar de que no se ha encontra-
do ninguan resto fésil. Anteriormente se le habia atribuido una edad ordovicica superior
(Ashgill) al considerar esta serie en continuidad con las capas del Ordovicico superior de
la unidad de El Baell (Robert, 1980). Una vez reconocido el cabalgamiento entre esta
unidad y la de Bruguera, parece mas logico atribuir a los materiales de esta unidad al
Cambro-Ordovicico.

1.2.2. Ordovicico superior

La caracteristica principal de los materiales del Ordovicico superior que afloran en la
Hoja es la gran variabilidad de las facies, que se pone especialmente de manifiesto
cuando se comparan las series de las distintas unidades estructurales. Asi, las tres unida-
des que presentan materiales de esta edad, Canigé-Caranga, Ribes de Freser y El Baell,
muestran series totalmente diferentes entre si y que Unicamente se han podido correla-
cionar por presentar todas ellas un mismo nivel litolégico, el de las lutitas carbonaticas
y calizas con fosiles o «schistes troués» (Cavet, 1957).

La descripcion de las series se realizara separadamente para cada una de las unidades
estructurales.

Unidad de Canigé-Caranga

Esta constituida por una megasecuencia detritica granodecreciente con un marcado
caracter volcanoclastico. Consta de diferentes términos con los epigrafes (8, 9, 10, 11,
12 y 13). Es la serie que presenta una mayor similitud con las observadas mas al oeste
(Hartevelt, 1970) y que han dado nombre a las distintas formaciones que sirven de refe-
rencia en las descripciones del Ordovicico superior.
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Conglomerados de la Fm. de Rabassa (9)

Constituye la base de la megasecuencia granodecreciente. Los conglomerados de la Fm.
de Rabassa (Hartevelt, 1970) tienen una potencia de 30 m, aunque al W del pueblo de
Pardines tienen 80 m. Al W de Camprodon desaparecen.

Microconglomerados, areniscas y lutitas (8 y 11)

Por encima de los conglomerados de la Fm. de Rabassa se desarrollan una serie de
secuencias granodecrecientes con una potencia métrica a decamétrica con predominan-
cia de areniscas. Hacia el techo abundan las areniscas finas y las lutitas con un marcado
caracter volcanoclastico que han sido diferenciadas con el epigrafe (11). En los tramos
con mayor componente volcanica aparecen unas alteraciones ferruginosas que dieron
pie a la denominacion de «roca lletja» (Mufioz, 1982; Sabat, 1982; Mufioz y Sabat,
1982). Entre estas facies se intercalan niveles de andesitas (10).

El techo de la serie puede estar marcado por una cuarcita de color vinoso de potencia
métrica. La potencia total de la megasecuencia varia entre 300 y 400 m. A excepcion de
los conglomerados de ia Fm. de Rabassa, el resto equivale a la Fm. de Cava (Hartevelt,
1970).

Lutitas carbondticas, «schistes troués» (12)

Se trata de unas lutitas carbonaticas con restos de fosiles disueltos (braquiépodos, brio-
zoos, crinoides y corales) que dan la caracteristica facies agujereada llamada «schistes
troués» por Cavet (1957). Hacia la parte superior se desarrolla un tramo de lutitas de
color oscuro.

Cuarcitas de la Fm. de Bar (13)

Areniscas y microconglomerados cuarciticos de 5 a 20 m de potencia localizados al
techo del Ordovicico superior.

Unidad de Ribes de Freser

La serie del Ordovicico superior varia considerablemente con respecto a la de la unidad
anterior y esta marcada por una importante participacion volcanica. El limite inferior es
siempre tectonico. Los diferentes términos se han sefialado con los epigrafes (14, 15,
16, 17 y 18).

Materiales detriticos y volcanocldsticos indiferenciados (14)

La serie volcanoclastica constituye una megasecuendia granodecreciente on la Gue se
intercalan diferentes cuerpos volcanicos. En la parte mas baja de la serie se encuentran
niveles discontinuos de microconglomerados y areniscas, que pasan a materiales de
grano mas fino hacia el techo con mayor participacion de volcanoclastos, marcados con
el epigrafe (17).
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En la parte baja de la serie se intercalan un nivel de dioritas (16) y el grandéfiro de Ribes
(15). En la parte superior se intercala un nivel de riolitas (18).

La potencia total del conjunto varia entre 1200y 1500 m.
Cuarcitas de la Fm. de Bar (13)

Al techo de la serie se encuentran las areniscas y microconglomerados cuarciticos de la
Fm. de Bar, igual que en la unidad de Collada Verda. Este nivel tiene entre 5 y 20 m de
potencia.

Unidad de Bruguera

La serie del Ordovicico superior en la unidad de Bruguera puede separarse en dos ani-
cos tramos. El mas importante esta formado por los caracteristicos «schistes troués» con
el epigrafe (20), que contiene intercalaciones de calizas con fragmentos de crinoides
(19).

Lutitas carbondticas (20)

Aunque la base de la serie no aflora, puede reconocerse una tendencia a aumentar el
contenido carbonatico hacia la parte superior de esta. La potencia del tramo es supe-
rior a los 300 m,

Calizas con fragmentos de crinoides (19)

Hacia la parte superior de la serie de los «schistes troués» se intercalan dos niveles masi-
vos de calizas con crinoides, que fueron datados como pertenecientes al Caradoc
(Robert, 1980).

1.2.3. Silarico-Devénico inferior (21)

Los materiales de este tramo se observan en la base de las ldminas cabalgantes consti-
tuidas por materiales postsiluricos y practicamente a lo largo de todos los cabalgamien-
tos principales de la Hoja que afectan a materiales prehercinicos, incluidos los que
separan unidades estructurales de rocas presilricas. Ocupan una amplia franja en la
vertiente norte de la Serra Cavallera. Debido a que los materiales del SilUrico constitu-
yen un excelente nivel de despegue, tanto para las estructuras hercinicas como para las
alpinas, es imposible establecer una sucesién estratigrafica completa y evaluar su
potencia. Las secciones mas completas se encuentran alrededor de la Villa de
Camprodon.

La parte inferior esta compuesta por lutitas ampeliticas con un grosor de 100 m.
Contiene faunas de graptolites del Llandoveriense al Wenlockiense inferior (Faura i
Sans 1913; Muhoz 1985). Presentan intercalaciones centimétricas de lutitas mas detriti-
cas de colores mas claros. En estas facies se ha localizado un yacimiento de trilobites, al
E de Camprodon, que ha proporcionado nuevas especies de Da/matites. Hacia la parte
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superior las lutitas contienen nédulos y niveles de calizas (20-30 m) pertenecientes al
Wenlockiense-Pridoliense. La parte superior de la serie esta formada por un tramo
potente de calizas oscuras. Algunas capas presentan base erosiva con acumuiacién de
fauna, cantos de pelitas y niveles bioturbados. Contienen cefalopodos, bivalvos, algu-
nos braquidpodos, ostracodos y foraminiferos aglutinados. En las cercanias de
Camprodon se ha obtenido fauna de conodontos del Lochkoviense superior
{Ancyrodelloides transitans y Ozarkodina stygia).

El ambiente deposicional del conjunto fue una plataforma andxica que progresivamen-
te se fue oxigenado.

Areniscas de Camprodon (22)

En la vertiente N de la Serra Cavallera, al W de Camprodon, entre las lutitas negras del
Silurico y las calizas del Devénico, se observa un conjunto detritico formado por grau-
vacas, limoliticas y cuarciticas de color gris oscuro. Este conjunto fue descrito por Trouw
(1969). Este autor y Boersma (1973) le atribuyeron una edad gediniense por su posicién
entre los materiales del Silurico y los del Devonico y por su correlacion con un nivel de
litologia parecida en el macizo de Mouthoumet (Ovtracht, 1960).

Al E de Camprodon un nivel litologico con una posicidon estructural equivalente presen-
ta caracteristicas parecidas al de las areniscas de Camprodon aunque presenta una
mayor variedad litologica. Esta formado por pelitas, pelitas arenosas y limos, arenas
finas carbonaticas, arenas de grano fino a medio en capas centimétricas, laminadas y
con ripples. Los componentes que dominan son el cuarzo y el feldespato. En menor
cantidad, se intercalan bancos decimétricos masivos y granocrecientes de arena de
grano medio, conglomerados con cantos de cuarzo, chert, y algunos de calizas son
depdsitos soportados por clastos y granodecrecientes. También se presentan debris
flows en los que abundan los cantos blandos plegados y grandes bloques de hasta 1 m
de diametro. En su mayoria, dominan los bloques de calizas, de diferente litologia,
desde calizas de cefalopodos hasta calizas pararrecifales. La Iutitas contienen moldes de
crinoides, restos vegetales y algunas bioturbaciones.

Los conodontos extraidos parecen indicar que este nivel tiene una edad Carbonifero
inferior o mas moderna. Sin embargo en el mapa se ha mantenido como areniscas de
Camprodon con el epigrafe 22 debido al carecer de datos concluyentes al respecto.
Podria ser que la formacion de areniscas de Camprodon tuviera una edad carbonifera a
lo largo de toda la Hoja, con lo que se complicaria la interpretacion estructural del
mapa. Podria ser que Unicamente tuviera esta edad en el sector £ de la Hoja y final-
mente que unicamente el afloramiento muestreado fuera de esta edad.

1.2.4. Devonico

La sucesion que sigue a la unidad anterior estd normalmente despegada y su base se
encuentra distorsionada e incompleta. Algunas partes de la sucesion devénica faltan
por causas estructurales en las columnas de la Hoja. Asi no se encuentra el Comte B en
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el Serrat de la Macana (subunidad de la Cubil), tal y como fue apuntado por Boersma
(1973), ni parte de el Comte A en Puig Estela (unidad de la Serra Cavallera).

La serie devonica tiene una potencia de 150 m. Las calizas estan cruzadas por bandas
de disolucion, estilolitos y esquistosidad, reduciendo el espesor original. Las litofacies se
han depositado en un medio de plataforma externa profunda o cuenca con caracter
mas distal que las facies encontradas en la Hoja de la Pobla de Lillet.

Calizas lutiticas marronosas y calizas (23)

Consta de dos formaciones, una inferior formada por una alternancia de calizas lutiti-
cas, lutitas y calizas marronosas y una superior constituida por un paquete de calizas.
Estas dos formaciones no siempre pueden diferenciarse, especialmente en la vertiente
norte de la Serra Cavallera, y es por esta razén que se han agrupado con el mismo
epigrafe.

La formacién inferior estd compuesta por cicios métricos de pelitas carbonaticas que
alternan con calizas nodulares. Las capas tienen un grosor inferior a los 50 ¢cm. Las cali-
zas son wackestone o packstone de tentaculitidos con 'g'rinoides, restos de trilobites,
cefalopodos, ostracodos, briozoos, foraminiferos aglutinados simples, placas de peces y
corales. La presencia de las especies de conodontos Icriodus steinachensis,
Pelekysgnathus serratus, y Pandorinellina steinhornensis miae, prueba la edad
Praguiense para esta formacién.

El transito entre la formacion anterior y las calizas superiores esta poco marcado en el
ambito de esta Hoja. Dentro de esta formacién se ha diferenciado una parte inferior,
formada por calizas bioturbadas, wackestone, de colores grises o anaranjados.
Presentan bancos de escala decimétrica con superficies nodulares irregulares, producto
de la bioturbacién, y algunas de las bases son erosivas. Encima se desarrollan ciclos
estratocrecientes formados por alternancias de pelitas carbonaticas y calizas bioturba-
das, wackestone-packstone de tentaculitidos, estas ultimas predominantes hacia el
techo. La parte inferior es de edad Praguiense, con las especies de conodontos Pedavis
aff., P. brevicauda, Icriodus curvicauda, mientras que hacia el techo aparecen
Polygnathus dehiscens, y P. steinhornensis miae del Emsiense basal.

Ambas formaciones fueron depositadas en una zona de plataforma externa profunda.
La inferior puede correlacionarse con la formacién Rueda y la formaciéon superior con la
formacion Basibe.

Alternancia de calizas y lutitas carbonaticas (24)

Esta formada por una alternancia de lutitas carbonaticas de colores grises y localmente
de colores rojos, calizas lutiticas y calizas nodulares de colores mas claros. Las calizas
son de «mudstones» a «wackestones» de tentaculitidos con cefalépodos. Estos altimos
abundan sobre todo en la parte superior de la formacién. Se ordenan en ciclos estrato-
crecientes, donde unos niveles de calizas nodulares anteceden a las alternancias y a los
bancos mas calizos o calizas tableadas.
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La fauna de conodontos va desde el Emsiense inferior, en la base con Polygnatus not-
hoperbonus y Pandorinellina s. steinhornensis hasta el Emsiense superior en el techo
con Polygnathus serotinus, P. I. bultyncki, P. cooperi y Ozarkodina carinthjaca.

Las facies son consideradas como pertenecientes a una zona de talud o plataforma
externa. Equivaldrian a la formacién Villec (Hartevelt, 1970) a pesar de que en toda la
parte occidental de la Serra Cavallera no presenta las coloraciones rojas y vinosas carac-
teristicas de esta formacién.

Fm. de El Comte (25, 26)

Esta formacion presenta, en la Serra Cavallera, las mismas caracteristicas que en toda el
area de facies de El Comte definida por los gedlogos holandeses en el Pirineo central y
es por esta razén que aqui se conserva el nombre. Pueden diferenciarse tres tramos dis-
tintos que de muro a techo son: Comte A (25), Comte B (26) y Comte C (25).

El Comte A esta formado por capas de calizas alternantes entre calizas mas nodulosas.
La parte inferior consta de niveles retrabajados, wackestone de tentaculitidos
(Styliolinas), que pasan a lime mudstone con bioturbaciéon. Contienen /criodus retrode-
pressus que marca la base del Eifeliense. La sucesion es mas carbonatica hasta la
Biozona de Tortodus k. kockelianus en el Eifeliense superior, donde son mas frecuentes
las pelitas. Encima, las calizas son mas nodulares. En muy poco espesor de sedimentos
se encuentran faunas de conodontos del transito Eifeliense-Givetiense. La base del
Frasniense esta representada en la subunidad de la Cubil por calizas tableadas y lutitas,
wackestone de tentaculitidos que contienen abundantes 6xidos de hierro. La fauna es
Ancyrodella rotundiloba. Las calizas superiores son lime mudstone de tentaculitidos
con niveles mas peliticos intercalados.

Las facies son interpretadas de plataforma externa profunda.

La parte de Comte B (26) esta formada por calizas nodulares, lime mudstone-wackesto-
ne de cefalépodos, ostraccdos y crinoides, que contienen Palmatolepis crepida, P.
tenuipunctata e /criodus alternatus del Famenniense inferior. La parte superior presen-
ta una mayor cantidad de cefalépodos y niveles enriquecidos en éxidos de hierro y
manganeso; las calizas llegan a ser wackestone. El techo tiene una menor cantidad de
fauna (calizas nodulares bioturbadas). El transito con el miembro C del Comte se
encuentra en la Biozona de P. marginifera del Famenniense inferior alto. Son las tipicas
facies «griotte» de los autores franceses.

El Comte C (25) esta formado por calizas nodulares bioturbadas, calizas con interbancos
peliticos y calizas nodulares estratocrecientes en la parte superior. Son lime mudstone a
wackestone en su parte mas alta. Contienen fauna de cefalépodos, crinoides, ostraco-
dos, calciesferas y restos de trilnbites En ol Serrat de 1a Magana afioran capas granocre-
cientes de acumulacion de cefalépodos con base erosiva.

En el Comte C estdn representadas las restantes biozonas de conodontos del
Famenniense. La dltima capa contiene Siphonodella praesuicata, Bispathodus costatus,
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B. ultimus y Pseudopolygnathus marburgensis trigonicus de la Biozona inferior-media
de S. praesulcata del Famenniense final.

Calizas masivas grises (27)

Bajo este epigrafe se han agrupado en el mapa las distintas formaciones devonicas de
la subunidad de la Cubil, al norte del Taga, dado que las formaciones no son tan facil-
mente reconocibles en el campo. Asi por ejemplo no se observan las calizas «griotte» y
otros niveles guia de la parte inferior de la serie. Este hecho junto con la complicada
estructura de esta subunidad no han permitido una cartografia mas detallada.

Se trata de un potente nivel de 100-150 m de calizas masivas grises con superficies esti-
loliticas paralelas a los planos de estratificacion. En la parte media del tramo aparece
un nivel rico en goniatites centimétricos.

En la presente memoria, el tramo descrito se ha correlacionado con la Fm. de Comte
siguiendo a Mufioz y Sabat (1982).

1.2.5. Carbonifero
Liditas y alternancias de areniscasy lutitas (29)

Por encima de las calizas masivas grises de la formacién de El Comte se localiza un nivel
muy caracteristico de liditas generalmente negras al que siguen lutitas y areniscas gris
marronosas oscuras. Las liditas no representan exactamente la base del Carbonifero.
Asi, cerca de la masia del Joncar, entre las calizas de la formacién de El Comte aflora un
tramo de pelitas de poco mas de 50 cm de potencia. La caliza nodular suprayacente,
con niveles de calcopelitas contiene Siphonodella sulcata y Protognathodus cf. y P.
kuehni de la base del Carbonifero junto a especies de conodontos del Tournaisiense
inferior. Siguen calcopelitas con nédulos carbonaticos que afloran mal con S. obsoleta y
el tramo de liditas. Este Gltimo se subdivide en una parte inferior formada por cherts
de colores mas oscuros con nédulos de fosfato, mientras que la parte superior consiste
en cherts mas morados entre pelitas siliceas.

La edad de este tramo debe ser Tournaisiense e incluso puede llegar al Viseense en la
parte superior.

Las facies del Carbonifero prehercinico tienen en esta Hoja tiene un caracter muy peliti-
co, dominando los tramos de pelitas y pelitas con niveles centimétricos de limos y are-
nas de grano fino con poca continuidad lateral. Las arenas o limos presentan a menudo
bases erosivas, laminaciones convolucionadas y rippies.

Hacia la parte superior se intercalan bancos decrecientes de escala métrica de arena de
grano fino con laminacion horizontal y ripples a techo.

En algunas de las unidades tectonicas representadas en la Hoja ha sido imposible dife-
renciar las distintas formaciones descritas. Asi, en la unidad inferior se han diferenda-
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do dos grandes conjuntos (Mufioz y Sabat, 1982): 1) calizas y lutitas carbonaticas indi-
ferenciadas, representadas con el epigrafe (28) y 2) calizas masivas grises, con el epi-
grafe (27).

Calizas y lutitas carbonaticas indiferenciadas (28)

El contacto inferior de este tramo es siempre tecténico. Esta formado por una alternan-
cia de calizas y calizas lutiticas. En la parte baja predominan las calizas masivas de color
gris. Los fésiles caracteristicos son los crinoconarides (Styliolinas). La potencia del tramo
varia entre 244 y 400 m.

En (Munoz y Sabat, 1982) se correlaciona dicho tramo con las Fms. de Rueda, de Basibé
y de Villec. En la presente memoria se ha alargado dicho tramo hasta llegar a la parte
superior del Devénico.

1.2.6. Estefano-Pérmico (30, 31, 32, 33, 34 y 35)

Al conjunto de sedimentos, mayoritariamente compuestos por capas rojas y materiales
volcanicos, discordantes encima del basamento hercinico fueron considerados Permo-
Tridsicos, aunque en realidad abarcaban desde el Carbonifero superior (Estefaniense)
hasta el Garumniense (Cretacico mas superior). Gisbert (1980) realizé un estudio deta-
lado de los materiales del Estefano-Pérmico, que sintetizamos a continuacidn.

La variabilidad de los materiales de edad Estefano-Pérmico es grande, debido a que
afloran en diferentes unidades estructurales. A grandes rasgos, las unidades mas meri-
dionales que son las mas aloctonas estan constituidas por sedimentos rojos (red beds)
con intercalaciones volcanicas (afloramientos de Castellar de N'Hug-Montgrony en la
Hoja de la Pobia de Lillet). Las unidades mas autdctonas tienen materiales volcanicos en
su mayor parte (Campelles y Bruguera).

Gisbert (1980) diferencia 4 unidades en la serie estefano-pérmica detritica del Pirineo
oriental: Unidad Gris, Unidad de Transito (30), Unidad Roja Inferior (32) y Unidad Roja
Superior (34). La Unidad Gris esta constituida por materiales detriticos y capas de car-
bén como en la cuenca de Castellar de N'Hug-Camprodén (Gisbert et al. 1983). La
Unidad de Transito esta representada por un maximo de 700 m (E de Ogassa-Hoja de la
Pobla de Lillet) de sedimentos detriticos con intercalaciones volcanicas. La base de
la unidad esta siempre constituida por brechas. En la zona de Ogassa encima de las bre-
chas afloran capas de carbon y de hulla (explotaciones de Ogassa). La potencia maxima
en esta Hoja es de 100 m.

La Unidad Roja Inferior es similar a la anterior. Gisbert et ai (1983) sttuan el hmite
entre ambas unidades en un vel gula de tobas con biotitas. En la parte baja de la uni-
dad existe otro nivel guia formado por ignimbritas rioliticas de unos 35 m de potencia,
presente en todo el Pirineo oriental. La potencia total de la serie es de 300 m en
Castellar de N'Hug. Por encima del tramo detritico-volcanico aflora una serie lutitica de
400 m de potencia de color rojo.
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El limite inferior de la Unidad Roja Superior es una discordancia, por encima de la cual
afloran conglomerados, areniscas y lutitas rojas. No existen niveles volcanicos y los con-
glomerados son monogénicos con cantos de calizas. En la zona de Castellar de N'Hug
solo afloran unos pocos metros de conglomerados y areniscas.

En las unidades estructurales mas autédctonas, el Estefano-Pérmico se ha diferenciado
en tres tramos (Gisbert et al. 1984). El tramo inferior esta constituido por andesitas
basélticas espilitizadas de color verde oscuro (sélo presente en Neva y Campelles). El
tramo intermedio es de composicién riodacitica (31), constituido por pasadas ignimbri-
ticas con intercalaciones piroclasticas con abundancia de fragmentos liticos. El tramo
superior esta formado por un paguete de ignimbritas (33) encima de un nivel de bre-
chas piroclasticas, con alto contenido de fragmentos de pumita, que pueden presentar
un bandeado milimeétrico visible en el afloramiento de Campelles.

Gisbert et al. (1983) correlacionan las ignimbritas rioliticas de la Unidad Roja Inferior
con las ignimbritas del tramo superior de Campeilles y Bruguera. Gisbert et al. (1984)
correlacionan los tramos inferior e intermedio de las unidades mas autoctonas con la
Unidad de Transito de las mas aloctonas.

1.3. CRETACICO SUPERIOR (MAASTRICHTIENSE)-PALEOCENO
1.3.1. Garumniense (36 y 37)

El Garumniense (Vidal, 1871) esta constituido en el Pirineo oriental por un conjunto de
materiales con caracteristicas continentales que abarcan la parte mas alta del Cretacico
superior y el Paleoceno siendo dificil su dataciéon exacta, en el ambito de la Hoja, al
carecer de fauna. La asignacién de estos materiales a la formaciéon Tremp proviene del
Pirineo central (Mey et al., 1968) en donde estan limitados por el Cretacico superior en
la base y por el llerdiense marino al techo. En el Pirineo oriental, el Garumniense se dis-
pone discordante sobre materiales progresivamente mas antiguos en direccion E. Asi de
W a E se sita sobre una reducida serie del Cretacico (Hoja de la Pobla de Lillet), sobre
materiales continentales de edad Estefano-Pérmico (Hoja de Ripoll} y sobre el zocalo
paleozoico al este de la transversal del pueblo de Rocabruna (Hoja de Ripoll). La distin-
cion y separaciéon de los materiales del Estefano-Pérmico y del Garumniense en el
Pirineo oriental ha sido establecida por Gisbert (1980). Anteriormente se agrupaba el
Estefano-Pérmico y los conglomerados de la parte inferior del Garumniense dentro de
un unico conjunto datado como Permo-Triasico. Solo las areniscas y pelitas de la parte
superior del Garumniense eran consideradas como tal (Ashauer, 1943; Estévez, 1973).

El Garumniense de la Hoja tiene entre 75 m y 400 m de potencia. En general, se obser-
va un aumento de la potencia del Garumniense hacia el N (restitucion de las laminas
cabalgantes) tal como se observa regionaimente (Vergés y Martinez, 1988; Hoja de la
Pobla de Lillet, Vergés et al., 1993).

En la parte norte de ia Hoja, Mufioz {1985) distinguié tres unidades dentro del
Garumniense, de las cuales se han representado solo dos en la Hoja, agrupadas en uni-
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dad inferior, numerada con el epigrafe (36) y unidades intermedia y superior, numera-
das con el epigrafe (37). La unidad inferior (36) esta formada por una alternancia de
conglomerados, areniscas y lutitas de color rojo o rosado, formando en conjunto una
megasecuencia granodecreciente. Los conglomerados y areniscas estan constituidos casi
exclusivamente por cuarzo de color blanco, que los diferencia rapidamente de los con-
glomerados del Estéfano-Pérmico. Dispersos en la parte alta de la unidad se encuentran
nédulos carbonaticos.

La unidad intermedia (agrupada en el epigrafe 37) esta constituida por una alternancia
de niveles métricos de calizas, calizas lutiticas y lutitas. Las calizas son de color gris claro
o blanquecino en superficie y gris oscuro en fractura fresca. Las calizas lutiticas tienen
colores rosados y presentan gran cantidad de Microcodium. Las lutitas son de color rojo
y presentan nédulos carbonaticos y paleosuelos en la parte alta. La unidad superior
(agrupada en el epigrafe 37) consta de una potente barra de calizas masivas con una
potencia que varia de 10 m a 100 m, en el sector occidental, y de diversas barras de cali-
zas en el sector oriental. En este sector, el transito entre las dos unidades carbonéticas
€es progresivo.

A continuacién se describira una columna del Garumniense realizada en el sector orien-
tal de la Hoja, localizada en la urbanizacién de Fontrubi en Camprodon. Esta serie se ha
separado en 4 unidades principales que de |la base al techo son: a) unidad detritica infe-
rior (UDI), discordante sobre los materiales del z6calo esta constituida por areniscas
cuarciticas con restos carbonosos y calizas finas con un espesor de 25 m, conglomerados
cuarciticos, areniscas y lutitas de tonos rojizos con un espesor de 50 m; b) unidad calca-
rea inferior (UCI) formada por calizas finas masivas de aspecto noduloso y color gris
rosado con caracteristicas lacustres alternando con arcillas rojas y niveles de carbonatos
nodulosos. Algunos niveles calizos son mas detriticos y contienen oncolitos e intraclas-
tos. La potencia de la unidad es de 200 m; ¢) unidad detritica superior (UDS), formada
por un conjunto de barras de areniscas ricas en cuarzo y limos de tonos gris ocre con un
espesor de 40 m; y d) unidad calcarea superior (UCS) formada por calizas finas gris azu-
ladas, bien estratificadas, en bancos decimétricos a métricos, alternando con niveles de
arcillas rojo palido, con un espesor total de 70 m. Al techo de esta unidad, se encuen-
tran las margas amarillentas con miliélidos de la Fm. de Sagnari con edad llerdiense.

Estas unidades diferenciadas presentan una gran continuidad cartografica en el Pirineo
oriental. La parte inferior de la unidad (UDI) se ha correlacionado con los lignitos de
Figols y su parte superior con la arenisca de reptiles (Feist y Colombo, 1983). La UCI
corresponde a las calizas de Vallcebre (Vidal, 1871), y la UDS es equivalente de las «cou-
ches a Microcodium» (Ullastre y Masriera, 1983) dentro de la parte superior de la Fm.
de Tremp. La correlacion litoestratigrafica efectuada permite reconocer una zona con
espesores muy reducidos en la Garrotxa (Hojas de Olot y Macanet de Cabrenys). La
potencia aumenta progresivamente hacda el E (Hojas de Figueres y la Jonquera) y hacia
el W (Hojas de Ripoll y la Pobla de Lillet). Los maxtmos espesores se localizan en el
manto del Pedraforca (Hoja de la Pobla de tillet).

Sedimentolégicamente el conjunto corresponde a ambientes de tipo continental con
sistemas de abanico aluvial y fluvial alternados con ambientes palustres y lacustres. La
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dataciéon de estas unidades es problematica por la escasez de restos fosiles no existien-
do aun una cronoestratigrafia regional de estas unidades. La correlacion con los perfi-
les de Figols-Vallcebre datada por Feist y Colombo (1983) asi como con otras dataciones
realizadas por Masriera y Ullastre (1983) y Vidal (1873) nos permiten atribuir a la UDI al
Maastritchiense por sus restos de reptiles y su flora de caréfitas, la unidad calcarea de
Vallcebre al Dano-Montiense por la similitud de sus floras de caréfitas con las de la cali-
za de Vitrolles del SE de Francia y las unidades detriticas como Thanetiense por la pre-
sencia de Physa y Vidaliella gerundensis.

Segun esta correlacion el limite Cretacico-Terciario se situa en la base de la unidad car-
bonatada o caliza de Vallcebre. La situacion de este limite viene apoyada por la exis-
tencia de una discordancia (solapamiento expansivo) de estas calizas sobre los términos
infrayacentes, detectada en diversos puntos del Pirineo oriental (Rey y Souquet 1974,
Masriera y Ullastre 1983 y Pujadas 1990).

1.4. EOCENO

Los datos cronoestratigraficos de esta zona, que corresponden a los sedimentos mari-
nos paledgenos, se basan fundamentalmente en el estudio bioestratigrafico a partir de
macroforaminiferos, especialmente de los grupos de los alveolinidos (Alveolina) y de
los nummulitidos (Nummulites, Operculina, Assilina) -Samsé (1989); Tosquella (1989)-.
La utilizacién bioestratigrafica de los macroforaminiferos recibe un importante impulso
especialmente a partir de los trabajos de Hottinger (1960) y Drobne (1977) en el campo
de los alveolinidos que terminan confeccionando una biozonacién muy completa del
Pale6bgeno de la cuenca mediterranea. Respecto a los nummulitidos hay que destacar
los trabajos de Schaub (1981), correspondientes a Nummulites y Assilina, Hottinger
(1977), respecto a los foraminiferos operculiniformes y especialmente el trabajo de sin-
tesis hecho por Schaub (1981) sobre los Nummulites y Assilina de la Tethys paledgena.
Es a partir de estos trabajos, que quedan establecidas unas biozonaciones validas para
estos grupos de macroforaminiferos, y que se intenta hacer correlaciones entre ellos
con otros grupos, como los foraminiferos plancténicos, nanoplancton calizo, dinoflage-
lados etc. (Schaub 1973, Kapellos & Schaub 1975, Drobne 1977, y Schaub 1981)

Formacion del Cadi (38)

Las calizas con alveolinas aflorantes en el ambito pirenaico fueron denominadas con el
nombre de «Calizas con Alveolinas» por Llopis (1942). Con posterioridad, Mey et al.
(1968) las definieron como Fm. Calizas del Cadi, formacion equivalente a la de Ager,
definida en el Pirineo central por Luterbacher, 1969). En el Pirineo oriental, Palli (1972)
utilizé en su tesis la Fm. de Orpi, definida por Ferrer (1967) en el margen meridional de
la cuenca del Ebro. Estévez (1973) incluyd a las calizas con alveolinas dentro de la Fm.
de Sagnari.

En esta memoria, la Fm. del Cadi estd formada por un conjunto de materiales calizos
iimitados en la base por ios materiales rojos del Garumniense y al techo paor la primera
intercalacion detritica atribuida a la parte basal de la Fm. de Corones.

20



Las calizas de la Fm. del Cadi sélo aparecen representadas en la parte oriental de la
Hoja, involucradas en la estructura del Montmajor (ver capitulo de tecténica). En gene-
ral, las calizas de |la Fm. del Cadi forman parte de estructuras complejas caracterizadas
por repeticiones tecténicas de la serie estratigrafica. Debido a esta estructuracion es
dificil calcular la potencia de esta formacion. En la zona de la Garrotxa (Hoja de Olot),
se ha podido calcular un espesor de 180 m en la zona de Sant Aniol, y 325 m en el Pic
de Mussols (Estévez, 1973). En la zona del Montmajor, la potencia estratigrafica de las
calizas no debe superar los 150 m aunque debido a las repeticiones es superior a los
500 m.

A continuacién describiremos la columna estratigrafica de Qix-Sant Joan de les Fonts,
localizada en la parte occidental de la Hoja de Olot (Martinez et al., 1993) debido a la
dificultad existente para realizar una serie en el Montmajor. La serie resefiada esta
separada en 4 tramos principales y se incluye la dataciéon de cada tramo: a) tramo infe-
rior carbonatado masivo, que localmente puede desarrollar facies arrecifales o pararre-
cifales con corales solitarios y coloniales (entre ellos los «poritidos»), algas rodoficeas,
alveolinas y niveles ooliticos. En este tramo encontramos Alveolina cucumiformis y A.
ellipsoidalis, caracteristicas del llerdiense inferior; b) tramo intermedio constituido fun-
damentalmente por calizas margosas y limos carbonatados, con abundantes macrofora-
miniferos de tipo hialino, especialmente nummulites (N. praecursor y N. atacicus) y assi-
linas, que caracterizan el llerdiense medio; ¢) tramo superior de calizas masivas con
alveolinas, orbitolites y miliélidos muy abundantes, con texturas wackestone y grainsto-
ne. Este tramo presenta abundante estratificacion cruzada y planar a pequeina, media-
na y gran escala, en la que queda involucrada la fauna fésil citada. La presencia de
Alveolina corbarica indica la parte alta del llerdiense medio; y d) finalmente pueden
encontrarse una o dos barras de calizas, separadas por niveles margosos, con alveolinas
entre las que se ha identificado A. trempina y A. oblonga, caracteristicas del llerdiense
superior y Cuisiense basal, respectivamente.

En el mapa y en los cortes geoldgicos se aprecia la distribucion areal de las calizas de la
Fm. del Cadiy las relaciones entre estas y las otras formaciones con edad equivalente.
Asi de S a N se pasa gradualmente desde calizas poco potentes de la Fm. del Cadi a
potentes series margosas de la Fm. de Sagnari (12). El paso entre ambos materiales se
efectta a través de un conjunto de margas, margo-calizas y calizas que se ha denomi-
nado facies de transicion (10y 11).

Facies de transicion (39 y 40)

Los niveles de margas, margo-calizas y calizas situados entre las calizas de la Fm. del
Cadi (38) y las margas de la Fm. de Sagnari (41) son denominados como facies de transi-
cion en la presente Hoja, y numerados con los epigrafes (39) y (40). Estos niveles ocu-

pan una posicion intermedia entre las calizas situadas on posiciones mernidionales y 1as
margas situadas en posiciones septentrionales. El paso entre las diferentes litologias se
efectia mediante indentaciones visibles en la cartografia. En las culminaciones antifor-
males (Montmajor en la Hoja) es donde mejor se observa la distribucién de estas facies

de transicién. La restitucion de estas culminaciones antiformales sugieren la existencia
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de fallas normales, con hundimiento del bloque N, durante la sedimentacion. La forma-
cion de las fallas condiciond la sedimentacion formando zonas de plataforma (38) en el
bloque meridional levantado y zonas margosas de plataforma externa en el bloque
hundido (41). En el paso entre ambas zonas se depositaron una serie de niveles margo-
calizos y calizos.

En la cartografia se han separado las intercalaciones de margas (39) de las intercalacio-
nes de margocalizas y calizas detriticas, ambas formando niveles de 20 a 50 m de
potencia (40) y con abundancia de nummulites y alveolinas. En el bloque hundido de
las fallas afloran localmente brechas de margocalizas, como se observa en el flanco
norte del apilamiento antiformal de Can Coll (Hoja de Olot, Martinez et al., 1993).

La potencia de la unidad de las facies de transicion es dificil de evaluar, aunque debido
a su localizacidon durante la sedimentacion, estard comprendida entre la potencia las
calizas de la Fm. del Cadi y las margas de la Fm. de Sagnari.

Formacién de Sagnari (41 y 42)

El nivel margoso situado en la base del paquete marino eoceno del Pirineo oriental fue
denominado «Margas esquistosadas de Sagnari» por Solé Sabaris (1958) debido al fuer-
te clivaje que presentan en general. Posteriormente Gich (1969) les asigné la denomi-
nacion de Mb. de Sagnari. Este fue elevado al rango de formacion por Estévez (1970),
aunque fue Palli (1972) quien las definié de manera formal.

La formacién de Sagnari estd formada mayoritariamente por una potente sucesion de
margas azules, que en la presente memoria han sido sefialadas con el epigrafe (41).
Estas margas pasan gradualmente a ser mas detriticas con intercalaciones de calizas,
calizas margosas y calizas arenosas en la parte superior de la serie. En la parte media de
la serie aflora un nivel métrico de calizas con milidlidos y nummulites, pequeios y de
color oscuro, que muestra una gran continuidad cartografica por lo que ha servido
como un nivel guia, marcado con el epigrafe (42).

La columna estratigrafica realizada al S del pueblo de Ogassa muestra 3 tramos bien
diferenciados: a) el tramo inferior esta caracterizado por una alternancia de margas y
limos grises, con fauna dispersa de operculinas, equinodermos y algunos nummulites y
assilinas; b) el tramo medio esta caracterizado por la acumulacion de macroforaminife-
ros y nédulos de silex. Dentro del tramo destacan un primer nivel con abundantes oper-
culinas y assilinas, un nivel intermedio, packstone-grainstone de nummulites y assilinas,
denominado nivel de Mataplana, sefialado con el epigrafe (42), y un nivel con gran
abundancia de nédulos de silex; y ¢) el tramo superior caracterizado por margas y limos
pobres en contenido faunistico.

Hacia el S, las margas de la Fm. de Sagnari pasan a las calizas de la Fm. del Cadi. La
potencia total del conjunto varia entre 800 my 1000 m.

La edad de la Formacién de Sagnari viene determinada por el hallazgo de Operculina
ornata y Operculina aff. canalifera en la parte inferior de la serie, que le atribuye una
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edad llerdiense inferior. Los niveles de calizas de la parte media de |a serie contienen
Assilina pustulosa y Nummulites globulus con una edad llerdiense medio.

Formacion de Corones (43, 44 y 45)

El conjunto de materiales, situados encima de las margas de la Fm. de Sagnari, que
afloran en la Serra de Corones, al N del pueblo de Campdevanoi (Hoja de Ripoll) fue
denominado como «Calizas de Corones» por Solé Sabaris (1958). Gich (1969) definio el
Miembro de Corones perteneciente a la Fm. del Freser y posteriormente lo redefinié en
la misma Serra de Corones que queddé establecida como localidad tipo. Estévez (1973)
lo elevé al rango de formacion e incluyé en ella al tramo superior de margas detriticas
perteneciente a la parte superior de la Fm. de Sagnari. Rosell et al. (1973) definieron la
Formacién de Corones, como calizas grises con nédulos de silex con una intercalacion
detritico roja. Solé Sugrafies (1970} y Solé Sugrafies y Mascarefias (1970) englobaron
estos materiales dentro de la Fm. de Ager.

Describiremos a continuacion las caracteristicas mas importantes de la formacion.
Regionalmente esta formacién se compone de tres tramos bien diferenciados
(Giménez, 1989): a) tramo inferior (43) fundamentalmente detritico, caracterizado por
areniscas, limos y margas, entre los que esporadicamente se encuentran niveles carbo-
natados de acumulacién de miliélidos. Las areniscas tienen colores grises y presentan
estratificacion cruzada y ripples de corriente que indican una direccion de transporte
hacia el S. En algunas zonas se han encontrado alveolinas caracteristicas del Cuisiense
inferior (A. oblonga, A. fornasinii y A. schwageri); b) tramo rojo intermedio (43) cuya
base esta caracterizada por la presencia de una barra carbonatada con miliélidos, ostra-
codos y pequefos bivalvos con el epigrafe (44). Encima de esta barra se observa una
alternancia de areniscas, limos y arcillas rojas y algunos niveles carbonatados grises, que
localmente contienen miliélidos; y ¢} tramo carbonatado superior (45), formado por
alternancias de barras carbonatadas y margas grises. La unidad plegada de calizas esta
formada principalmente por la alternancia de facies laminadas de ostracodos y facies
no laminadas de moluscos, organizadas en capas delgadas de 10 cm de potencia. Las
facies laminadas de ostracodos contienen abundantes nédulos de silice y abundancia
de materia organica. Las caracteristicas del nivel facilitan la formacién de pliegues con-
céntricos de escala decimétrico-métrico durante el plegamiento general de la region
(Giménez y Vergés, 1991; ver capitulo de tectdnica). La potencia oscila entre los 150 y
200 m. En numerosos afloramientos se observan indicios de hidrocarburos migrados,
localizados en las fracturas, especialmente en las canteras de Sant Pau de Seguries y las
de la carretera de Ripoll a Ogassa.

Formacién de Armancies (46 y 47)

El conjunto de margas situadas por encima de ta formacion de Corones fue definido
por primera vez como «Margas azuladas de Sant Marti d’Armancies» por Solé Sabaris
(1958). Kromm (1968) utiliz6 el término «Margas de Campdevanoli». Gich (1969) definio
al conjunto de margas como Miembro de Armancies mientras que Solé Sugrafes
(1970), y Solé Sugraries y Mascarefias 1970 utilizaron {a denominacion de Fm. de
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Margas de Baga. Estévez (1970) elevé el rango a Formacion de Armancies aunque fue
Palli (1972) quien le dio un caracter mas formal.

El paso entre las formaciones de Corones y de Armancies es gradual en toda la zona de
la Hoja. El limite superior de la formacion es también gradual aunque, en la parte cen-
tral y occidental de la Hoja corresponde a un cabalgamiento de poca importancia.

La formacién de Armancies esta constituida por 4 grandes niveles bien diferenciados en
el campo: nivel inferior margo-calizo, nivel margo-calizo con slumps, nivel de margas
con megabrechas y nivel superior de margas.

La unidad inferior margo-caliza estd compuesta por margo-calizas, limos y niveles cali-
zos con numerosos fragmentos de bivalvos y gasterépodos. Las capas son decimétricas
con contactos planos, y la potencia de este tramo es de 40 m. Representa el paso gra-
dual entre las Fms. de Corones y de Armancies. El color oscuro de las margas es debido
a la gran presencia de hidrocarburos.

Por encima de este nivel se sitia un nivel margo-calizo con capas decimétricas y juntas
onduladas que presentan gran cantidad de slumps y algun olistolito. Algunas de las
capas presentan laminacién algal y contienen ostracodos. Los slumps presentan una
direccion de los ejes E-W e indican una paleopendiente dirigida hacia el S. La potencia
total de estos dos primeros niveles siempre es superior a los 180 m.

El nivel de margas con megabrechas intercaladas es facil de reconocer en el campo
debido a los resaltes morfoloégicos que forman las megabrechas. La potencia del nivel
es variable, llegando a los 370 m en la columna de Gombreny (Hoja de la Pobla de
Lillet; Vergés et al., 1993). En el Gombreny llegan a superponerse hasta 6 niveles de
megabrechas con espesores decamétricos y una longitud maxima de 14 km (ver mapas).
El nivel més potente tiene 56 m repartidos en diferentes tramos, estudiados por
Santamaria (1983): 1) 3 m de cantos (5 cm) englobados en una matriz con trozos de
ostreas y alveolinas, 2) 23 m de blogues con un tamafo maximo de 20 m, 3) 28 m de
cantos blandos y bloques de alternancias de margas y margas calizas, 4) 70 cm de calca-
renita con base erosiva y granoclasificada, y 5) 80 cm de margas azules en continuidad
con el nivel anterior. La fauna encontrada en el interior de los bloques corresponde a
assilinas, nummulites, equinidos, ostreas, corales y lamelibranquios.

La unidad superior de margas tiene una potencia superior a los 200 m y esta formada
por una alternancia de margas y calizas en capas decimétricas. Las margas y margo cali-
zas presentan esquistosidad en algunos puntos. Intercalados en la serie se presentan
niveles calizos mas importantes que suministran fauna (Gich, 1969). Hacia la parte supe-
rior de este nivel, empiezan a aparecer algunas capas centimétricas de areniscas finas
siliciclasticas con caracteristicas turbiditicas que marcan el techo de la formacion.

La fauna de macroforaminiferos hallada en las megacapas carbonatadas del flanco N
del sinclinal de Ripoll, indica una edad comprendida entre el Cuisiense medio y un
Luteciense basal. La fauna encontrada en los niveles de margas y limos carbonatados
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con estratificacion nodular que se encuentran por encima de las megacapas indican
una edad Luteciense inferior (Nummulites cf. campesinus, N. cf. verneuili, N. aff. gallen-
sis y N. aff. obesus).

Formaciones de Campdevanol y de Vallfogona (48 y 49)

Estas dos formaciones estan constituidas por una potente sucesion de margas, areniscas,
conglomerados y yesos, aflorante en ambos flancos del sinclinal de Ripoll. Los materiales
equivalentes de ambos flancos del sinclinal de Ripoll presentan diferencias notables. En
esta Hoja se ha optado por describir separadamente los materiales de ambos flancos
aunque la representacion cartogréfica sea uUnica, con el epigrafe (48), debido a las difi-
cultades surgidas al intentar separar esta unidad en dos. S6lo han sido diferenciados los
niveles de yesos (49) que presentan una cierta potencia y continuidad lateral.

Por tanto, en este apartado se describen las margas, areniscas y conglomerados de ia
Fm. de Campdevanol, que afloran en el flanco norte del sinclinal, las alternancias de
margas, areniscas, conglomerados y yesos de la Fm. de Vallfogona, que afloran en el
flanco S del sinclinal, los yesos de Beuda y finalmente el potente paquete de evapori-
tas, la mayor parte no afiorante y situado en el autoctono (cuenca de antepais).

Flanco N del sinclinal de Ripoll

En el flanco N del sinclinal aflora una serie alternante de margas y areniscas con carac-
teristicas turbiditicas que fueron llamadas durante muchos afios por el término flysch
(Ashauer, 1943; Fontboté et al., 1957; Solé Sabaris, 1958 y Kromm, 1966). Gich (1969)
definio las Margas de Campdevanol, mientras que Estévez (1970) las nombré como
Tramo inferior de la Fm. de Valifogona. Palli (1972), elevé las Margas de Campdevanol
al rango de Formacién de Campedvanol. Busquets (1981) utilizé el nombre de Fm. de
Vallfogona y Costa (1989) utilizo el Complejo Turbiditico de Ripoll, desde el punto de
vista de los sistemas deposicionales.

El limite inferior de esta unidad, en continuidad con la Fm. de Armancies, estd situado
en el primer nivel siliciclastico de la serie. Al techo de la unidad se situa el nivel superior
de yesos que se ha denominado como yesos de Beuda con el epigrafe (49), comentado
mas adelante. La serie esta formada por una alternancia de margas y areniscas en capas
centimétricas y decimétricas con abundantes estructuras tipicas de los sedimentos turbi-
diticos. También aparecen intercalados en la serie pequefios niveles conglomeraticos.
La composicion de los conglomerados y areniscas es paleozoica y contienen abundantes
granos de cuarzo.

El caracter turbiditico de la serie fue estudiado por Rosell y Gich (1971); Palli (1972);
Santisteban (1977) y recientemente por Costa (1989). Este autor establece la existencia
de 3 sistemas turbiditicos A, B y C conectados a los correspondientes sistemas de plata-
forma que forman el Compiejo Turbiditico de Ripoll.

La potencia de la Fm. de Campdevanol en el flanco N del sinclinal de Ripoll que aflora
en la presente Hoja es de unos 600 m. Hacia el E desaparece bajo la discordancia basal
de la formacién de Coubet volviendo a aflorar nuevamente en la Hoja de Olot.
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La existencia de Nummulites aff. boussaci, Assilina spira abrardiy Operculina praespira
praespira en la parte superior de la serie aflorante en las cercanias del pueblo de
Guardiola de Berga (Hoja de La Pobla de Lillet, Vergés et al., 1993), indica una edad
Luteciense inferior.

Flanco $ del sinclinal de Ripoll

En el flanco S del sinclinal y en el llano de Besalu aflora una alternancia de margas, are-
niscas finas y yesos. Estos materiales fueron llamados «Margas yesiferas de Vallfogona»
(Solé Sabaris, 1958). Gich (1969) definié el Miembro de Vallfogona mientras que
Estévez (1970) reuni6 el Mb. de Campdevanol y el Mb. de Vallfogona, ambos segun
Gich (1969) en la Formacion de Vallfogona y mas concretamente en el Tramo inferior
de la Fm. de Vallfogona.

El limite inferior de la unidad no se conoce puesto que este queda cortado por el cabal-
gamiento de Vallfogona. El limite superior, al igual que en el flanco N del sindinal de
Ripoll, esta representado por el nivel mas alto de yesos dentro de la formacion al que
se le denomina como Yesos de Beuda (49). Esta serie consiste en una alternancia de
niveles centimétricos a decimétricos de margas y areniscas finas con paquetes centimé-
tricos a métricos de yesos discontinuos. Entre la serie mencionada aparecen niveles de
areniscas y conglomerados, algunos de ellos canalizados, que muestran caracteristicas
turbiditicas claras.

Yesos de Beuda (49)

A los yesos que aparecen en la parte superior de la serie turbiditica del flanco norte se
les ha llamado Yesos de Beuda. La primera definicion de esta unidad fue la de Solé
Sabaris (1958) que la denominé «Yesos de Vallfogona» y la de Clavell et al {1970) con
«Niveles yesiferos de Vallfogona». Palli {(1972) definié a los niveles de yesos intercalados
como Mb. de_Beuda y Busquets (1981) los denominé «Yesos de Campdevanol».

En esta memoria se utiliza el término Yesos de Beuda para definir al nivel superior de
yesos que aflora en ambos flancos del sinclinal de Ripoll y en su continuacién oriental
en el llano de Besall. En la cartografia se les ha designado con el epigrafe (49), igual
que los niveles de yesos intercalados dentro de la Fm. de Vallfogona. Este nivel aflora
de manera discontinua a lo largo de todo el sinclinal y llega a tener una potencia cerca-
na al centenar de metros en algunos puntos.

Los yesos de Beuda (49) que afloran en el manto del Cadi constituyen un nivel continuo
de sulfato calcico de hasta 80 m de potencia (en superficie son yesos secundarios y
anhidrita). En la columna detallada levantada en la cantera situada al sur del pueblo de
Beuda (Fig.2 ) , se observan las principales facies de esta unidad (Orti et al., 1988). De
muro a techo se puede diferenciar: a) facies bandeadas y laminadas (mm/em) con inter-
calaciones de lutitas, b) facies nodulares, y ¢) facies pseudomorfica de antiguos cristales
de yeso centimétricos (actualmente yeso alabastrino secundario). Esta sucesion vertical
se interpreta como una secuencia de somerizacion (Orti et al., 1988; Orti y Rosell, 1990).
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Fig. 2 - Columna estratigrafica de los yesos de Beuda en las canteras del pueblo del mismo
nombre segun Orti et al. (1988).

Las publiéaciones recientes tanto desde el punto de vista de secuencias deposicionales
(Puigdefabregas et al., 1986) como desde el punto de vista estructural (Martinez et al.
1989; Vergés et al. 1991a) utilizan la denominacién Beuda para definir al conjunto de
materiales evaporiticos (margas y areniscas finas con intercalaciones de yesos y sales)
con una edad Luteciense. Clavell (1991), describe 122 m de yesos masivos en el techo y
mas de 1000 m de alternancias de margas, yesos y sales en la parte inferior de la serie
(Manto del Serrat; ver capitulo de tectdnica). La serie autdctona de la Cuenca del Ebro
estaria formada por un nivel yesos masivos de 700 m de potencia.

Correlacion

La correlacion de los materiales aflorantes en ambos flancos del sinclinal de Ripol! es
dificil con los datos disponibles actualmente. Si bien, los yesos de Beuda constituyen un
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buen nivel guia acotando la parte superior de las formaciones, en la parte inferior de
estos existe la posibilidad de una asincronia. Debido a la migracién continua de los
depocentros, los materiales del flanco N podrian ser anteriores, en parte, a los del flan-
co S (ver capitulo de secuencias deposicionales). Las condiciones de salinidad de |la parte
inferior de la unidad descrita, en la transversal de Vilada (Hoja de la Pobla de Lillet;
Vergés et al., 1993), son diferentes en ambos flancos del sinclinal, lo cual no comporta
ninguna indicacion de la sincronia o no de la sedimentaciéon en ambos flancos (Van
Eeckhout, 1990).

Fm. de Banyoles (50)

Los primeros autores que citaron las margas de Banyoles fueron Almela y Rios (1943)
que las definieron como «Margas de Banyoles», que fueron elevadas al rango de for-
macién por Rios y Masachs (1953) y posteriormente por Gich et al., (1967). En Clavell et
al,, (1970) las margas de Banycies fueron datadas como Luteciense inferior y medio y su
situacién quedé claramente establecida por debajo de las calizas de Tavertet (Gich,
1969). En Clavell et al., (1970) queda muy clara la relacién entre las margas de Banyoles
y las margas de Malla, superiores a las calizas de Tavertet. En el manto del Cadi los pri-
meros autores en separar dichas margas en una unidad que flamaron «Blue shales» fue-
ron Puigdefabregas & Soler (informe interno, 1980).

Las margas de la Fm. de Banyoles solo afloran en el flanco S del sinclinal de Ripoll. El
paso a la Fm. de Coubet es transicional como se ocbserva muy bien en las cercanias del
pueblo de Vallfogona. En el flanco N del sinclinal, estas margas no estan representa-
das. Alli el contacto inferior de la Fm. de Coubet es discordante (ver Fm. de Coubet).
Por esta razén se ha pintado un contacto discordante en la parte inferior de las mar-
gas de la Fm. de Banyoles en el flanco S, aunque este contacto tiene caracter de para-
conformidad.

Los mejores afloramientos de esta formacién estan representados en la carretera de
Ripall a Olot, cerca del pueblo de Vallfogona. Alli se observa claramente su posicion
entre las margas yesiferas de la Fm. de Vallfogona y la Fm. de Coubet, a la que pasa
lateralmente. La sucesién esta formada por margas y margas calizas con pasadas de
areniscas y conglomerados que se hacen mas frecuentes hacia la parte superior de la
serie. Las areniscas y conglomerados se presentan con una geometria de canal ancho
(10-12 m) y poco profundo (<1 m) con estratificaciéon cruzada y abundantes cantos
blandos. Los cantos son mayoritariamente de rocas paleozoicas. Son comunes las sutu-
ras erosivas a escala métrica que cortan suavemente a las margas inferiores. El relleno
de la sutura se efectia mediante una primera capa decimétrica de areniscas sequida de
margas similares a las infrayacentes. Las marcas de base indican una paleocorriente
variable entre el N-2200E y el N-2600E.

Al W del rio Ter, en el torrente de Vilardell, al N de la ctra. de Ripoll a les Lloses -serie
de Vilardell {Busquets, 1981)-, la Fm. de Banyoles esta formada por una sucesién estrato
y granocreciente de 450 m de potencia constituida por lutitas carbonatadas en la parte
inferior de la serie con aigunos niveles slumpizados. Intercalados en la serie aparecen
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peqguefios canales de areniscas y microconglomerados (en menor cantidad que en el
pueblo de Vallfogona). En la parte superior de la serie aumentan los niveles de arenis-
cas que pasan gradualmente a la Fm. de Coubet. Las paleocorrientes observadas tienen
una direccion N-210°E (Busquets, 1981).

Formaciones de Coubet-Bracons (51)

El nombre Coubet proviene de los informes inéditos de las petroleras que utilizaron el
término «Les couches a load cast de Coubet» de Kromm (1967). Definida informalmen-
te como formacién por Puigdefabregas y Soler (1980) en un informe petrolero inédito.
Esta formacion es equivalente a la Fm. de Cal Bernat definida en el flanco sur del sin-
clinal de Ripoll, en las cercanias del manto del Pedraforca por Busquets (1981) y al Mb.
de Barcons definido en el antepais (Gich, 1969). Este ultimo término fue corregido con
posterioridad, debido a un error toponimico, por el de Mb. de Bracons (Riba et al.,
1983).

Consiste en una alternancia de margas y areniscas y conglomerados con numerosas
estructuras sedimentarias organizados en secuencias estrato y grano crecientes. En la
zona de Besalt se encuentran niveles calizos con Miliolidos y oolitos al techo de las
secuencias (Santisteban y Taberner, 1979). Al W del rio Ter, la Fm. de Coubet esta for-
mada por una sucesion estrato y granocreciente de margas, areniscas y conglomera-
dos. En la parte superior de la serie, las capas de areniscas son métricas, generalmen-
te de base plana con estratificacion cruzada de bajo angulo. Se encuentran deforma-
das por carga y contienen abundantes marcas de base. Las paleocorrientes varian
entre N-200°E y N-235°E. La potencia total de la formaciéon de Coubet es superior a
los 100 m.

El contacto inferior de la formacion es una discordancia angular bien visible en la parte
oriental del flanco N del sinclinal de Ripoll, donde los materiales de esta formacién se
situan sobre las margas y margocalizas de la Fm. de Armancies, faltando la totalidad de
los sedimentos turbiditicos de la Fm. de Campdevanol. Esta discordancia es mas dificil
de reconocet en el resto del flanco septentrional, debido a las condiciones de aflora-
miento por una parte y a la concordancia entre el contacto y las capas inferiores a este.
Sin embargo, las capas situadas por encima del contacto discordante muestran una
clara relacion angular con este, presumiblemente debido a la suma de la progradacion
de estos depdsitos sobre la superficie de discordancia unido al levantamiento sincrénico
del flanco N del sinclinal, dando angulos muy fuertes como los observados al E de la
villa de Ripoll. En el flanco meridional, la Fm. de Coubet pasa gradualmente a la Fm. de
Banyoles (N del pueblo de Vallfogona). El contacto discordante situado bajo las margas
de la Fm. de Banyoles representa una paraconformidad.

Formacion de Bellmunt (52)

Fue denominado Tramo rojo intermedio por Almela y Rios (1943), equivalente de las
«Couches rouges intermediaires» de Kromm (1966). Fue definida como Fm. de Bellmunt
por Gich (1969).
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Esta formacién engloba una sucesion detritica continental situada encima de los
depositos de la Fm. de Coubet, a la que pasa transicionalmente. Los materiales de la
Fm. de Bellmunt forman el nicleo del sinclinal de Ripoll, en el manto del Cadi, y aflo-
ran en el rio Ter, al S del cabalgamiento de Vallfogona (cuenca de antepais plegada).
La serie que describiremos a continuacion ha sido realizada en la ctra. de Sant Pau de
Seguries a Sant Salvador de Vianya. La base de la serie esta constituida por areniscas
y margas azuladas de la Fm de Coubet, que definen unas secuencias grano y estrato-
crecientes, tipicas de progradacion deltaica. Los primeros materiales atribuidos a la
Fm. de Bellmunt son niveles de arcillas rojas con carofitas y gasterépodos, que repre-
sentan el transito entre ambas formaciones. Por encima de dichas arcillas aparecen
conglomerados, areniscas descoloradas y arcillas, formando una secuencia grano y
estratodecreciente. Los conglomerados estan dispuestos en capas métricas con cantos
de calizas, pizarras y cuarcitas. Las areniscas estan bioturbadas y las pelitas presentan
paleosuelos. El espesor total del tramo inferior es de 750 m y presenta paleocorrien-
tes con una orientaciéon E-W. El tramo superior de la serie esta formada por conglo-
merados desorganizados, ricos en matriz lutitica, con cantos predominantemente
compuestos por pizarras, granitoides y calizas. Aparecen intercalados en la serie nive-
les de areniscas blanquecinas arcosicas bioturbadas y arcillas rojas. Se observan ten-
dencias decamétricas granocrecientes, aunque el conjunto presenta una no muy bien
definida tendencia grano y estratocreciente. El espesor del tramo superior es de 320
m y las paleocorrientes presentan direcciones N-S, ortogonales respecto al tramo
anterior.

El paso de la Fm. de Coubet a la Fm. de Bellmunt es transicional en ambos flancos del
sinclinal de Ripoll, siendo el contacto inferior de la Fm. de Coubet una discordancia
angular, visible principalmente en el sector oriental del flanco N del sinclinal (capitulo
de Fm. de Coubet). Dentro de la Fm. de Bellmunt, aflorante en el sinclinal de Ripoll
existen numerosas discordancias, deducidas por: 1) los cambios, tanto en direccion
como en inclinacion entre los diferentes grupos de capas, y 2) los cambios en composi-
cion litoldgica a ambos lados de la discordancia. Estas discordancias son mas visibles en
el flanco N del sinclinal debido probablemente a su mayor actividad durante la deposi-
cion de los materiales de la Fm. de Bellmunt. Esta mayor actividad puede deducirse
también de la disimetria observada en el sinclinal de Ripoll, donde los términos mas
modernos de la Fm. de Bellmunt ocupan una posicién mas meridional {ver cortes I-I' y
1i-11"). El espesor del tramo inferior descrito disminuye rapidamente hacia el S, pasando
a los depdsitos deltaicos proximales de la Fm. de Coubet y mas distales de la Fm. de
Banyoles.

La distribucion de las facies, los cambios litolégicos de los constituyentes, las discordan-
cias angulares, la distribucion de paleocorrientes sugieren que los depésitos continen-
tales de la Fm. de Bellimunt constituyeron inicialmente un sistema fluvial de direccion E-
W, paralela al eje del surco formado por el desarrollo del sinclinal de Ripoll, mientras
que la unidad superior se formé mediante sistemas aluviales y fluviales proximales con
una direccion N-S, indentandose con el sistema fluvial de direccion E-W. El cambio lito-
16gico de los componentes entre los dos tramos descritos indica también un cambio del
area fuente. _

30

- 0O



La edad asignada a los depositos de la Fm. de Bellmunt es Cuisiense superior-
Bartoniense, aunque se carece de criterios paleontologicos para la datacion de la parte
superior de la serie.

Margas y limos de la unidad de les Lloses (53)

Edad Luteciense medio equivalente a la parte superior de la Fm. de margas de Banyoles
y a la Fm. de Coubet (Serra-Kiel, 1984).

Alternancias de areniscas con Nummulites y margas
de la unidad de les Lloses (54)

Edad Luteciense medio-superior equivalente a la parte alta de la Fm. de Coubet (Serra-
Kiel, 1984).

Areniscas con glauconita de Puigsacalm inferior (55)

El transito Eoceno medio-Eoceno superior esta caracterizado, a escala de la cuenca del
Ebro, por una importante transgresion marina. Paralelamente a la transgresion, se produ-
jo el emplazamiento de unidades estructurales en el dominio pirenaico (Puigdefabregas
et al., 1986), provocando distintas respuestas sedimentarias en la cuenca.

La unidad Puigsacalm inferior constituye la unidad basal del Eoceno superior en esta
Hoja. Representa un cambio importante en las condiciones de sedimentacion respecto
a las unidades infrayacentes y suprayacentes. Estas estan constituidas, en este sector,
por sistemas de abanicos deltaicos de procedencia basicamente septentrional, mientras
que en la unidad Puigsacalm inferior estos aportes son practicamente inexistentes en el
borde N de la cuenca.

Es precisamente este borde septentrional el que aparece representado en la Hoja de
Ripoll. La unidad aflora tan solo en dos pequefias franjas, una al E y otra al W de la sie-
rra de Santa Magdalena.

En sintesis, se trata de una reducida serie areniscosa de orden métrico a decamétrico,
con acumulaciones puntuales de glauconita y bioclastos. Su espesor maximo es de 40
m., reduciéndose y llegando a desaparecer hacia el N. En la Hoja de Manlleu sufre un
espectacular aumento de potenciay un marcado cambio de facies hacia el S.

E! limite inferior estd marcado por el cambio brusco de facies entre los sedimentos
marinos de esta unidad y los sedimentos continentales infrayacentes. Aparece ademas
una discordancia angular que se hace mas patente hacia el N, antes de que la unidad
desaparezca. Ef limite superior esta caracterizado por un nivel de condensacién bien
desarrollado y por un cambio briisen de faciss,

Una serie sintética incluye los siguientes términos: un tramo conglomeratico basal de
potencia decimétrica a métrica, procedente del retrabajamiento de materiales de la
unidad infrayacente, conteniendo restos bioclasticos en la matriz. Sigue un tramo are-
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niscoso, generalmente de arenisca muy fina y espesor métrico o decamétrico, con restos
bioclasticos dispersos y contenido glauconitico abundante especialmente hacia el
techo. Finalmente aparece, de manera transicional, un nivel de aproximadamente 1 m.
de espesor, compuesto por arenisca fina de tonos violaceos intensos debido al cemento
ferruginoso, con abundantes restos bioclasticos y una elevada proporcion de granos de
glauconita. Como modificaciones a esta serie tipo puede aparecer hacia la base alguna
intercalacion de arenisca grosera, y también niveles de condensacién similares al descri-
to en el techo de la serie, intercalados entre las areniscas finas y muy finas intermedias.

Los materiales de esta unidad se depositaron en un ambiente de plataforma siliciclasti-
ca. Su margen mas septentrional, el que aflora en esta Hoja, se vio sometido a un régi-
men de sedimentacion muy restringido o nulo, como atestiguan el escaso espesor de
sedimentos y los numerosos y bien desarrollados niveles de condensacién. Hacia el S, en
la Hoja adyacente de Manlleu, la unidad esta representada por 500 metros de sedimen-
tos en facies de nearshore y off-shore.

Conglomerados, lutitas rojas, areniscas y margas
de Puigsacalm superior (56, 57 y 58)

Esta unidad marca el retorno a unas condiciones de sedimentacion detritica grosera en
el margen N de esta cuenca de antepais, mediante el desarrollo de sistemas deltaicos y
aluviales. Constituye la mayor parte de los materiales del Eoceno superior que afloran
en el sector del antepais representado en esta Hoja.

Puede realizarse un corte completo y con representacién de todas las litologias al N de
la masia de «E! Cortal». También existen buenos cortes en los caminos que siguen los
valles de orientacidn N-S de las sierras de Santa Magdalena y Milany.

Dentro de la unidad se pueden distinguir dos episodios progradacionales deltaicos,
constituidos cada uno de base a techo y de S a N por margas (58), areniscas, congiome-
rados y margas (57) y conglomerados, areniscas y lutitas rojas (56).

La potencia de la unidad es de 320 m, de los cuales 180 m pertenecen al primer episo-
dio progradacional y 140 m al segundo. E! limite inferior esta marcado por un nivel de
condensacién y por el cambio brusco de facies con la unidad Puigsacalm inferior.
Cuando ésta desaparece, la unidad Puigsacalm superior se dispone discordantemente
encima de los materiales rojos de la Fm. Bellmunt {Gich, 1972). El limite superior se
pone de manifiesto por un cambio brusco de facies entre los conglomerados, areniscas
y lutitas rojas (56) de esta unidad y los conglomerados, areniscas y margas (60) de la
unidad Vidra inferior. Hacia el S, las facies continentales del epigrafe (56) pasan transi-
cionalmente a las facies marinas del epigrafe (57), apareciendo un nivel de condensa-
Cién en el techo de la unidad.

Los dos episodios progradacionales estan separados por un nivel de condensacién,
acompafado de un cambio brusco de facies. Este limite no ha podido ser cartografiado
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al no observarse su equivalencia en las facies meridionales de la unidad, representadas
en la Hoja adyacente de Manlleu.

Los materiales del epigrafe (58) corresponden a los dos intervalos margosos con poca
arenisca interestratificada situados a la base de los dos episodios progradacionales. Se
trata de margas en facies prodeltaicas y de off-shore, con niveles turbiditicos centimé-
tricos de areniscas finas y medianas. Pasan transicionalmente a los materiales del epi-
grafe (57), que se componen mayoritariamente de areniscas con margas interestratifi-
cadas, con ordenacién en ciclos estrato y granocrecientes. El espesor de estos ciclos osci-
la entre los 10 m y los 15 m, variando el porcentaje relativo arenisca-pelita en funciéon
de la distalidad del ciclo. En facies de frente deltaico, la arenisca es predominante en el
ciclo, en capas progresivamente mas groseras y potentes, con base erosiva y numerosas
estructuras tipo ripple que indican retrabajamiento por oleaje. Estructuras tipo slump y
pillow son abundantes en el tramo basal.

Algunos de estos ciclos estan cortados a techo por canales areniscoso/bioclasticos y los
interpretamos como barras de desembocadura de canal. Otros, de potencia mas varia-
ble y con fauna abundante tanto en las pelitas como en las areniscas, bioturbacion
importante y estructuras debidas a oleaje, los interpretamos como depésitos de bahia
interdistributaria y litorales, en los que predomina la influencia del oleaje. Hacia e! N,
las facies de frente deltaico pasan a las de llanura deltaica y aluvial (56) de manera
rapida y transicional. Estas estan constituidas por niveles de conglomerados de entre 2
my 10 m de potencia, con base erosiva plana o surcada. En ellos se reconoce estratifica-
cién paralela, cruzada planar y surcada, cantos imbricados y en ocasiones secuencias
granodecrecientes de relleno de canal. Interestratificadas con estos conglomerados
aparecen intercalaciones de entre 3 m y 15 m de areniscas y lutitas rojas bioturbadas,
correspondientes a niveles de desbordamiento.

Se puede considerar a todo el conjunto de sedimentos como constituyente de un siste-
ma de deltas aluviales dominados por fenémenos de crevasse, con un cierto retrabaja-
miento por oleaje. El estudio de las paleocorrientes y de la evolucion lateral de las
facies indica una polaridad esencialmente N-S.

Conglomerados, lutitas rojas, areniscas y margas de Vidra inferior (59, 60}

La unidad Vidra inferior indica la continuidad de las condiciones de sedimentacién
detritica, de procedencia principalmente septentrional, en la cuenca eocena surpirenai-
ca en este sector. Se inicia mediante una importante transgresion marina. Los abanicos
deltaicos de la unidad Vidra inferior son extensivos respecto los abanicos pertenecien-
tes a la infrayacente unidad Pugsacalm superior, alcanzando posiciones mas meridiona-
les en su progradacion, tal como se observa en fa Hoja de Manltew Son los sedimentos
mas modernos que se reconocen en la Hoja de Ripoll. Su edad es Bartoniense.

Los afloramientos se sitian en los puntos mas elevados de las sierras meridionales
(Santa Magdalena y Milany). La maxima potencia aflorante es de 275 m.
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Esta unidad esta integrada en las hojas adyacentes de Manlleu y Berga por dos episo-
dios progradacionales, que aqui no han podido ser diferenciados. El medio sedimenta-
rio es muy similar al descrito para la unidad infrayacente, por lo que se omitira una des-
cripcion detallada de litologia y de facies.

El epigrafe (59) corresponde a los conglomerados, areniscas y lutitas rojas que repre-
sentan las partes mas proximales de estos abanicos deltaicos. El epigrafe (60) corres-
ponde a los conglomerados, areniscas y margas en facies de frente deltaico.

El contacto inferior, que en la Hoja de Manlleu corresponde a los niveles de condensa-
cién que aparecen a la base de la Fm. Margas de Vidra (Gich 1972) y que se superponen
a las areniscas finas de la unidad Puigsacalm superior, viene aqui representado por una
intercalacién marina de materiales de frente deltaico que se superpone a una serie roja
de llanura deltaica y aluvial. A su vez, estos materiales de frente deltaico pasan transi-
cionalmente hacia el NW a sedimentos de llanura deltaica y aluvial, resultando el con-
tacto de dificil precision.

Se puede considerar a todo el conjunto de sedimentos como constituyente de un siste-
ma de deltas aluviales dominados por fenomenos de crevasse y de oleaje. Las paleoco-
rrientes y la distribucién de las facies indican una polaridad N-S para el desarrollo de los
sistemas deltaicos.

1.4.1. Interpretacion ambiental y analisis secuencial de los materiales eocenos
del Pirineo oriental

En este apartado se hara un esbozo de la interpretacién ambiental y analisis secuencial
de los sedimentos eocenos de la cuenca de antepais pirenaica, aunque como ya se ha
comentado anteriormente, la cartografia geolégica ha sido abordada mediante el uso
de unidades litolégicas utilizando dentro de lo posible las formaciones ya definidas con
anterioridad.

El analisis secuencial fue utilizado en el estudio de los sedimentos de la cuenca de
antepais surpirenaica oriental para poder establecer correctamente la evolucién tec-
tonosedimentaria (Puigdefabregas et al., 1986). A partir de este primer trabajo, que
sera la base del analisis secuencial de ia presente memoria, se han realizado diversos
estudios de analisis secuencial comentados en Samsé (1989) y Tosquelia (1989). Un
esquema de las secuencias deposicionales definidas en la presente memoria, se obser-
va en la Fig. 3.

Secuencia deposicional del Cadi

La secuencia deposicional de Cadi esta caracterizada por sedimentos transgresivos que
se superponen a los sedimentos continentales y lacustres del Garumniense (7 v 8). La
secuencia esta formada por calizas de plataforma somera con alveolinas, orbitolites y
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mili6lidos de la Fm. del Cadi (9) que pasan lateralmente a margas grises de plataforma
marina mas profunda con nummulites, assilinas y operculinas de la Fm. de Sagnari (12).
La parte superior de la secuencia se situa en la base de las primeras apariciones detriti-
cas que caracterizan a la siguiente secuencia deposicional.

En la parte occidental del Pirineo oriental, la secuencia de Ager (Betzler, 1989) equiva-
lente a la secuencia del Cadi se reconoce por el «onlap» que efectuan dichos sedimen-
tos sobre los sedimentos del Garumniense. En la parte N de la Garrotxa también se ha
visto disposicion en onlap entre las calizas con alveolinas y los términos peliticos del
Garumniense (Hoja de Maganet de Cabrenys, Liesa et al., 1993).

La distribucion de las facies de la secuencia del Cadi puede observarse en la Fig. 12. Al
N, las margas de plataforma abierta que pasan gradualmente a una amplia plataforma
carbonatada que recubre, en parte, al futuro manto del Pedraforca. Mas al W, corres-
ponde a la Fm. de Ager (Luterbacher 1969) definida en las cuencas de Tremp y Ager,
con fosiles que dan una edad del llerdiense inferior y en algunas zonas del llerdiense
medio y superior. Su evoluciéon hacia el S, implica un paso a condiciones mas someras y
continentales, concretamente en la zona de el Far, en Girona, encontramos directa-
mente sobre el Garumniense (7 y 8) una delgada capa de calizas con alveolinas de edad
lierdiense medio (Hottinger 1960). Por encima de este nivel se encuentran los materia-
les rojos de la Fm. de Sant Marti Sacalm (Gich et al., 1967). En el area situada al SW de
Igualada encontramos los materiales definidos como Fm. de Orpi (Ferrer, 1967). Estos
materiales se sitian directamente sobre materiales mesozoicos o sobre las arcillas rojas
del Garumniense, y tienen una edad llerdiense medio (Hottinger 1960), correspondien-
te a los tramos b) y c) descritos en la Fm. del Cadi (ver capitulo de descripcién de mate-
riales -Eoceno).

Secuencia deposicional de Corones

La secuencia deposicional de Corones representa un evento regresivo siliciclastico del-
taico superpuesto a la plataforma carbonatada de la secuencia deposicional del Cadi.
Esta secuencia incluye a la parte superior de la Formacién de Sagnari (Sagnari lli;
Samso, 1989), a toda la Formacién de Corones con los epigrafes (14) a (16) y a la parte
mas inferior de la Formacién de Armancies con el epigrafe (17), segun Giménez (1989).

La parte inferior de la secuencia deposicional esta formada por parasecuencias detriti-
cas somerizantes que indican una clara progradacién del sistema deltaico durante una
fase regresiva, controlada por las oscilaciones eustaticas. Estas acaban con pequefios
niveles carbonatados, con fauna de plataforma somera constituida por miliélidos, alve-
olinas y rotalidos (Sams6, 1989). El conjunto caracteriza un paso de ambientes de pro-
delta a frente deltaico. La parte media esta constituida por un tramo rojo con carbona
tos lacustres que caracterizan una zona de Uanura deltaica. La parte superior de ia
secuencia esta formada por margas y carbonatos laminados, caracteristicos de una pla-
taforma muy restringida, somera y estabilizada indicado por la presencia de ostraco-
dos, alveolinas, miliclidos y materia organica (Giménez, 1989). Esta parte superior pasa
a margo-calizas que representan el inicio de una rampa que dara paso a los materiales
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Jde talud de la secuencia siguiente (secuencia de Armancies). Segin Giménez (1989) el

;cambio de secuencia se realiza al techo de la alternancia de carbonatos y margas con
fauna de caracter marino restringido. El limite se sitiua cuando aparece en la serie el
Jprimer slump y/o megabrecha carbonatada, que indica una destruccién de la platafor-
{ma carbonatada,

En el margen sur de la cuenca de antepais del Ebro, la Fm. de Corones equivale a parte
Jde los materiales continentales de la Fm. de Sant Marti Sacalm en la zona del Far, en

‘Girona, y de la Fm. de Pontils en la zona de Igualada.

‘Secuencia deposicional de Armancies

Esta secuencia esta representada por dos tipos de facies bien diferenciadas. En la zona
de La Garrotxa, se instala una plataforma carbonatada representada por las calizas de
la Fm. de la Penya (18), mientras que hacia el W, las margas de la Fm. de Armancies (17)
indican una profundizacién rapida deducida por la presencia de slumps y megabrechas
carbonatadas con fauna de las plataformas resedimentada, correspondiente a facies de
talud proximal. La parte superior de la secuencia esta representada en el sector de
Terrades, por un tramo detritico deltaico. El limite superior viene dado por los sedimen-
tos turbiditicos de la secuencia de Campdevanol.

En la parte occidental del Pirineo oriental Betzler (1989) reune a la parte superior de la
Fm. de Corones, tramo superior de calizas segun Giménez (1989), y a la Fm. de
Armancies en la secuencia de Odén.

En la serie de Queralt, situada sobre el manto del Pedraforca (Hoja de Berga; Maté et
al., 1993) aparecen los materiales equivalentes en edad, representados por areniscas y
conglomerados con nummulites y assilinas (Solé Sugrafnes y Clavell, 1973) de poca
potencia. Hacia el S, la secuencia deposicional de Armancies esta caracterizada por la
parte inferior de las calizas de plataforma de la Fm. de Girona (Palli, 1972; Ferrer, 1971)
y por los depésitos rojos continentales de la parte superior de la Fm. de Sant Marti
Sacalm (Gich, 1969).

Secuencia deposicional de Campdevanol

La secuencia deposicional de Campdevanol viene marcada por una entrada brusca de
aportes siliciclasticos en la cuenca. Estos sedimentos forman una sucesion de mas de
900 m de potencia en las zonas con mayor acumulacion (Hojas de la Pobla de Lillet y
Ripoll). La parte alta de la secuencia muestra condiciones anoxicas de sedimentacion,
con ausencia total de fauna (Van Eeckhout 1990).

La disposicion interna de las turbiditas viene condicionado por la existencia de 3 super-
posiciones de materiales mas proximales sobre materiales mas distales, aunque con una
distribucion areal reducida (Santisteban y Taberner, 1979). Costa (1989), establece la
existencia de 3 sistemas turbiditicos A,B y C que rellenan la cuenca de E a W, formando
el complejo turbiditico de Ripoll. Estos 3 sistemas junto con los correspondientes siste
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mas de plataformas que forman parte del complejo de Terrades, constituyen 3 secuen-
cias deposicionales, que se comparan a nivel eustatico global con las secuencias del
Luteciense descritas en el grupo Hecho. En cada sistema turbiditico, excepto en el C, se
han diferenciado tres unidades, las dos primeras, por su distribucion de facies son asi-
milables, respectivamente a los estadios de crecimiento de tipo | y Il de Mutti et al.
(1985), mientras que la unidad 3 corresponde a facies de «chanel levéenr.

Secuencia deposicional de Bellmunt

La secuencia deposicional de Bellmunt representa un episodio deltaico progradante
hacia el S. El limite inferior viene marcado por la discordancia situada en la base de los
yesos de Beuda, observable en el flanco N del sinclinal de Ripoll (SE de Sant Pau de
Seguries), que erosiona a los materiales turbiditicos de la secuencia anterior (Fig. 3). En
el flanco S del sinclinal no se observa ningun contacto discordante, aunque el limite se
ha situado en el contacto entre la Fm. de Vallfogona y la Fm. de Banyoles. La parte mas
inferior de la secuencia tiene una edad Luteciense inferior alto.

La secuencia deposicional de Bellmunt esta caracterizada por tres tipos principales de
facies: las margas de prodelta de la Fm. de Banyoles con niveles turbiditicos al S (24), las
areniscas y calizas arrecifales de frente deltaico de la Fm. de Coubet (25) y los materia-
les de la llanura deltaica y sistema aluvial de la Fm. de Bellmunt (30). La plataforma car-
bonatada meridional constituida por la Fm. de Tavertet (Reguant, 1967) representa un
nearshore nummulitico, el cual migra hacia el S y transgrede encima de los depdsitos
aluviales del margen meridional pasivo de la cuenca del Ebro.

La unidad inferior de la Fm. de Bellmunt (ver capitulo de descripcidén de materiales -
Eoceno) se interpreta como un sistema aluvial que es transicional con los sistemas deltai-

S N

Sec Milany Sec. Bellmut Sec Campdevénol Sec. Arméncies Sec Cadi

Sec Corones
Garumniense

+ o+
+ + +Paleozoico
+ + 0+ o+

Fig. 3 - Esquema en donde se muestra la disposicion de las distintas secuencias deposicionales
del Eoceno.
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cos de las formaciones de Terrades y de Coubet, que presentan paleocorrientes ENE-
WSW. Las unidades intermedia y superior registran unos sistemas aluviales proximales
dominados por procesos de transporte en masa {«debris-flows», olistones) situados en el
flanco norte del incipiente sinclinal de Vilaritg. Estos sistemas se indentan con sistemas
aluviales y fluviales con paleocorrientes paralelas al eje del sinclinal. La procedencia de
los detriticos seria oriental para la unidad inferior y septentrional para las superiores.

En el flanco N del sinclinal, las capas de las Fms. de Coubet y de Bellmunt forman un
angulo, elevado en algunas ocasiones, con los yesos de Beuda o en su defecto con el
limite superior de las turbiditas. Esta disposicion se interpreta como un «downlap» del
sistema fluvial y deltaico progradante, exagerado por el plegamiento sincréonico del sin-
clinal de Ripoll.

Secuencias posteriores

El estudio de las secuencias posteriores estd muy bien documentado en la memorias de
la Hojas de Manlleu y en la de Berga donde estos sedimentos representan la mayor
parte de las Hojas.

1.5. CUATERNARIO

La altura maxima de los relieves de la Hoja de Ripoll siempre estuvieron por debajo del
nivel de nieves perpetuas durante el Cuaternario. Asi, no aparecen formas ni depésitos
tipicos glaciares o periglaciares (Fleta, 1986).

Los depésitos cuaternarios de la Hoja de Ripoll se encuentran condicionados por la evo-
lucién geomorfoldgica de cada sector. Asi los materiales cuaternarios de las cuencas
altas de los rios Ter y Freser estan ligados al glaciarismo del Pirineo oriental, los dep6si-
tos de la zona de Olot se encuentran ligados a las emisiones de materiales volcanicos,
gue dieron lugar a la obturaciéon de los valles principales y consecuente formacién de
depositos lacustres asociados, y los materiales situados en la parte NE de la Hoja, perte-
necientes a la cuenca hidrografica del rio Llierca, tributario del Fluvia, tienen una evo-
lucion distinta de la de las terrazas del rio Ter y de la zona volcanica de Olot.

En la memoria se han diferenciado los depésitos correspondientes a la cuenca del Ter y a
la cuenca occidental del Fluvia. Ademas en la cuenca del rio Fluvia, existen dos areas cla-
ramente diferenciadas dependiendo de la accién volcanica. Los depositos cuaternarios
de la parte alta de los rios Ter y Freser estan ligados al glaciarismo en el Pirineo oriental

1.5.1. Cuenca del Ter

La cuenca alta del rio Ter comprende los rios Ter y Freser y la riera de Vallfogona, en la
que se formaron depésitos correlacionables con los del rio Freser. En esta cuenca se
pueden observar los siguientes depositos: depésitos aluviales (terrazas fluviales, el alu-
vial actual, y depésitos lacustres), y depésitos coluviales (brechas cementadas, derrubios

indiferenciados).
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Depésitos aluviales
Terrazas fluviales
Hemos diferenciado tres niveles de terrazas y el aluvial actual.

La Terraza Alta se encuentra ampliamente desarrollada en las inmediaciones de Sant
Joan de les Abadesses y en Sant Pau de Seguries. En las inmediaciones de Sant Joan de
les Abadesses, se puede observar el nivel de terraza mas alto del Ter que se encuentra a
+40 m. Esta constituido por un paquete de gravas de 3 a 4 m, con un tamafio maximo
de los cantos de 1 m, y con una media de 8 cm. Los cantos estan muy rodados, se da
poca matriz y localmente es muy arenosa. En este paquete se intercalan niveles de are-
nas gruesas. No se da desarrollo edafico, ni concreciones calcareas. Los cantos de grani-
to estan muy alterados, y el resto de ellos son de clara procedencia pirenaica. Estos
depositos aluviales son los mas antiguos y podrian corresponder a la una glaciacién Pre-
Wirm/Riss.

La Terraza Media ocupa la mayor extensién areal por depésitos aluviales en el valle del
rio Ter y se situa a +15 m. Puede alcanzar una potencia de 5 m y el tamarno de los can-
tos no supera los 30 cm. Presenta cuatro niveles de gravas con estratificaciones cruza-
das, a los que se intercalan capas de arcillas y arenas. Esta terraza se puede correlacio-
nar con los depositos fluvioglaciares de Setcases correspondientes a la ultima glaciacion
(Warm).

La Terraza Baja tiene una distribucién poco extensa y alcanza su mayor desarrollo en el
rio Freser, en las inmediaciones de Campdevanol, donde es atravesada por un meandro
abandonado, y en la riera de Vallfogona. Esta constituida esencialmente por gravas de
tamafo variable y se sitia normalmente a +4 m.

Aluvial actual

El aluvial actual comprende la llanura de inundacion y tiene una reparticion muy
homogénea a lo largo de todos los cauces. La mayor extensién se situa en la zona de
Sant Joan de les Abadesses donde alcanza una anchura de 200 m. Esta formado por
gravas y arenas.

Depdsitos lacustres

Este tipo de materiales Unicamente se ha localizado en la vertiente septentrional de la
Sierra Cavallera, en el rio Segadell cerca de la localidad de Pardines. Su acumulacion se
produjo por la obturacion del drenaje del vallie subsecuente princapal producida por el
movimiento en masa de la Barraca (Fleta, 1987). Esta inestabilidad de la ladera tuvo un
desplazamiento proximo a los 2 km desde su cicatriz de despegue. Estos depositos
estan constituidos por una alternancia de arcillas y limos negros con un alto contenido
en materia organica.
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Depositos coluviales

Dentro de los depositos coluviales, en funcién de la edad relativa, hemos separado cua-
tro tipos de formaciones superficiales: brechas cementadas, derrubios ordenados, depé-
sitos formados por movimientos en masa y materiales coluviales indiferenciados. Los
depositos mas antiguos dependiendo del area fuente estdn constituidos por brechas
cementadas y derrubios ordenados.

Brechas cementadas

Las brechas cementadas estan constituidas por un depésito heterogéneo de 2 a 3. m de
espesor de brechas calcareas devonicas. Estas se disponen paralelas a |a vertiente, y pre-
sentan poca matriz y cantos angulosos. Se encuentran muy cementadas en la parte
superior y aparecen en forma de una losa fragmentada y rota. Estos materiales corres-
ponden a la formacion de vertiente mas antigua de este sector, y se situaria en el
Pleistoceno (Fleta, 1986).

Derrubios ordenados

Los derrubios ordenados estan constituidos por niveles de gelifractos aplanados de luti-
tas cambro-ordovicicas con pasadas mas cementadas y lavadas. Tienen una gran homo-
geneidad y su potencia alcanza los 4 m. El proceso de regularizaciéon que genero la acu-
mulacién de estos depodsitos se dio durante la ultima glaciacion.

Depositos formados por movimientos en masa

Gracias al elevado buzamiento de las capas, a los procesos erosivos periglaciares y niva-
les, a [a accion torrencial y a la disimetria estructural de los macizos, dentro de las for-
maciones coluviales, los movimientos en masa adquieren una gran importancia. Debido
a la estructura regional se situan a lo largo de toda la Hoja, y alcanzan su mayor distri-
bucién en las zonas mas altas de las Sierras de Conivella y Cavallera. En este sector se
han contabilizado hasta 130 movimientos (Fleta, 1986). En funciéon de su morfologia y
génesis hemos representado diferentes tipos de inestabilidades de laderas.
Encontramos numerosos movimientos en masa complejos de rotaciéon del flujo, que
principalmente se localizan en litologias del devonico y silurico. Con morfologias de
lenguas que incluyen blogques de dimensiones métricas, podemos observar coladas de
blogues y piedras. Ligados a litologias con alto condicionante estructural tenemos des-
prendimientos puntuales, principalmente en la serie paledgena. Las barras de calizas
garumnienses constituyen otro grupo de litologias favorables con multiples casos de
inestabilidad.

Formaciones coluviales indiferenciadas

En este grupo se situan los canchales y las formaciones superficiales actuales y subac-
tuales sometidas a procesos de solifluxién generalizada. Ei tamario de ios cantos depen-
de del area fuente, desde cantos pequefios aplanados y angulosos, provenientes del
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Cambro-Ordovicico, hasta cantos de mayor tamano, como los situados al pie de las
barras calcareas garumnienses. En las vertientes meridionales de los relieves devénicos
se localizan canales de avalanchas y conos de derrubios, ademas de importantes masas
de canchales. Estas ultimas son de dimensiones considerables en la loma de Sant Amang
y en algunas vertientes septentrionales que drenan sus aguas al rio Salarsa, en el extre-
mo NE de la Hoja.

1.5.2. Cuenca oriental del Fluvia

Dadas las manifestaciones volcanicas cuaternarias de la zona de Olot, los depositos cua-
ternarios estan claramente relacionados con las emisiones volcanicas. La rieras de
Vianya y de Ridaura constituyen dos areas con influencia volcanica, mientras que los
rios Salarsa y del Bach, tributarios del rio Llierca, quedan fuera del area de influencia.

Depositos relacionados con el volcanismo

La influencia volcanica de la Hoja de Ripoll se situa en el borde SE de la Hoja. En esta
zona se han diferenciado los siguientes tipos de depdsitos: materiales volcanicos, nive-
les de excavacion asistidos por glacis-terraza de obturacién fluviolacustre, el aluvial
actual y los depositos coluviales indiferenciados.

Materiales volcdnicos

En el borde SE de la Hoja de Ripoll aparece el volcdn Montolivet, con su crater abierto en
forma de herradura orientado hacia el NW. Las coladas volcanicas presentes en la carto-
grafia corresponden de N a S a los volcanes de la Garrinada, del Montolivety del Croscat.
Todas ellas son lavas basaniticas lisas y presentan formas en superficie de microconos.

Dentro de las manifestaciones volcanicas diferenciamos las coladas volcanicas, los piro-
clastos basicos y los mantos piroclasticos. Las coladas volcanicas, que presentan escarpes
marcados, estan constituidas por lavas basaniticas. Los piroclastos basicos de brechas y
bombas volcanicas estdn adosados a las paredes del cono del volcan Montolivet
(Mallarach, 1982). Los mantos piroclasticos estan formados por lapillis, escorias y ceni-
zas, y solo se encuentran en el borde meridional del citado volcan.

La ultima represa de las aguas en el rio de Vianya por las coladas de {os volcanes
Montsacopa y Canya tuvo lugar hace 133.000+/-12.000 BP (Guerin et al, 1985). La represa
de las aguas del Fluvia, genero la formacién de la laguna de Sant Esteve d'en Bas tuvo
lugar por el volcan Croscat hace 200.000 BP para los niveles inferiores y 17.000 BP para los
superiores. Ambas se sitlan en la glaciacién Riss dentro del Pleistoceno superior (Riss).

Terrazas fluviales

Los depdsitos fluviales de la cuenca del Ridaura y del Fluvia corresponden a terrazas de
relleno lacustre producto de la obturacion por las coladas volcanicas. El conjunto de
terrazas representan a las diferentes etapas o terrazas de excavacién y presentan dos
episodios de encajamiento diferentes al actual.
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Dentro de los depdsitos fluviales y torrenciales encontramos ademas varios conos de
deyeccidn, que pasan lateralmente a los sedimentos fluviolacustres principalmente en
la vertiente meridional de Sant Miquel.

La Terraza alta representa el nivel superior del conjunto de materiales que colmaté la
laguna originada por la obturacién fluvial de las coladas. Se considera una terraza de
relleno y esta constituida por limos y arcillas con pasadas de gravas y arenas. Su
potencia supera los 50 m de espesor y se encuentra fuertemente encajada por la red
fluvial.

La Terraza media corresponde al nivel de terraza de excavacidon superior y su extension
mayor se alcanza en la riera de Ridaura.

La Terraza baja corresponde al nivel de excavacion mas bajo y tiene una mayor desarro-
llo en el rio Fluvia.

Aluvial actual

Esta formado por gravas y arenas. En la Depresién de Sant Salvador de Vianya abarca
mayores extensiones.

Depdsitos lacustres

Las obturaciones producidas por las emisiones volcanicas originaron la formacion de
lagos, para el caso de Sant Esteve d’en Bas por las coladas de los volcanes de la Canya
y Montsacopa (para la riera de Ridaura) y del Croscat (para el Fluvia). Las turberas
asociadas a las emisiones volcanicas estan constituidas por arcillas marronosas y grises
turbosas, y principalmente se localizan en el extremo suroriental de la Hoja. Tras la
captura del Fluvia por el Ridaura, comienza el desarrollo de las terrazas de excava-
cioén.

Depdsitos no relacionados con el volcanismo

En el extremo NE de la Hoja de Ripoll, y fuera de la influencia volcdnica encontramos
las terrazas del rio Salarsa y del Bach, tributarios del rio Llierca. Los depésitos reconoci-
dos en este sector corresponden Unicamente a depdsitos fluviales y fluviotorrenciales,
como terrazas y conos de deyeccién.

Terrazas fluviales

Los depdsitos fluviales se dan unicamente donde las caracteristicas de los valles favore-
cen la acumulacién de los depdasitos. En la proxima Hoja de Olot, y hasta que el rio
Llierca adopta una orientaciéon N-S, en las proximidades de Tortella, los niveles de terra-
zas son inexistentes y el valle se encuentra muy encajado, dominando las formas de
erosion sobre ias de acumulacion. Los materiales fluviales solo estan presentes en dos
niveles de terraza y uno inferior que ademas presenta la llanura aluvial actual.
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La Terraza alta corresponde a un nivel de terraza que esta conectado lateralmente a un
cono de deyeccion. Se encuentra a +40 m con respecto al fondo del valle actual, y la
potencia puede alcanzar los 4 m de espesor. Los cantos pueden estar algo rodados y el
contenido en matriz es bajo.

La Terraza media comprende la terraza mas extendida y se sitia a +20 m. Su depésito
es muy similar a la terraza superior, no obstante los cantos estan mas rodados.

La Terraza baja se encuentra muy restringida y esta representada junto con el aluvial
actual sin diferenciar. Este Gitimo esta formado principalmente por gravas.
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2. TECTONICA

2.1. INTRODUCCION

La casi totalidad de las grandes estructuras observadas en la Hoja de Ripoll corresponden
a estructuras formadas durante la compresion alpina o bien corresponden a estructuras
previas que fueron reactivadas durante esta compresién. La estructura interna de los
materiales paleozoicos que constituyen las distintas ldminas conserva claramente las
caracteristicas de la deformacion hercinica. S6lo en el extremo SE de la Hoja aparecen
fallas normales de direccion NNW-SSE que fueron activas durante la distension Nedgena.
Las grandes unidades tectonicas que componen la Hoja de Ripoll son de N a S: el apila-
miento antiformal del Freser, el manto del Cadi, y el antepais plegado. Estas grandes uni-
dades estan separadas por cabalgamientos importantes que se pueden seguir a lo largo
de toda la Hoja. E! apilamiento antiformal del Freser y el manto del Cadi estan separados
por el cabalgamiento de Serra Cavallera (Mufioz, 1985; Mufioz et al., 1986) que tal como
se observa en la cartografia tiene, en la Hoja, una direccion E-W en la parte occidental
que cambia a una direccion ENE-WSW en la parte oriental de la misma. El cabalgamiento
de Vallfogona, que limita el manto del Cadi de los materiales de la cuenca de antepais
deformada, tiene una direccidén muy rectilinea E-W en todo el ambito de la Hoja.

La estructura profunda del Pirineo meridional oriental fue estudiada desde principios
de los afios 70 mediante la prospeccion de hidrocarburos debido a la existencia de
buena roca madre (Fm. de Armancies). En concreto, en el afio 1972, se realiz6 la prime-
ra campanfia sismica satisfactoria (perfiles sismicos MO-7 y PR-1 de FINA IBERICA). Estos
fueron realizados al W del pueblo de Ripoll (publicado en Clavell et al., 1988). En cuan-
to a la prospeccién mediante pozos, en la Hoja de Ripoll se perforaron tres sondeos de
exploracion: Ridaura-1y Ridaura-2, al S del cabalgamiento de Vallfogona y Vallfogona,
situado en el flanco S del sinclinal de Ripoll y por tanto en el manto del Cadi.
Recientemente, en el afio 1988, Unién Texas Espafia realizé un sondeo de exploracion
denominado Serrat-1, en el flanco N del sinclinal de Ripoll, al SE del pueblo de Sant Pau
de Seguries (Martinez et al., 1989).

En la memoria se explicara la deformacion hercinica, la deformacion interna, en senti-
do N a S de las grandes unidades tectonicas formadas durante la orogenia alpina, y
finalmente la tecténica distensiva visible en el extremo SE de la Hoja.

2.2. TECTONICA HERCINICA
2.2.1. Introduccion

La estructura hercinica de los materiales prehercinicos que constituyen las unidades
estructurales previamente descritas es el resultado de la superposicion de diversos siste-
mas de pliegues y estructuras de fractura La estructura observada difiere considerable-
menie entre fos distintas unidades estructurales y muy especdialmente entre aquellas
unidades constituidas por materiales presiliricos y aquellas formadas por materiales
devono-carboniferos. Ademas de las diferencias litolégicas entre ambos conjuntos de
materiales, y el hecho de que Ios materiales postsiluricos constituyen un nivel estructu-
ral superior, las lutitas del Silurico representan un buen nivel de despegue que, no uni-
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camente ha facilitado durante la orogenia alpina la separacién de unidades estructura-
les, sino que también pudo actuar durante la orocgenia hercinica como nivel mecanica-
mente apropiado para la localizacion de despegues y cabalgamientos. Los materiales
del Cambro-Ordovicico y del Ordovicico superior presentan una estructura caracteriza-
da por la superposicion de diversos sistemas de pliegues, los cuales conllevan la forma-
cion de como minimo una foliacién. La macroestructura no es por lo general directa-
mente observable en el campo y Unicamente se puede deducir a partir de una cartogra-
fia detallada de niveles litologicos guia y del analisis estructural y cartografia de estruc-
turas menores. Se observan numerosas estructuras a escala del afloramiento que permi-
ten su analisis geométrico detallado. La estructura hercinica de los materiales del
Devonico y Carbonifero prehercinico se caracterizan por un sistema de pliegues obser-
vables a escala cartografica y del afloramiento. La estratificacion es facilmente observa-
ble y existen numerosos niveles guia que permiten una observacién de los pliegues en
el paisaje. Estos pliegues estan cortados por cabalgamientos y fallas de dificil atribu-
cion, en muchos casos, a la orogenia alpina o a la hercinica.

La disposiciéon de las estructuras hercinicas esta determinada por el emplazamiento de
las unidades estructurales durante la orogenia alpina. Este hecho junto con la dispersion
de las estructuras hercinicas como resultado de la superposicién de diversos sistemas de
pliegues previene del significado regional de la orientacion de las estructuras hercinicas.

2.2.2. Estructura de los materiales pre-siltricos

Las estructuras desarrolladas durante la orogenia hercinica se pueden agrupar en tres
episodios de deformacién en funcion de sus relaciones con la foliacién regional.
(Carreras y Santanach, 1983). El primer episodio (episodio prefoliar) esta caracterizado
por sistemas de pliegues que no conllevan la formacion de foliaciones penetrativas.
Durante el episodio sinfoliar tiene lugar la formacion de la foliaciéon regional; y el epi-
sodio tardio agrupa a todas las estructuras que deforman la foliacion regional.

La evolucién estructural de los terrenos del Cambro-Ordovicico y del Ordovicico supe-
rior se ha establecido a partir del analisis geométrico de las estructuras menores, la rea-
lizacion de mapas detaliados donde se han representado todos los elementos recogidos
en el campo y el analisis de estereogramas de los datos estructurales. La evolucién
estructural hercinica se ha determinado fundamentalmente a partir del analisis del sec-
tor meridional de la unidad de Canigé-Caranca. Esta unidad es la que ocupa una mayor
extensién en la Hoja de Ripoll (franja a lo largo de todo el borde septentrional) y la
que presenta una mayor variedad de estructuras. Ademas el estudio estructural de esta
unidad, completado durante la confeccién de la Hoja de Moll6 (Cirés et al., 1993), ha
permitido establecer una secuencia de estructuras de deformacién que ha servido como
referencia para el analisis de la estructura de las otras unidades estructurales.

Estructuras prefoliares
Los pliegues anteriores a la foliacion regional son dificiles de observar en el campo. Sin

embargo se ponen de manifiesto por la dispersion de las lineaciones de interseccion
estratificacion-toliacion regional, lineaciones de interseccion curvadas en los planos de
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la foliacion regional y la existencia de pliegues cartograficos de la estratificacién corta-
dos por la foliacion regional. En numerosos afloramientos de las rocas del Cambro-
Ordovicico que ocupan la franja septentrional de la Hoja, los estereogramas de las
estructuras observadas en el campo demuestran la existencia de pliegues prefoliares. La
realizacion de una cartografia y un analisis estructural detallados al sur de Mollé ha
puesto de manifiesto en esta area la existencia de dos sistemas de pliegues prefoliares,
siendo los mas evidentes anteriores a la sedimentacion de los conglomerados del
Ordovicico superior (Mufioz, 1985). Estos pliegues precaradocienses adquieren una
orientacion NNW-SSE una vez restituida a la horizontal la estratificacion de los materia-
les del Ordovicico superior. El otro sistema de pliegues prefoliares es posiblemente her-
cinico dado que también se observan pliegues prefoliares en los materiales del
Ordovicico superior. La existencia de una discordancia a la base de los conglomerados
del Ordovicico superior habia sido observada en la zona de La Molina (Santanach,
1972), (Hoja de Puigcerda, Cirés et al., 1993). En el sector de la Collada Verda se observa
también la discordancia a la base de la serie del Ordovicico superior, puesta de mani-
fiesto por una oblicuidad entre la estratificacion de los materiales del Cambro-
Ordovicico y los del Ordovicico superior y por la disposicion de las lineaciones de inter-
seccion (Sabat, 1982; Murioz, 1985).

Es dificil de determinar el nimero de sistemas de pliegues prefoliares, asi como sus
caracteristicas geométricas y su edad. Se ha observado como minimo dos sistemas, sien-
do uno de ellos precaradociense.

No se han observado pliegues prefoliares en las unidades estructurales del apilamiento
antiformal del Freser.

Estructuras sinfoliares

En este apartado se describen todas aquellas estructuras que tienen asociada la forma-
cién de la foliacion regional, bien desarrollada en todos los materiales presiluricos. La
foliacion regional es el resultado de la superposicién de mas de un sistema de plie-
gues. Estas estructuras son de dificil sistematizacion en fases de deformacién, sin
embargo, en la unidad de Canigo-Caranga las estructuras sinfoliares se han agrupado
en dos fases de deformacién en funcién de las relaciones geométricas y cronolégicas
observadas.

La fase 1 es la fase principal de deformacion durante ia cual se desarrollé un clivaje que
en la mayoria de las zonas coincide con la foliacion regional. Los pliegues de esta fase
son los mas ampliamente representados. Se observan a todas las escalas, desde centi-
métrica a hectométrica La geometria de estos plieques varia en funcién de los sectores,
desde apretados on tendenaa isochinal a pliegues abiertos v angulosos. Son pliegues
vergentes al sur y en la actualidad muestran una direccion predominante de NW-SE a
W-E. Sin embargo, su orientacién inicial es difici! de precisar con exactitud, dada la pre-
sencia de pliegues tardios, la dispersion producida por los pliegues prefoliares y el des-
conocimiento de la disposicién inicial de la foliacién regional.
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Las estructuras de la fase 2 estan muy mal representadas, motivo por el cual se desco-
noce con exactitud sus caracteristicas. Pertenecen a esta fase pliegues menores apreta-
dos de direccion variable entre NNW-SSE y NE-SW y un clivaje de plano axial asociado.
Las estructuras de esta fase de deformacién se han puesto claramente de manifiesto al
este de Camprodon y en la Collada Verda. Entre Camprodon y el Coll de la Boixeda se
reconocen en el campo dos clivajes con un buzamiento préoximo entre si. En los alrede-
dores de la Collada Verda se observan interferencias a escala hectométrica entre los
pliegues de la fase 1 y 2 y sobre las superficies de estratificacion se observan dos fami-
lias de lineaciones de intersecciéon de caracteristicas similares que forman entre si un
pequefio angulo.

En la unidad de Ribes de Freser se observan lineaciones de interseccion estratificacion-
foliacién regional subhorizontales y de direccion NW-SE siendo el buzamiento de la
foliacion predominantemente hacia el norte.

Los materiales del Ordovicico superior de la unidad de El Baell estan afectados por un
Unico sistema de pliegues sinfoliares que tienen un clivaje de plano axial asociado de
direccion ENE-WSW y buzamiento hacia el norte. Estos pliegues son muy numerosos, se
observan a todas las escalas y son vergentes hacia el sur.

En la unidad de Bruguera se observa también un unico sistema de pliegues correlacio-
nables con los pliegues sinfoliares de la unidad de Canigé-Caranca. Son pliegues abier-
tos y presentan una direccion variable entre NW-SE y NNE-SSW. Estos pliegues estan
muy poco representados y a diferencia de las otras unidades estructurales el clivaje
regional esta muy poco desarrollado.

Estructuras tardias

Se describen en este apartado todas aquellas estructuras posteriores a la formacién de
la foliacion regional. En la unidad de Canigd-Caranca se han diferenciado dos sistemas
de pliegues (fases 3y 4).

Los pliegues que se han agrupado en la fase 3 tienen un plano axial con un buzamien-
to hacia el norte variable entre 30° y 80°. Son pliegues vergentes hacia el sur y se obser-
van a todas las escalas. Las variaciones del buzamiento de la foliacién regional estan
provocadas por los pliegues de esta fase. Asi por ejemplo, de este a oeste el clivaje
dominante varia de buzar hacia el sur en el sector de Camprodon, a subhorizontal en la
Collada Verda, a buzar hacia el norte entre Pardines y Ribes de Freser. Este cambio del
buzamiento se debe a un sinclinal kilométrico de fase 3 de direccién de E-W a ESE-
WNW. Las estructuras menores son escasas y se observan preferentemente en la zona
de charnela del pliegue kilométrico anteriormente descrito. Asimismo, es en esta zona
de charnela el unico lugar en donde se ha observado un clivaje de crenulacién asociado
a los pliegues de esta fase.

Los pliegues de la fase 4 son los principales responsables de la variacion de la direc-
cion de la foliacion regional. Son pliegues de dimensiones de hectométricas a kilomé-
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tricas, de plano axial subvertical y de direccién entre NE-SW al ceste de Camprodon a
NW-SE al este. No se han observado estructuras menores asociadas a esta fase de
deformacién.

Ademas de los pliegues anteriormente descritos se observan dos sistemas de «kink-
bands» que coinciden con los descritos por Santanach (1974). Uno de ellos, de direccién
NE-SW, consta de dos familias conjugadas. Los planos de «kink» de la familia mas desa-
rrollada buzan 50-60° hacia el NW, y muy localmente pueden tener asociada un clivaje
espaciado. Los planos de «kink» de la otra familia estan muy poco desarrollados y
buzan 70° hacia el SE. El otro sistema se caracteriza por presentar planos de «kink» sub-
horizontales y ejes orientados ENE-WSW. Los «kink-bands» son de dimensiones centi-
métricas y no distorsionan las estructuras precedentes.

2.2.3. Estructura de los materiales post-Silurico

La estructura interna de las unidades estructurales constituidas por materiales postsi-
luricos esta caracterizada por pliegues y fracturas (fallas subverticales y cabalgamien-
tos subhorizontales o con buzamiento hacia el sur). Los pliegues son claramente her-
cinicos, dado que en el campo pueden observarse truncados por la discordancia situa-
da a la base de los materiales posthercinicos (por ejemplo en las minas de Ogassa).
Los cabalgamientos o bien estan asociados a los pliegues o bien son posteriores y no
siempre involucran materiales posthercinicos, a excepcién de los que limitan a las
principales unidades o los situados en la vertiente meridional del Taga, por lo que no
siempre es posible atribuirlos a la orogenia alpina o a la hercinica. En la Hoja de
Ripoll no se han identificado cabalgamientos claramente hercinicos. Sin embargo, en
la Hoja de la Pobla de Lillet (Vergés et al., 1993) se observan en unidades estructura-
les equivalentes cabalgamientos fosilizados por la discordancia posthercinica
(Domingo et al., 1988).

La estructura de plegamiento de los materiales postsiliricos es mas sencilla que la
observada en los presiluricos. Normalmente solo se reconoce un sistema de pliegues
vergentes hacia el sur, correlacionable con las estructuras sinfoliares. Los planos axiales
de estos pliegues tienen una direccién predominante E-W a NW-SE y un buzamiento
hacia el norte de 45°. El clivaje de plano axial se desarrolla preferentemente en las
zonas de charnela y en los niveles mas lutiticos. El clivaje es de presién-disolucion y al
microscopio pueden observarse bandas estiloliticas con acumulacién de insolubles y
cristales de dolomita neoformados (Sabat, 1982, Mufoz, 1982). Los pliegues son espe-
cialmente numerosos en las liditas del Carbonifero (a escala del afloramiento) y en las
calizas del Devénico superior donde se forman cascadas de pliegues decamétricos a
hectométricos, claramente visibles en la vertiente meridional de la Serra Cavallera. La
calizas del Devonico inferior, en las que se desarrollan algunos pliegues abiertos, estan
plegadas disharmonicamente por debajo de las del Devonico medio (D3).

En el campo no se observan pliegues tardios; sin embargo, el clivaje regional presenta
buzamientos variables. Este hecho sugiere la existencia de pliegues tardios, que por la
direccién E-W deducida serian correlacionables con los de la fase 3.
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2.3. TECTONICA DE COMPRESION EOCENA

2.3.1. Estructura alpina del paleozoico y cobertera del sector
del apilamiento antiformal del Freser. Corte I-I"

Introducciéon

Los materiales paleozoicos y de cobertera situados al N del sinclinal de Ripoll estan dis-
puestos en una serie de laminas cabalgantes apiladas, constituyendo la zona axial pirenai-
ca. Modernamente, el estudio estructural detallado ha permitido reconocer los limites y
geometrias de estas |laminas, que forman en conjunto el apilamiento antiformal del Freser.

Apilamiento antiformal del Freser

En el apilamiento antiformal (antiformal stack) del Freser afloran las unidades estructu-
rales més inferiores. Dichas unidades estdn compuestas por rocas del basamento y rocas
de la cobertera. La serie hercinica estd formada por materiales del Cambro-Ordovicico y
Ordovicico superior. El Pérmico, discordante encima de las series hercinicas, esta forma-
do por rocas volcanicas muy diferentes de las que afloran en el manto del Cadi. La
cobertera estd también representada por materiales del Garumniense, con un espesor
menor que en el manto del Cadi, y por margas del Eoceno inferior (Fm. de Sagnari),
aflorando en pequefias ventanas tecténicas (W del rio Freser).

El apilamiento antiformal del Freser esta limitado en su parte superior por el cabalga-
miento superior del antiformal, llamado cabalgamiento de Serra Cavallera, que se ha
definido como el cabalgamiento inferior del manto del Cadi (Murioz 1985). El limite
norte lo constituye el cabalgamiento fuera de secuencia de Ribes-Camprodon, que
corta a las diferentes unidades del antiformal del Freser.

El antiformal del Freser esta dividido en 4 unidades principales (Mufioz 1985), que de la
mds inferior a la mas superior son la de Ribes de Freser, de El Baell, Bruguera y
Perramon-Sant Amang (Figs. 4 y 5). La unidad situada al norte del cabalgamiento de
Ribes-Camprodon se denomina Canigé.

Unidad de Ribes de Freser

La unidad de Ribes de Freser esta constituida inicamente por rocas del basamento her-
cinico. E! Ordovicico superior estda formado predominantemente por rocas volcanicas
con mas de 1000 m de espesor total. Las pelitas del Silarico afloran a lo largo de los
cabalgamientos que limitan la unidad, asi como en otros cabalgamientos menores. La
estructura interna también esta formada por numerosos pequefios cabalgamientos difi-
ciles de reconocer en el campo.

Unidad de El Baell
La unidad de El Baell estd formada por materiales Iutitico-carbonaticos del Ordovicico

superior, recubiertos por materiales volcédnicos del Pérmico. Discordantemente aflora ei
Garumniense. La estructura interna de la unidad de El Baell estd constituida por plie-
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gues abiertos y pequerios cabalgamientos que separan diferentes ldminas cabalgantes.
Los cabalgamientos inferiores de las unidades de St. Amang y Bruguera, se entroncan
con el cabalgamiento inferior de la unidad de Ei Baell (corte I-I').

Unidad de Bruguera

La unidad de Bruguera esta compuesta por series atribuibles al Cambro-Ordovicico con
Pérmico volcanico y Garumniense ambos discordantes. La unidad esta plegada en anti-
clinal con un flanco sur subvertical y un flanco norte poco inclinado hacia el norte. El
cabalgamiento inferior se entronca con el cabalgamiento inferior de la unidad de La
Baells (corte 1-1'), mientras que por la parte norte toda la unidad esta cortada por un
cabalgamiento subvertical fuera de secuencia, relacionado con el cabalgamiento de
Ribes-Camprodon. El limite superior esta constituido por el cabalgamiento inferior de
la unidad de Sant Amang (corte I-I') o el de la unidad de Coma Ermada-Conivella. Al E
del rio Freser, la unidad describe una terminacién perianticlinal.

Unidad de Perramon-Sant Amang

La unidad de Perramon o Sant Aman¢ esta formada, por Cambro-Ordovicico, Pérmico
volcanico y mayoritariamente Garumniense (ver columna sintética del mapa). En una
ventana tecténica al SE del pico de La Cubil (Hoja de Lillet, Vergés et al., 1993) afioran
margas eocenas de la Fm. de Sagnari. La estructura interna de la unidad consiste en un
gran numero de laminas cabalgantes, que repiten la serie garumniense. Se pueden
diferenciar hasta 9 laminas principales, plegadas por el antiformal del Freser. En el flan-
co sur de dicho antiformal, las diferentes laminas apiladas estan en posicion vertical o
invertida dando la tipica geometria observada en el corte I-I'. Esta disposicién crea un
problema de espacio en las margas eocenas de la Fm. de Sagnari suprayacentes, que se
resuelve, en parte, por la existencia de pliegues muy apretados con esquistosidad de
plano axial, actualmente en posicién subhorizontal.

Unidad del Canig6

La unidad del Canigd (también Unidad de Collada Verda) consiste en Cambro-
Ordovicico y Ordovicico superior, con series muy distintas de las que constituyen las
laminas situadas al sur del cabalgamiento de Ribes-Camprodon. La estructura interna
se caracteriza por una serie de cabalgamientos menores, probablemente entroncados
con el de Ribes-Camprodon. En el corte | se aprecia la disposicidén de las unidades des-
critas, siendo la Unidad de Ribes de Freser la unidad mas inferior de las que afloran
en el corte. Esta unidad aflora en la ventana tecténica de Ribes de Freser y formando
una lamina cabalgante limitada por un cabalgamiento fuera de secuencia al sur y el
cabalgamiento de Ribes-Camprodon al norte. La ventana de Ribes se encuentra fren-
te a la estacién de servicio situada al sur del pueblo de Ribes. En el rio afloran volca-
nitas estefano-pérmicas y materiales detriticos y calizas del Garumniense por debajo
de rocas ordovicicas (Ashauer 1943; Fontboté 1949). Dichas rocas han sido incluidas
en la Unidad de Ribes, situada debajo de la Unidad de El Baell (Mufioz 1985; Mufoz
et al. 1988).
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Restitucion de las unidades estructurales
del apilamiento antiformal del Freser

La restitucidon de las unidades, en base a sus relaciones geométricas y a la serie estrati-
grafica que las constituye (fig.5 Mufoz 1985), ha permitido calcular un 60% de acorta-
miento, siendo estos calculos siempre minimos.

Evolucion estructural

Para comprender mejor la evolucion estructural se ha dibujado un diagrama secuencial
de bloque superior (Elliot y Johnson 1980), representado en la fig. 6. Con anterioridad
o durante los primeros estadios de la formacion de los cabalgamientos, se forma una
esquistosidad en angulo recto con la estratificacion. A continuacion se emplazan las
unidades de Coma Ermada-Conivella. El cabalgamiento inferior, de Serra Cavallera,
sube en la serie estratigrafica hasta los materiales margosos eocenos de la Fm, de
Sagnari. Bajo el cabalgamiento de Serra Cavallera, se desarrolla el apilamiento antifor-
mal del Freser con el emplazamiento de las unidades de St. Amang, Bruguera y El Baell,
por este orden.

Con posterioridad, el cabalgamiento de Ribes-Camprodon corta todas las unidades
involucradas en el apilamiento antiformal del Freser. Por tanto el cabalgamiento de
Ribes-Camprodon corresponde a la terminacion caudal del apilamiento, que actua
fuera de secuencia al final dei desarrollo del antiformal.

Desarrollo de las mesoestructuras en el antiformal del Freser

La esquistosidad principal (S1), que afecta a los materiales del apilamiento antiformal
se desarrolla en un estadio inicial de la deformacién por presion-disolucién debido a un
acortamiento paralelo a las capas (Munoz 1985; Casas y Mufoz, 1987). La esquistosidad
afecta principalmente a los materiales margosos y margocalizos formando un gran
angulo con la estratificacion (S0). Dicha esquistosidad esta cortada por los cabalga-
mientos y plegada en los pliegues de rampa asociados a estos. También se encuentra
deformada por las mesoestructuras tales como bandas de cizalla y bandas de «kink»
relacionadas con los cabalgamientos. Durante el apilamiento de unidades, se continua
formando una esquistosidad (52), que forma un gran angulo con la estratificacion en
las zonas de rellano y forma un angulo bajo en las zonas de rampa de los cabalgamien-
tos. La Fig.6 muestra una secuencia del desarrollo de las mesoestructuras relacionadas
con el crecimiento del apilamiento antiformal del Freser. Una amplia discusion sobre el
tema se encuentra desarrollada en Casas y Munoz (1987).

Geometria del sistema de cabalgamientos

La geometria del sistema de cabalgamientos del Pirineo meridional en la transversal de
la presente Hoja viene condicionado por la existencia de niveles litologicos aptos para
funcionar como niveles de despegue. Estos niveles estan localizados en el basamento y
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en la cobertera, y tendran una geometria mas compleja los primeros al estar plegados
durante la orogenia hercinica.

En la zona de la Hoja, los niveles de despegue dentro del basamento se sittan en los
materiales del Paleozoico inferior (Cambro-QOrdovicico y Ordovicico) y en los materiales
siltricos. El Sildrico, constituye un magnifico nivel de despegue en todo el ambito pire-
naico. En la Hoja, presenta una serie de pliegues con vergencia S, que condicionan la
existencia de bloques de Paleozoico inferior en el bloque superior del despegue y rocas
devoénicas en el bloque inferior de este.

En la cobertera, las pelitas del Garumniense constituyen un magnifico nivel de despe-
gue de toda la cobertera en el sector de la Hoja. La geometria de la estructura previa al
depésito del Garumniense condiciona la geometria del sistema de cabalgamientos. Asi
el cabalgamiento dentro de los materiales siluricos se entronca con el cabalgamiento
localizado en el Garumniense dando lugar a numerosas repeticiones tecténicas con una
geometria duplex.

El cabalgamiento inferior de los Pirineos esta localizado en el Paleozoico inferior en las
partes internas de la cadena. Hacia el S, dicho cabalgamiento sube en la serie estratigrafica
situandose o bien en las pelitas del Estefano-Pérmico o bien en las pelitas del
Garumniense. Hacia el S, el cabalgamiento inferior sube hasta el limite entre las calizas del
Eoceno inferior y los materiales suprayacentes, que en esta zona del Pirineo consisten en
una potente sucesion de materiales evaporiticos (Fm. de Vallfogona). En el antepais pire-
naico, el nivel de despegue situado en las evaporitas del Eoceno medio, constituye el
plano a partir del cual se formaron los diferentes cabalgamientos y pliegues que afectan a
los materiales del antepais (Martinez et al., 1989; Vergés et al., 1991a; Saula et al., 1993).

La desaparicion, por erosion, de los materiales del Paleozoico superior al E de la Hoja,
condiciona una distinta geometria del sistema de cabalgamientos del Pirineo meridio-
nal (Hoja de Olot, Martinez et al., 1993).

Fallas sincrénicas con el emplazamiento del manto del Cadi

Afectando a las estructuras del apilamiento antiformal del Freser y a los materiales paleo-
genos del sinclinal de Ripoll, existen un conjunto de fallas con direccion NNW-SSE, entre
las que destaca la de Coma d’'Olla. Esta falla limita lateralmente por el lado E al apila-
miento antiformal del Freser. La direccién de la falla hace suponer una actividad sincroni-
ca con el desarrollo del apilamiento antiformal del Freser al igual que la falla de Neva,
que limita al antiformal por el lado W (Hoja de la Pobla de Lillet, Vergés et al., 1993).

2.3.2. El Manto del Cadi

El manto del Cadi esta situado por encima del apilamiento antiformal del Freser y
separado de este mediante el cabalgamiento de Serra Cavallera (Mufoz, 1985;
Mufoz et al., 1986). El limite meridional del manto se situa en el cabalgamiento de
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Vallfogona que lo separa de la cuenca de antepais deformada. La estructura interna
del manto del Cadi es compleja, sobre todo en la parte oriental de la Hoja, donde
aflora la terminacion W del sistema de cabalgamientos que caracterizan a la
Garrotxa (Hoja de Olot, Martinez et al., 1993). En este sector oriental de la Hoja, la
estructura interna del manto del Cadi estd constituida de N a S por un sinclinal de
direcciéon ENE-WSW, una zona antiformal con un nucleo paleozoico, y el sinclinal de
Ripoll limitado por el cabalgamiento de Vallfogona, ambos de direccion E-W. La dis-
posicion cartografica del manto del Cadi muestra una geometria mas estrecha en la
parte occidental de la Hoja (corte I-I') y una geometria mds ancha en la parte orien-
tal (corte li-il*). El limite N (cabalgamiento de Serra Cavallera) sigue por tanto una
direccion E-W en la parte W de la Hoja y una direccion ENE-WSW en la parte E {ver
esquema tectonico).

A continuacion describiremos la estructura interna del manto del Cadi, de N a S: sincli-
nal de Beget, antiformal de Montmajor, y sinclinal de Ripoll.

Sinclinal de Beget

Este sinclinal se halla representado sélo en la parte oriental de la Hoja, al N de la
estructura antiformal de la Garrotxa. Este sinclinal es el resultado de la interferencia de
dos direcciones: la direcciéon E-W, que es la direccion general de las estructuras de la
Garrotxa (culminacion de Montmajor); y la direccion ENE-WSW, correspondiente a la
direccion del cabalgamiento de Serra Cavallera en este sector de la Hoja. Esta estructu-
ra fue cartografiada por Abril (1972), siendo visible en el campo al afectar a las calizas
de la Fm. de Corones. Hacia el W, el sinclinal queda amortiguado al mismo tiempo que
lo hace la culminacién antiformal de Montmajor. Mas al W, la estructura interna del
manto del Cadi se resuelve de manera mas sencilla mediante pliegues y cabalgamientos
afectando principalmente a las calizas de la Fm. de Corones (cortes I-I" y II-II'), y descri-
tos por Gich (1969) y Vergely (1970), asociados a un clivaje bien desarrollado (Mufioz et
al., 1988).

Apilamiento antiformal de Montmajor

La terminacion de la compleja estructuracion de la Garrotxa (Hoja de Olot, Martinez et
al., 1993), aflora en la parte oriental de la Hoja constituyendo la estructura antiformal
de Montmajor. Esta estructura, situada al W del pueblo de Oix, constituye el ejemplo
mas caracteristico de los antiformales aflorantes en la Garrotxa (Martinez et al., 1989).
El nUcleo de la estructura antiformal estad formado por rocas paleozoicas (no aflorantes
en la Hoja) a las cuales se superponen discordantemente, en el flanco S, los materiales
del Garumniense seguidos de calizas ilerdienses de la Fm. del Cad( (Fig. 7). En el flanco
N, al Paleozoico se le superponen margas ilerdienses de la Fm. de Sagnari mediante un
contacto sustractivo (Martinez et al., 1989). En el flanco meridional de la estructura, las
calizas de la Fm. de Corones estan involucradas en un sistema duplex que las repite
numerosas veces (corte Ill-1II'). Los cabalgamientos inferior y superior del sistema duplex
coinciden aproximadamente con los limites inferior y superior de la formacion. Este
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limite superior, se dispone paralelo a las margo-calizas existentes en la parte superior
de la formacién de Corones, siendo dificil su identificacién en el campo.

La culminacion de Montmajor cierra hacia el W, al E del pueblo de Sant Pau de Seguries,
al mismo tiempo que termina ei sinclinal de Beget, situado al N de la culminacién.

En la Fig. 7 se han esquematizado los diferentes cabalgamientos observados en la
estructura atendiendo al nivel de despegue utilizado por estos: con el numero 1) se ha
sefalado los cabalgamientos que afectan a las rocas paleozoicas, el mas inferior de los
cuales correspondera al cabalgamiento inferior del manto del Cadi; el 2) corresponde al
contacto N de la estructura antiformal, que es un contacto sustractivo, interpretado
como la reactivacion de una falla normal anterior; el nimero 3) corresponden a cabal-
gamientos situados, con una geometria de rellano, en las pelitas del Garumniense; y
finalmente el 4) son los distintos cabalgamientos que forman las geometrias duplex
que afectan tanto a las calizas de la Fm. del Cadi como a las de la Fm. de Corones. Es
importante notar que los cabalgamientos con el niumero 1), afectando a los materiales
paleozoicos, se entroncan hacia arriba con el cabalgamiento marcado con el numero 3),
situado en el Garumniense.

Interpretacion de las estructuras antiformales

La existencia de rocas del basamento en los nucleos de estructuras antiformales en el
Pirineo oriental fue observado desde la primera cartografia de detalle de la region rea-
lizada por Estévez (1973), el cual las interpreté como parte del basamento autéctono
situado en el bloque levantado de fallas normales de direccion E-W. Este mismo autor
observo diferentes facies y potencias en los materiales eocenos a ambos lados de estas
fallas, con lo que las interpreté como fallas activas durante la sedimentacién del
Eoceno inferior y medio. En los estudios posteriores realizados en la zona de Biure
(Pujadas et al., 1989) quedaron bien establecidas las relaciones entre la sedimentacién
eocena v la actividad de estas fallas con direccién E-W. Sin embargo, el estudio estruc-
tural detallado de los planos de falla indican un movimiento de falla inversa y la carto-
grafia de la Garrotxa muestra como dichas fallas se entroncan con el sistema de cabal-
gamientos cardcteristico de la region. Ante lo expuesto se interpretan los contactos tec-
tonicos que limitan el flanco septentrional de las culminaciones como fallas normales
reactivadas, cuyo salto inverso ha sido inferior al salto normal previo, con lo cual se rea-
lizé una inversion tecténica incompleta. Ademas, todas estas estructuras se encuentran
situadas dentro del manto del Cadi y por lo tanto son aléctonas, sugiriendo que el
cabalgamiento inferior del manto del Cadi, durante su desplazamiento, corté una
estructuracion previa extensional y trasladé en su bloque superior retazos de rocas del!
basamento localizadas en el bloque inferior de las estructuras previas (short cuts). El
poco salto inverso de las fallas reactivadas (cabalgamientos) esta condicionado por la
gran resistencia que ofrecen durante la compresion, debido al elevado dngulo de estas,
llamado efecto de treno o muraiia {buttresing). Esta tuerte resistenda 2 1a reactivacidin
queda refiejada en la gran deformacion observada en los materiales margosos, locali-
zados en el bloque superior del cabalgamiento, consistente en un clivaje importante
deformado por pequefios kink relacionados con un segundo clivaje menos importante.
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Sinclinal de Ripoll

La estructura mas caracteristica del manto del Cadi lo constituye el sinclinal de Ripoli,
con una direccidon E-W paralela a la direccion del cabalgamiento de Vallfogona. El sin-
clinal de Ripoll pliega a todos los materiales paledgenos, despegados del basamento
mediante el cabalgamiento de Serra Cavallera localizado en las pelitas del
Garumniense. El sinclinal de Ripoll se puede seguir fuera del ambito de la presente
Hoja. Por el E es dificil de sequir mas alla de la falla de Albanya, aunque el sinclinal de
Vilaritg podria ser su continuacién oriental (Hoja de Olot, Martinez et al., 1993). Por el
W, puede seguirse hasta el limite con la terminacion oriental del manto del
Pedraforca. El manto del Pedraforca se encuentra afectado por el plegamiento en sin-
clinal del infrayacente manto del Cadi (Martinez et al., 1988; Hoja de la Pobla de Lillet,
Vergés et al., 1993).

En sentido N-S, el sinclinal de Ripoll es claramente disimétrico, siendo su flanco N mas
potente que su flanco S. En el flanco N aflora toda la serie eocena, mientras que en el
flanco meridional solo afloran los materiales mas altos de esta. La estructura del flanco
S, en la parte E de la Hoja es relativamente sencilla. En cambio, en Ia parte W, la exis-
tencia de numerosos niveles de yesos (Fm. de Vallfogona) complica la estructura al
actuar como pequenos niveles de despegue (corte I-I’).

Estructura de los materiales margosos septentrionales

Los materiales paleocenos y eocenos situados, en general, al norte de las fallas que
limitan por el N a las culminaciones y mas concretamente al N de la falla de la Salut
muestran pliegues con una esquistosidad bien desarroliada con buzamiento norte. Esta
esquistosidad oblitera en parte a la estratificacion, muy dificil de ohservar, y esta defor-
mada por bandas de «kink» y pliegues «chevron», relacionados con una segunda
esquistosidad menos marcada. Esta estructura interna de los materiales situados en el
blogue superior de {a faila de la Salut contrasta con lo escasamente deformados que se
encuentran los materiales equivalentes en el bloque inferior de la dicha falla, en donde
s6lo son observables pliegues de escala kilométrica y una esquistosidad poco desarrolla-
da. La intensa deformacién que se observa en el bloque superior de la falla de la Salut
es interpretada como producto del efecto de freno/muralla («buttresing») durante la
inversion de dicha falla (Pujadas et al. 1989).

Estructura de los materiales calizos meridionales

Tal como ya ha sido comentado, las alternancias de calizas y margas se comportan de
una manera muy distinta ante la deformacion que la experimentada por las potentes
margas septentrionales. Tanto a nivel de afloramiento como a nivel cartogréafico puede
nhservarse, en la parte ocupada por los niveles calizos, un importante sistema de cabal-
gamientos afectando a la totalidad de 1a zona. Este sniema de cabaigamientos estd
formado por rampas y rellanos. Las rampas cortan a los niveles calizos, mientras que los
rellanos o niveles de despegue se sittian en la margas (Martinez et al., 1989), deducibles
a partir de la intensa deformacion observada en estos niveles.
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La estructura general de la Garrotxa consiste pues en un conjunto de geometrias
duplex que afectan a cada nivel de calizas. Ei cabalgamiento inferior del ddplex se sitia
en las margas infrayacentes y el cabalgamiento superior en las margas suprayacentes.
Solo los cabalgamientos mas importantes cortan a tqda la serie estratigrafica, aungue
la complejidad de la estructura hace dificil diferenciarios. En el rio Borrd, aparece una
ventana tectonica en la que las calizas de la Fm. de Corones del biogue superior del
cabalgamiento se pone en contacto con las calizas de la Fm. de ta Penya del bloque
inferior, visible en el fondo del valle. El desplazamiento minimo de este cabalgamiento
es de 3 Km (ver corte llI-lII’ de la Hoja de Olot).

Estructura de los materiales de la Fm. de Corones

El paguete calcéreo que forma ia Fm. de Corones, puede presentar una repeticion de la
serie, que en algunos puntos afecta parte de las margas de Sagnari y de la Fm. de
Armancies. En la sierra de Sant Amang, y en el rio Freser, es donde mejor se observa
esta estructura. En el corte del rio Freser, se observa como dicha estructura esta plega-
da, presentando pliegues con ei plano axial subhorizontal o buzando muy poco. Estos
pliegues han desarrollado una esquistosidad de plano axial buzante hacia el norte
{Muiioz, 1988). Los pliegues presentan una cierta disarmonia debido a la existencia de
un nivel de despegue entre las margas y las calizas.

Lamina cabalgante de les Lloses

Situada en el extremo occidental de la Hoja, entre el cabalgamiento de Vallfogona al N
y la cuenca de antepais al S, se encuentra una pequefia unidad limitada por cabalga-
mientos con una estructura interna formada por una pareja de pliegues sinclinal-anti-
clinal. Los materiales situados en la ldmina tienen unas facies intermedias entre los mis-
mos materiales del manto del Cadi y los del antepais {(Mufioz, 1985).

Estructura de la cuenca de antepais plegado

En la Hoja de Ripoll, la cuenca de antepais constituye una estrecha franja alargada
situada al S del cabalgamiento de Vallfogona y ocupando la parte mas inferior de la
Hoja. Los materiales mas inferiores aflorantes son los de la Fm. de Coubet, pertenecien-
tes al Luteciense. En general, los materiales mas inferiores (Fms. de Coubet y Bellmunt)
afloran en el rio Ter, al S del pueblo de Ripoll, donde se encuentran afectados por plie-
gues y cabalgamientos de direccion ENE-WSW, paralela a la direccion del cabalgamien-
to de Vallfogona en este sector. La estructura observada en los materiales eocenos al
sur del cabaigamiento de Vallfogona consiste en un par de pliegues. El sinclinal, disimé-
trico, con el flanco septentrional vertical o bien invertido, esta en contacto con el cabal-
gamiento de Vallfogona. Al sur del sinclinal, un pequefo anticlinal representa la
estructura mas meridional de la Hoja de Ripoll. Estos pliegues y cabalgamientos desa-
parecen hacia el E bajo los términos mas altos de la serie estratigréfica, que se disponen
discordantes encima de dichas estructuras, fosilizandolas. Hacia el E, en la parte central
de la Hoja, estos materiales discordantes quedan involucrados en la estructura median-
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te pliegues y cabalgamientos ligados a la continua progresion del cabalgamiento de
Vallfogona.

Descripcion del corte N-S

El corte del rio Freser, muestra la geometria del sistema de cabalgamientos anterior-
mente descrita. Al norte se sitia el Apilamiento Antiformal del Freser, con la repeticion
de varias laminas cabalgantes de basamento y Garumniense. Hacia el sur, se observa la
unidad del Cadi, cuyo cabalgamiento basal es el de Vallfogona, con una morfologia de
rellano sobre el bloque inferior, deducida de los datos de subsuelo. Los materiales sedi-
mentarios que se observan en el bioque inferior tienen el nivel de despegue en los
yesos de Beuda, responsable de las deformaciones que se observan en los materiales
del antepais (por ej., el anticlinal de Bellmunt). Tal como se ha representado en el
corte, un cabalgamiento enraizado en este nivel, podria diferenciar a estos materiales
como una subunidad que se situaria estructuralmente entre el manto del Cadiy la
cuenca del Ebro.

Descripcion del corte E-W

El corte general de direccion E-W (Fig. 11) abarca las Hojas de Figueres, Olot y Ripoll. En
la parte correspondiente a la presente Hoja se observa, el manto del Cadi, sobre mate-
riales del Luteciense, y en la base de estos materiales el nivel de despegue situado en
los yesos de Beuda sobre las calizas del llerdiense-Cuisiense. La unidad del Cadi esta for-
mada en la parte occidental por el apilamiento de laminas cabalgantes de Basamento y
Garumniense, y hacia el este, por una serie de estructuras en «duplexs» afectando a las
calizas de la formacion del Cadi y de Corones.

Datacion de las estructuras

Las dataciones de las estructuras alpinas de la presente Hoja pueden abordarse bajo
dos dpticas diferentes. Por un lado mediante relaciones de corte entre diferentes
estructuras, lo cual nos indica una edad relativa de los diferentes grupos de estructuras.
Por otro lado se pueden efectuar dataciones de las estructuras mediante su relacion
con los sedimentos sintectonicos. Esto puede realizarse mediante criterios directos
(relaciones geométricas entre sedimentos y estructuras) o bien mediante métodos indi-
rectos (composicion de los cantos, direccion de las paleocorrientes, etc..) en materiales
que no tienen un contacto directo con las estructuras.

La relacion mas clara entre estructuras y sedimentos proviene de la parte meridional de
la Hoja (sinclinal de Ripoll, cabalgamiento de Vallfogona, y pliegues y cabalgamientos
de la cuenca de antepais). El sinclinal de Ripoll se formé debido a la formacion del api-
lamiento antiformal del Freser al N y por la emersién del cabalgamiento de Vallfogona
(su cabalgamiento inferior) al S. Las numerosas discordancias visibles dentro de los
materiales de la Fm. de Bellmunt marcan el continuo desarrollo del sinclinal durante su
deposicion.
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El cabalgamiento de Ribes-Camprodon, estad considerado un cabalgamiento fuera de
secuencia deducido por las relaciones de corte entre este y los cabalgamientos del api-
lamiento antiformal de! Freser (Mufioz, 1985; Muhoz et al., 1986). Esta interpretacion
queda apoyada por la composicion litolégica de los materiales aluviales y fluviales del
tramo superior de la formacién de Bellmunt, constituida por numerosos cantos graniti-
cos, que solo pudieron provenir de areas situadas en el bloque superior del cabalga-
miento de Ribes-Camprodon cuando el apilamiento antiformal ya era activo (demostra-
do por el desarrollo inicial del sinclinal de Ripoll).

Asi, se puede suponer una edad Luteciense medio para el inicio del apilamiento anti-
formal del Freser y desarrollo del sinclinal de Ripoill. Las estructuras que afectan a los
materiales de la cuenca del antepais son de edad Luteciense superior, mientras que el
cabalgamiento de Vallfogona fue activo al menos hasta una edad Bartoniense y proba-
blemente Priaboniense, sincrénicamente con el desarrollo del cabalgamiento de Ribes-
Camprodon. La edad Priaboniense esta corroborada por las relaciones de corte obser-
vadas en la Hoja de Berga, mas al W.

2.4. TECTONICA NEOGENA

Las anicas estructuras aflorantes en la Hoja que senalen la actividad distensiva ocurrida
durante el Nedgeno son las fallas de direccion NNW-SSE visibles en la parte SE de la
Hoja, afectando a los materiales de la cuenca de antepais plegada. Estas fallas pertene-
cen a un conjunto de fallas distensivas con esta direcciéon, caracteristicas de la parte
oriental del NE de la Peninsula Ibérica (Julivert et al., 1973; Hoja de Olot, Martinez et
al., 1993).

2.5. NEOTECTONICA

En la parte SE de la Hoja aflora la terminacion occidental de la regién volcanica de Olot
en la cual se sucedieron importantes sacudidas sismicas que destruyeron parte de los
nucleos urbanos durante la Edad Media (Fontseré y Iglésies, 1971). La localizacién de
los dafios causados por los terremotos coincide con la direccion de las fallas principales
de la region (Hoja de Olot, Martinez et al., 1991; Olivera et al., 1990; Goula et al., 1990;
Briais et al., 1990).

Desde 1977, la actividad sismica registrada en la zona de Olot es escasa, mientras que
es continuada en la cuenca alta del rio Freser (Fig. 12 ). En esta zona se ha de destacar
la localizacién del epicentro del terremoto de Ribes de Freser, ocurrido el 26 de
Septiembre de 1984, con 4.4 de magnitud. El mecanismo focal deducido para dicho
seismo indicé un movimiento de desgarre dextro de una falla vertical de direccion E-W
(Olivera et al., 1986).

2.6. ESTRUCTURA DE LA CORTEZA

El mapa de isobatas del basamento en la zona del Pirineo oriental (Riba et al., 1983;
Clavell et al., 1988) muestra una disposicion abombada del zocalo coincidiendo con la
zona de la Garrotxa. El eje de este abombamiento coinctde con el cambio de la inclina-
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cién de los ejes de las estructuras observadas en la Garrotxa, concretamente en el rio
Borro (Clavell et al., 1988). A pesar de plegar a las estructuras del manto del Cadi, la
evolucién del abombamiento es anterior, ejerciendo un control sobre la sedimentacion
a partir probablemente del Cretacico superior (Clavell et al., 1988). El mapa de anomali-
as residuales gravimétricas muestra una gran anomalia alargada en sentido N-S (Torné
et al., 1988), coincidiendo con el abombamiento del basamento. El mapa de anomalias
magnéticas destaca en la zona volcanica de Olot un alto magnético de +100 nT,-de
20 nT a +80 nT (Zeyen y Banda, 1988).

Los perfiles de sismica profunda realizados en el Pirineo en el afio 1978 aportaron gran
informacién al conocimiento de la estructura profunda de la corteza. Estos datos fue-
ron analizados e interpretados en Gallart (1981) y Daigniéres et al. (1981). En Gallart
(1982) se recoge toda la informacién geofisica de los Pirineos disponible hasta el
momento. Durante la campafia mencionada se realizaron dos perfiles de direcciéon E-W,
uno situado en la parte septentrional del Pirineo y otro situado en la parte meridional,
pasando practicamente por el limite septentrional de la Hoja de Ripoll. La corteza pre-
senta un grosor entre 45-50 km en la zona central del Pirineo, decreciendo hasta valo-
res de 22 km en el extremo oriental, en contacto con el Mediterraneo. En esta zona
oriental se observan saltos importantes afectando al Moho relacionados con el conjun-
to de fallas extensionales visibles en superficie en el extremo NE de Catalunya (Gallart
et al., 1982).

El mapa gravimétrico de Catalunya (Casas et al., 1987) muestra, segun una linea parale-
la a la del perfil de sismica profunda mencionado, un acusado gradiente regional desde
valores de -115 miligales en el extremo NW del mapa (correspondiente a la zona cen-
tral del Pirineo) hasta valores de +50 miligales en el extremo NE (Mar Mediterraneo).
Este gradiente esta ligado a la disminucién de la potencia de la corteza hacia el NE, de
acuerdo con los datos de la sismica profunda (Torné et al., 1988).
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3. GEOMORFOLOGIA

En el capitulo de geomorfologia se describiran cuatro apartados referidos a: 1) formas
y procesos; 2) relacion entre las formas y los depésitos correspondientes; 3) génesis y
edad de los procesos del modelado; y 4) procesos actuales o subactuales y procesos
antropicos.

3.1 FORMASY PROCESOS.

La Hoja de Ripoll esta situada en el borde meridional de la zona Axial del Pirineo
Oriental y se caracteriza por una geomoifologia variada y compleja. Esta desarrolla en
la parte N un modelado suave dando una orografia vigorosa. La zona central presenta
una alineacion E-W de formas con alto condicionante estructural, y las capas, que se
encuentran subverticales, estan plegadas y fracturadas. Hacia el S, se da un paulatino
descenso de las alturas y la geomorfologia se compone de relieves monoclinales y tabu-

lares, éstos Gltimos adquieren una mayor importancia en la parte mas meridional.

El area de estudio se encuentra atravesada por las arterias fluviales de las cuencas altas
de los rios Ter y Fluvia, con las cabeceras de las Rieras de Ridaura, Vianya y de
Vallfogona. Comprende la Sierra de San Si6 al N con 1940 m; los relieves de las Sierras
de Conivella y Cavallera de 2040 m de altura maxima; la alineacién de la loma de Sant
Amang¢ de 1829 m, con el Costes de 1353 m y el Puntil de 1320 m; la Sierra de Puig
Estela, con 1360 m, y la Sierra de Santa Magdalena al S, con 1451 m.

Los materiales Cambro-ordovicicos presentan un modelado suave sin apenas rasgos
estructurales. El Ordovicico superior define una alineacién competente en el paisaje,
haciendo aparecer lomos alargados como expresion de la fuerte esquistosidad (princi-
paimente en la Collada Verda). Ei Silurico desarrolla un rellano, situado a media ver-
tiente, y donde estos materiales se modela una serie de pequenias depresiones debido a
la accion de las aguas de escorrentia. Estos depositos que actiian como barrera imper-
meable revisten de un caracter plastico y lubricante a las partes basales de las masas
calcareas deslizadas. El Devonico de caracter enfajado, da una morfologia escalonada
en las vertientes meridicnales. En las vertientes septentrionales se situan los desliza-
mientos de ladera de mayor magnitud (Fleta, 1986). Los materiales Estefano-Pérmicos
debido a la alternancia de depésitos duros y blandos genera vertientes e interfluvios
escalonados. En los tramos lutitico-arcillosos pueden darse localmente badlands.

La serie paleégena involucrada en el sinclinal de Ripoll se caracteriza por tener un
buzamiento de las capas elevado y por la existencia de un clivaje penetrativo importan-
te, que pierde intensidad hacia el S. En el flanco septentrional del sinclinal, las margas
de la Fm. de Sagnari generan vertientes escalonadas con desarrollo incipiente de bolas.
La Fm. de Corones constituye un nivel muy continuo en el paisaje con repeticién de
serie localmente Su alto buzamiento onaina desplomes de fragmentos de capas como
el de Puig de Corones. En las zonas donde existen paquetes importantes de yesos, la
accion de hinchamiento y disoluciéon producen desplomes importantes como el de Sant
Joan de les Abadesses y los ocurridos en el flanco S del sinclinal, en las cercanias del coll
de Canes en la carretera de Ripoll a Olot. El flanco S del sinclinal de Ripoll se caracteriza
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por dar un relieve monoclinal. La zona situada al S del cabalgamiento de Vallfogona
presenta relieves tabulares que controlan la disposicién de las rieras de las Lioses,
Vallfogona y Ridaura.

En la Hoja de Ripoll se han diferenciado las siguientes variedades morfoidgicas que se
describiran a continuacion: a) estructural; b) fluvial y torrencial; c) de vertiente: d) peri-
glaciar; e) nival y carstica; f) volcénica; y g) antrépica.

a) Las formas estructurales, por encontrarnos en una zona de tectonica intensa, tienen
un gran desarrollo de lineas de capas duras en los materiales garumnienses y tercia-
rios. En éstos ultimos podemos cbservar superficies estructurales lisas o en peldafios
{Corones y Sierra de Santa Magdalena). Las capas verticales o «hogbacks», siendo
muy numerosas, se encuentran muy bien localizadas por los crestones que generan
las barras calcareas garumnienses.

b) La morfologia fluvial y torrencial ocupa un lugar importante dentro de la geomorfo-
logia de la Hoja de Ripoll. Esta zona es atravesada por las arterias fluviales de cuen-
cas altas de los rios Ter y Fluvia. Las Sierras de Conivella y Cavallera actuan de diviso-
ria de aguas de los rios Ter y Freser. El primero, es un curso subsecuente, que sigue
las estructuras y tiene un amplio valle con diferentes niveles de terrazas. No obstante
en los sectores de Camprodon a Sant Pau de Sequries y aguas abajo de Ripoll, tiene
caracter de antecedencia. El rio Freser tiene una disposicion N-S, se comporta como
subsecuente y su valle fluvial se caracteriza por un gran encajamiento y escaso desa-
rrollo de terrazas. Sus cursos tributarios de escaso recorrido se caracterizan por una
gran torrencialidad. La rieras de Ridaura y de Vianya presentan unos valles anchos
con un amplio desarrollo de depdsitos aluviales y lacustres ascciados a la actividad
volcanica. Su disposicion es subsecuente y se orientan W-E, direccion que coincide
con el principal accidente tecténico local, el cabalgamiento de Vallfogona. Sus terra-
zas estan relacionadas a importantes glacis laterales. Los rios de Salarsa y Bach, se
caracterizan por unos estrechos valles, con terrazas y conos de deyeccion. Su disposi-
cion es subsecuente, orientados W-E, con ligeras flexiones al adaptarse a los plieques
y cabalgamientos maltiples de la serie terciaria (Fm. Corones). Los cursos permanen-
tes de aguas y barras, se sithan en los cursos de primer orden del Ter y Freser, en
éstos ademas aparece un cauce abandonado en la localidad de Campdevanol. En el
estudio de las formas de los valles hemos distinguido los valles en V, en cuna y fondo
plano, con o sin incision. En Sant Pau de Seguries se estd produciendo un fenémeno
de captura del rio Ter por parte del rio Vall del Bach, tributario del Fluvia, y tan solo
resta una diferencia de altura de unos 25 m del nivel de base.

) El apartado de morfologia de vertientes tiene una significacion importante debido a
la estructura y las litologias. Dentro de la dinamica de vertientes el proceso geomor-
folégico mas espectacular y representativc de este sector del Pirineo Oriental es la
inestabilidad de laderas (Fleta, 1986). Las diferencias litoldgicas, el alto condicionan-
te estructural, la fracturacién y diaclasacion, las grandes pluviometrias registradas y
el alto gradiente topografico activan muy facilmente los movimientos en masa.
Hemos distinguido inestabilidades de ladera o movimientos en masa de Lipo trasla-
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cional y/o de flujo, rotacional y en bloques, alcanzando una mayor importancia en los
relieves de las Sierras de Conivella y Cavallera. EIl movimiento en masa traslacional de
rotacion-flujo de la Barraca, de 1800 m de longitud, obturé el curso subsecuente princi-
pal del rio Segadell, produciendo una acumulacién de depositos turbosos detras (Fleta,
1987). La escorrentia de las aguas por arroyada, se da en las formaciones superficiales y
en los materiales margosos de la serie terciaria.

d)

e)

f)

g)

La morfolegia periglaciar desarrollada en ésta zona, que nunca llego a situarse por
encima del nive! de nieves perpetuas durante el Cuaternario, presenta formas de
aterrazamiento y abancalamiento de las vertientes. Estas son el producto de soliflu-
xiones generalizadas y licuaciones puntuales de las formaciones superficiales.

Las formas nivales y carsticas desarrollan formas de escorrentia, absorcion y emision
sin desarrollo de formaciones superficiales caracteristicas de estos procesos. Se han
diferenciado algunos nichos de nivacion y arroyada nival como accion superficial de
escorrentia. Aparecen nichos de nivacién, que permanecen al resguardo de la insola-
cion y donde la fusion de la nieve comporta procesos erosivos y la consecuente acen-
tuacién de la concavidad de la vertiente. Estos lugares dan el aporte necesario de
agua ladera abajo para que los procesos solifluidales tengan continuidad. La total
ausencia de aguas superficiales a partir de los 1600 m y una nivacién alta, hace que
exista una persistencia carstica y nival, dando formas mixtas. Esta dinamica tiene
lugar principalmente en los sistemas carsticos situados en los relieves calcareos de las
Sierras de Conivella y Cavallera. Dentro de las formas de infiltracion tenemos depre-
siones nivocarsticas, pozos de nieve y dolinas. La circulacién subterranea se realiza
por fisuracién a través de diaclasas y discontinuidades tecténicas, y configura un sis-
tema carstico suspendido autonomo (Liopis Liadd, 1966). Las dolinas presentan ver-
tientes escarpadas y tapizadas por prados de altura. Se disponen en lineas orienta-
das W-E, y estan localizadas unicamente en las vertientes septentrionales de las
Sierras de Cavallera y Conivella a unas alturas superiores de 1700 m, como es el caso
del Pla de la Llagona. Las formas de emision se manifiestan gracias al elevado nume-
ro de manantiales. Los lagos o «estanys» constituyen una forma ocasional y excep-
cional de emision y se dan, donde por debajo se sitta el Sildrico impermeable.

La morfologia volcanica esta representada en la Hoja de Ripoll por el volcan
Montolivet que se sitUa justo en el borde suroriental (Mallarach, 1982). Presenta su
cono y crater en forma de herradura abierta hacia el NW y tiene adosadas a los flan-
cos de su crater acumulaciones de escorias. Este desarrélla una colada basanitica, y
en su superficie se situan pequenos microconos, denominados «intumescencias
tumularias» o «tossols» y «pUstules». Las coladas presentan escarpes marcados y se
da la superposicién de diferentes emisiones de los volcanes de Puig Cabrioler, El
Croscat, Puig Jorda, y Puig de la Costa, todos situados al S de Olot.

Las formas antropices, tanto de construccion teme de destruccion también se repre-
sentan en esta Hoja, con la localizacién de las principales vias de comunicacion,
nucleos de poblacién y formas generadas por las actividades extractivas. Adquieren
una especial atencidn las formas generadas por las actividades extractivas mineras,
tanto de canteras como de minas (Fleta, 1986).
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3.2 RELACION ENTRE LAS DIFERENTES FORMAS Y DEPOSITOS.

Los materiales Cuaternarios estan representados por los depdsitos aluviales de las cuen-
cas altas de los rios Ter y Fluvia. Los depésitos coluviales estan constituidos por forma-
ciones de vertiente, y se localizan en las partes altas, sobre todo en la vertiente septen-
trional de las Sierras de Conivella y Cavallera. Las emisiones volcanicas cuaternarias se
sitian en el borde suroriental con la presencia de algunas coladas volcanicas. Junto a
éstos se encuentran los depositos aluviales, coluviales y lacustres asociados, desarrolia-
dos por la obturacién de algunos cursos de aguas.

Los depdsitos aluviales de la cuenca aita del Ter estan representados por los tres princi-
pales niveles de terrazas de los rios Ter y Freser. El superior que localmente alcanza los
4 m de espesor, esta constituido por un paguete heterogéneo de gravas y arcillas arco-
sicas, con cantos de tamano decimétrico procedentes del Pirineo. La terraza media
tiene un mayor contenido en finos y se pueden observar pasadas de gravas con estruc-
tura interna, su potencia puede superara los 8 m. La terraza baja esta constituida prin-
cipalmente por gravas y su espesor suele ser de 2 a 3 m.

Dentro de la cuenca del rio Fluvia, incluida en el &mbito de la Hoja de Ripoll, hemos
diferenciado dos sistemas de depositos aluviales en relacion con las emisiones volcani-
cas, la Riera de Ridaura y los tributarios del rio Llierca. La Riera de Ridaura desarrolla
complejos de obturacion fluviolacustre interconectados a las coladas volcanicas. Estos
depositos se caracterizan por unas granulometrias bajas y un alto contenido en finos,
gue pasan lateralmente a sedimentos turbosos. Los tributarios del Llierca presentan
tres niveles de terrazas.

Aparte de los sistemas de terrazas, dentro de los depésitos fluviales y torrenciales, ade-
mas encontramos el aluvial actual, los conos de deyeccion y las turberas asociadas a las
emisiones volcanicas y a algun movimiento en masa.

Los glacis coluviales pasan lateralmente a las terrazas fluviales mas altas del rio Ter y la
riera de Ridaura.

En las vertientes meridionales de los relieves devénicos se localizan acciones lineales de
canales de avalanchas y conos de derrubios, ademas de importantes masas de cancha-
les. Estas ultimas se situan en la Loma de Sant Amang y en las vertientes septentrionales
gue drenan sus aguas al ric Salarsa, en el extremo NE de la Hoja.

En cuanto a las formas antiguas, sus depésitos dependiendo del area fuente y de
apoyo, estan constituidos por derrubios ordenados y brechas cementadas. Los derru-
bios ordenados estan formados por niveles de gelifractos centimétricos aplanados de
lutitas cambro-ordovicicas con pasadas mas o0 menos cementadas y lavadas. Tienen una
gran homogeneidad y su potencia alcanza los 4 m. Las brechas cementadas estan cons-
tituidas por un deposito heterogéneo de 2 a 3 m de espesor de brechas calcareas devo-
nicas paralelas a la vertiente, de poca matriz y cantos angulosos de tamafio decimétri-
co. Se encuentra muy cementado en ia parte superior y aparece fragmentado.

5



Los materiales coluviales producto de la solifluxion generalizada son muy similares a los
anteriores descritos, salvo que poseen mayor contenido en finos y en su estructura
interna se pueden observar l6bulos de solifluxion.

La actividad volcanica genero la obturacién del antiguo curso del Fluvia produciendo la
formacién del lago de Sant Esteve d'en Bas. Esta obturacion desarrollé detras de las
coladas todo un conjunto de depésitos de glacis-terraza de relleno de obturacién lacus-
tre. Esto se produjo aproximadamente hace 133000 +12000 afios BP, con las emisiones
de las coladas de los volcanes de la Canya (Ridaura) y Aiguanegra (Fluvia), durante el
Pleistoceno superior (Riss).

3.3 CARACTERIZACION DE LOS PROCESOS DEL MODELADO. GENESIS Y EDAD.

Durante el Cuaternario esta zona de! Pirineo Qriental siempre se situo por debajo del
nivel de nieves perpetuas debido a su escasa altura maxima (2040 m). Dicho nivel oscila-
ba en la ultima glaciacién entre los 2100 m de altura sobre el nivel del mar (SERRAT,
1983). Esto hace que no se observen formas tipicas de medios glaciares o periglaciares
para las zonas altas, haciende que exista una incidencia morfogenética de procesos
intensos de degradacion. Asi aparecen numercsos deslizamientos de ladera tanto en
los materiales paleozoicos, y terciarios, especialmente en depésitos yesiferos, como
también en las formaciones superficiales cuaternarias.

El periglaciarismo cuaternario ha afectado casi a la practica totalidad de las vertientes por
encima de los 1000 m produciendo procesos de regularizacion (Serrat, 1983). Sobre los
1400 m encontramos vertientes completamente regularizadas con la presencia de derru-
bios de ladera con estratificacién ordenada, principalmente en la vertiente meridional de
la Sierra de San Si6. Estos materiales que se encuentran encajados por la red fluvial
corresponden a un periodo mas frio que el actual, y los relacionamos con el Wiirm.

Las formas redondeadas de los interfluvios sin apenas salientes rocosos representan un
estadio de madurez poco avanzado.

Por correlacién de las terrazas del area de estudio con los depositos fluvioglaciares de
Setcasas descritos por Marti Bono et al. (1977), correspondientes a la ultima glaciacion,
tenemos que la terraza media del Ter en este sector corresponde al Wurm, y la alta
probablemente al Riss.

Evolucion geomorfolégica cuaternaria de la zona de estudio afectada por el glaciaris-
mo cuaternario:

- Implantacién de la red fluvial siguiendo las grandes directrices estructurales del
Pirineo, desarrollo de terrazas (Terraza +40 m del Ter, Pre-WUurm/Riss).

- Implantacién de la dinamica carstica como causa primera, propia de un sistema pro-
pio de la alta montafa mediterranea, con predominio de las formas superficiales de
disolucion.
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— Fase de regularizacién de vertientes, sin incisiones superficiales y modelado de inter-
fluvios redondeados.

— Acumulacién de derrubios asistidos, como resultado de la regularizacidon de las ver-
tientes. Dependiendo del drea fuente, los materiales aqui englobados varian de
derrubios ordenados (Riera de la Abella) a brechas cementadas (Bruguera) (Wdrm)
(Terraza +12 m del Ter y Freser).

- Incision de la red fluvial, produciendo abarrancamientos y el comienzo de grandes
incisiones.

- Inestabilizaciones de laderas, dificiles de precisar en el tiempo y que probablemente
correspondan a un periodo muy prolongado dentro de la evolucion geomorfoldgica.
Algunas pudieron afectar a dep6sitos de regularizacion y travertinicos.

- Obturacion fluviolacustre por algan movimiento traslacional complejo de rotacién-
flujo.

- La fase tardiglaciar en este sector no manifiesta la presencia de glaciares rocosos, ya
qgue esta actividad se localiza en cotas superiores a los 2400 m de altura en zonas mas
interiores de la cadena montanosa.

- Dinamica actual que desarrolla depésitos coluviales (incluyendo los canales de ava-
lanchas y conos de derrubios) y peguenas inestabilizaciones, que tapizan las forma-
ciones superficiales antiguas. Ademas se incluyen los aluviones actuales de los lechos
de inundaciones (Holoceno).

Las dataciones de K-Ar realizadas por Guerin et al (1985) acotan las manifestaciones
volcanicas, dando una edad de 17000 +1600 afios BP para la colada del Croscat en Sant
Roc. Mallarach et al. (1985) en los estudios palinologicos realizados en la cubeta endo-
rreica de Sant Esteve d’en Bas, en el Pla de la Pinya situado muy préximo en la Hoja de
Manlleu, en depésitos lacustres turbosos, confirman la edad anterior. Los niveles basa-
les podrian llegar a alcanzar los 250000 aifios BP y se podrian correlacionar con una fase
de dima frio. La Ultima represa de las aguas del rio Ridaura, procedentes de la cuenca
de Sant Salvador de Vianya, tiene lugar 133000 +12000 afos BP (Guerin et al., 1985)
con la emision del volcan de la Garrinada. Algo después se produce la del Montsacopa,
100000-250000 anos BP (Guerin et al., 1985) superponiéndose a la primera como lo
demuestran algunas cartografias de la zona (Palli, 1981; Mallarach, 1982).

Los materiales cuaternarios de la cuenca alta del rio Ter y Freser estan ligados al glacia-
rismo del Pirineo Oriental. En la zona de Olot los depdsitos se encuentran estrechamen-
te ligados a la evolucion de las emisiones de las coladas volcanicas cuaternarias que die-
ron lugar a la obturacién de los valles principales, apareciendo depésitos lacustres aso-
ciados. Los depositos aluviales situados en la parte oriental de la Hoja y pertenecientes
a la cuenca hidrogréfica del rio Llierca, tributario del Fluvia, no se pueden correlacionar
con las terrazas del Ter y con la zona volcanica de Olot.
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Estos hechos hacen que el Cuaternario de la Hoja de Ripoll se encuentre separado en
dos dominios, que corresponden a las cuencas altas de los rios Ter y Fluvia. En el rio Ter
se da la influencia del glaciarismo cuaternario. En el Fluvia, separado en dos grupos,
tenemos depdsitos asociados a la accion volcanica, y a un régimen pluvial diferente, sin
influencia volcanica.

En esta zona del Pirineo Oriental se localiza la zona epicentral de la mayor crisis sismica
registrada en Catalufa. En 1425-27 la total destruccion de multiples ermitas y monaste-
rios, como el de Sant Joan de les Abadesses, demuestra la actividad sismica. Estas mani-
festaciones pudieron tener sus efectos en superficie, como lo reflejan la cantidad de
deslizamientos de laderas que se encuentran en esta sector. En la Hoja de La Pobla de
Lillet, el deslizamiento de Saldes se produjo en esa misma época y formé obturaciones
y lagos.

La riera de Vallfogona, emplazada con la direccion W-E del cabalgamiento de
Vallfogona, tiene un gran desarrollo de depésitos coluviales y aluviales que han sido
profundamente encajados por las aguas, este hecho puede corresponder a un ascenso
continuado del relieve por manifestaciones neotecténicas de la zona de Olot.

3.4 PROCESOS ACTIVOS O SUBACTUALES QUE TIENEN UNA INCIDENCIA
CON EL MEDIO NATURAL Y DE LAS ACTIVIDADES DEL HOMBRE.

Situada en pleno clima de montafa, registra una pluviosidad de 900-1200 mm anuales,
la innivacion en las partes altas es prolongada de 3 a 5 y las mayores concentraciones
de agua se dan con 150 mm en los meses de Junio y Agosto. El caracter de las precipita-
ciones veraniegas es torrencial, dando una reparticion concentrada e irregular de la
pluviosidad (Bru, 1980). Esto favorece una fuerte erosion por las aguas de arroyada, por
incision vertical y lateral de las vertientes.

En la zona estudiada estan muy desarrollados los prados de altura y por debajo de los
1700 m aparecen arboles, en grupos aislados y formando bosques compactos, principal-
mente en las zonas de umbria. En estas zonas desprovistas de vegetacién, la meteoriza-
cion y la erosién seran mas intensos.

Los fenémenos funcionales actuales se agrupan en los siguientes procesos:

3.4.1. Periglaciares, nivales, carsticos y edlicos:

Crioclastia. Muy importante en los materiales paleozoicos, cambro-ordovicico y devoni-
co por estar desprovistos de vegetacién. Esta dependera de las propiedades de las rocas
tales como grado de cohesién, permeabilidad y plasticidad, asi como la proporcién de
la masividad de las capas y del tamafio de grano de las rocas.

Gelifluxion y solifluxion. Dependiendo del contenido en agua pueden generar peque-
nos Iébulos, y muy localmente cizallas superficiales o «cops de cullera». El «Pipkrake»
constituye el principal protagonista en el aporte de finos a |a vertiente.
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Escorrentia nival. Desarrolla pequenos lechos de arroyada nival concentrada y la infil-
tracion se da tanto por dolinas como por diaclasas.

Carstico. Por la situacion altitudinal de las calizas devénicas existe una interferencia
carstica y nival.

Eélico. Evacua los finos y desmantela la cubierta vegetal, generando inestabilizaciones
en las formaciones superficiales.

3.4.2. Torrencial.

Escorrentia concentrada, los torrentes al irse encajando en las formaciones superficiales
dan relieves exhumados. Este hecho hace que las aguas se cargen en material en sus-
pensidén y puedan provocar importantes erosiones y dafios en zonas de implantacion
antrépica.

Avenidas fluviales. Estas llevaron consigo inundaciones muy importantes en los rios Ter
y Freser en las localidades de Ripoll, Campdevanol, Ribes de Freser, Camprodon tanto
en 1982 como en las famosas del mes de Octubre de 1940.

3.4.3. Movimientos en masa.

Debido al aumento de peso por las aguas infiltradas, la diferencia de competencias, la
proximidad de materiales impermeables, el elevado buzamiento y la pendiente topo-
grafica, nos hace pensar que el periodo actual de inestabilizaciones sera prolongado.
La mayoria de los movimientos se dan en la vertiente septentrional, debido a la disposi-
cion de las litologias y a la mayor permanencia en las zonas de umbria, que facilita
enormemente los procesos de degradacion de vertientes.

Las formas del relieve de destrucciéon o de acumulacidon creadas por los procesos de des-
lizamientos son continuamente modificadas por los procesos que actuan sobre la ver-
tiente, y por la accién de los cursos fluviales que producen la remocion basal.

La existencia de grandes deslizamientos del terreno, aparte de los producidos por la cri-
sis sismica de 1.427, nos hacen pensar que el periodo de inestabilizaciones de laderas
ha sido, es y sera prolongado.

3.4.4. Antropicos.

En esta comarca tuvo gran desarrollo, la industria de armas y la agricultura, con gran-
des rebafios de ovino. Esta actividad conllevé a la progresiva degradacion de los bos-
gues y a un aumento paulatino de la erosion. Esta desforestacion y sobrepastoreo
intensivo, ha desmantelado la cubierta vegetal, sobretodo en las partes altas, trituran-
do y pisoteando las pequefias formaciones superficiales.
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En ésta zona se da una importante actividad minera que abarca desde 1885 hasta los
afos 50. Ademas en el municipio de Ogassa se di6 la primera mina de petréleo a cielo
abierto de Espafia. También la actividad minera modificé enormemente el paisaje
haciendo aparecer multitud de formas antrépicas.

Las antiguas explotaciones mineras, continiian provocando deslizamientos y crean mor-

fologias nuevas que rompen el perfil de equilibrio de las vertientes, hoy en dia, todavia
no alcanzado.
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4. PETROLOGIA
4.1. LOS GRANITOIDES INTRUSIVOS HERCINICOS

En la presente Hoja, sélo afloran rocas intrusivas en un pequerio afloramiento localiza-
do en el nucleo del antiformal de Montmajor (ver capitulo de tecténica) en el extremo
oriental de la Hoja. La composicién y facies de estas rocas intrusivas equivalen a las
rocas que forman los grandes cuerpos intrusivos localizados en posicién mas septentrio-
nal y correspondiendo a los batolitos de Sant Lloreng y la Jonquera (Liesa, 1988; Hoja
de Macanet, Liesa et al., 1993). En esta zona, los granitoides tienen una geometria
estratiforme.

4.2. GRANITO BIOTITICO HETEROGRANULAR CON MEGACRISTALES (1)

Granito con un tamafio de grano mas grande que el de las granodioritas y tonalitas
gue afloran en otros nucleos antiformales de la Garrotxa (Hoja de Olot, Martinez et al.,
1993). La caracteristica principal viene determinada por la existencia de megacristales
idiomérficos de feldespato potasico dentro de una matriz de cuarzo, biotita y plagio-
clasa con un tamafios de grano de 2-3 mm. Algunas muestras del granito muestran una
composicién mas acida con menor contenido en biotita, feldespatos potasicos alotrio-
morfos y cavidades miaroliticas.
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5. HISTORIA GEOLOGICA

Para determinar la historia geolégica de una region caracterizada por la presencia de
mantos de corrimiento es preciso conocer la evolucién cinematica de estos, es decir,
conocer su edad de emplazamiento y su posicidn palinspastica. La datacion del empla-
zamiento se deduce del estudio de las relaciones entre sedimentos y estructuras (ver
apartado de datacién de las estructuras -Tectonica-), y la restituciéon de los mantos se
realiza mediante |la construccion de cortes geologicos compensados (Puigdefabregas et
al., 1986; Vergés y Martinez, 1988; Martinez et al., 1989). La evolucién cinematica de
una region, por la gran cantidad de datos necesarios, no puede quedar reducida al
ambito de una Hoja a escala 1/50000, por lo que se ha estudiado conjuntamente la his-
toria geologica de todas las hojas del Pirineo oriental.

Para el conocimiento exacto de la historia geoldgica de los materiales paleozoicos, pri-
mero se ha de restituir la deformacion alpina y posteriormente la hercinica (Mufioz,
1985).

La historia geoldgica de la presente Hoja se describe, por tanto, conjuntamente con la
de las Hojas de Macanet de Cabrenys, Figueres, Olot y la Pobla de Lillet, en lo que res-
pecta a los rasgos generales. Sin embargo, se hace mayor énfasis en aquellos aspectos
representados en el ambito de la presente Hoja.

Para la evolucion dinamica se tomaran de base los mapas palinspasticos publicados en
Puigdefabregas et al. (1986), modificados con datos de otros autores y con los datos
aportados durante la confeccion de las hojas resefiadas. En cada mapa palinspastico se
representa la distribucion de facies, paleocorrientes y posicion restituida de los mantos
de corrimiento.

Paleozoico (Cambro-Crdovicico)

Durante el Cambro-Ordovicico hay una sedimentacién alternante muy fina de lutitas y
cuarcitas con alguna intercalacion no muy potente de conglomerados, cuarcitas, pelitas y
calizas y dolomias. Aunque en la Hoja estudiada, estos materiales sélo afloran en la uni-
dad de la Collada Verda, la distribucion amplia de dichas ritmitas en el Pirineo meridional
sugiere una sedimentacion amplia uniforme, con una potencia superior a los 1000 m.

Los materiales pre-Caradoc se encuentran deformados por una serie de pliegues sin
esquistosidad asociada (Santanach, 1972; 1974).

Ordovicico superior

La gran variedad de facies del Ordovicico superior junto con la existencia de numerosos
niveles volcanicos y subvolcanicos sugieren una inestabilidad de la cuenca durante este
periodo. En la unidad de Collada Verda, el Ordovicico superior se dispone ligeramente
discordante encima de los materiales cambro ordavicicos

El plegamiento sufrido por los materiales pre-Caradoc podria condicionar la gran varie-
dad de facies del Ordovicico superior y el volcanismo, cuyas caracteristicas estan de
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acuerdo con un periodo orogénico. El volcanismo muestra una tendencia calco-alcalina
correspondiente a una etapa orogénica desarrollada en condiciones de intra-placa. En
cuanto a la sedimentacion, el Caradoc presenta caracteristicas molasicas con megase-
cuencias granodecrecientes fluviales que pasan hacia la parte superior a sedimentos
finos de medios confinados, durante el Caradoc superior y el Ashgiliense (Mufioz,
1985). Es de resaltar que las reconstrucciones efectuadas de las unidades tecténicas
constituidas por materiales del Ordovicico superior (Mufioz, 1985) muestran que las
unidades més septentrionales (Unidad de Bruguera) no contienen materiales volcano-
clasticos.

Silarico

Las lutitas negras del Silurico indican una sedimentacion lenta en condiciones euxinicas.
El transito entre el Sildrico y el Devénico inferior es gradual sin hiatos (Mey, 1967).

Durante la tecténica hercinica, el Silarico fue importante como nivel de despegue debi-
do a las caracteristicas de sus materiales.

Devonico

A diferencia de! Silurico, el Devénico representa una sedimentacion marina extensa,
con deposicion de grandes plataformas marinas con gran cantidad de fauna..

Carbonifero pre-hercinico

E!l final del Devonico vino marcado por una gran inestabilidad que produjo el levanta-
miento de grandes regiones con la consiguiente sedimentacion detritica. La formacién
postectonica mas antigua datada es Westfaliense D, representada por la Fm. de Aguiré
(Carreras y Santanach, 1983), formada por conglomerados y capas de carbén y discor-
dante encima de los materiales infrayacentes plegados y foliados.

Aunque en la zona de la Hoja la Unica observacion es que los granitos son anteriores al
Garumniense, en el Pirineo afectan a los materiales del Devonico y del Carbonifero
inferior. Ademas estan datados mediante radiometria. Esta datacién indica 335 +/-15 M
para los leucogranitos y 275 +/-12 M para las granodioritas (Vitrac y Allegre, 1975).

Estefano-Pérmico

Durante el Estefaniense y el Pérmico continud la sedimentacion detritica continental
con gran cantidad de rocas volcanicas (andesitas, dacitas y basaltos) y volcanoclasticas.
Gisbert et al. (1984) asocian el Estefaniense y el Pérmico inferior a una etapa compresi-
va (final del ciclo hercinico), mientras que el Pérmico medio y superior corresponderia a
una etapa distensiva, basado en las caracteristicas quimicas del volcanismo.

Los materiales del Estefaniense y el Pérmico inferior representan el relleno de una
cuenca intramontanosa, rodeada de volcanes con un clima general tropical humedo
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(Gisbert et al., 1983). Durante el depésito de ia unidad de transito se alcanzé un maxi-
mo desarrollo de los depésitos lacustres. Los primeros materiales rojos indican un cam-
bio en las condiciones climaticas hacia una aridificacién. Las emisiones volcanicas estan
muy localizadas y podrian corresponder a intrusiones superficiales de magmas graniti-
cos (ignimbritas de Greixer y Campelles, en la Hoja de la Pobla de Lillet), segun Gisbert
et al. (1983).

El volcanismo asociado al Pérmico medio y superior, de tipo alcalino sugiere unas con-
diciones distensivas durante este periodo y el Triasico.

Mesozoico

La historia geolégica que puede deducirse del estudio de los materiales aflorantes en el
flanco S del apilamiento antiformal del Freser es que existio un lapso de tiempo que
abarca desde el Pérmico inferior (unidad roja superior, con el epigrafe 34) hasta el
Cretacico mas superior (facies garumnienses, con el epigrafe 36) donde, al parecer, no
hubo sedimentacién. La discordancia de bajo angulo existente entre los dos paquetes
de materiales continentales indicaria que durante este lapso de tiempo no hubo ni
grandes movimientos ni gran erosion. Esta falta de actividad geolégica contrasta con la
gran erosion ocurrida al Ey al S de la zona referida. Hacia el E, el Garumniense se colo-
ca encima de rocas del paleozoico inferior y granitos (Hoja de Olot, Martinez et al.,
1993). Hacia el S, los sondeos efectuados en el antepais muestran un nivel delgado de
areniscas y pelitas rojas atribuidas al Garumniense encima de materiales probablemen-
te del Paleozoico inferior.

Al NE de la Hoja, en una posicién aléctona, el manto de Costoja-Bac Grillera nos indica
gque en posiciones mas septentrionales si existi6 sedimentacion durante el Mesozoico.
En los mantos de Costoja, Bac Grillera y Biure, la serie mesozoica estd formada por
Keuper, Jurasico y Cretacico superior discordante. Los depésitos del Cretacico superior
estan constituidos por sedimentos con facies de plataforma poco profunda. El
Garumniense encima de la serie mesozoica también presenta facies continentales y
lacustres como en el resto del Pirineo oriental. La polaridad de la cuenca durante el
Garumniense era atlantica (Plaziat, 1973).

Paleégeno

Durante el llerdiense (secuencia deposicional del Cadi) se produjo una importante y
generalizada transgresion procedente del Atlantico, sin conexién con el Tethys (Plaziat
1975). Esta falta de conexiéon podria ser debida a la existencia del macizo Corso-Sardo
(Riba et al., 1983). La paleogeografia respecto a la del Garumniense cambié debido a la
existencia de los primeros relieves pirenaicos importantes en la parte oriental del
Pirineo. En la Fig 12. se han separado 3 grandes conjuntos de facies correspondientes a
este periodo. Al 5, los sedimentos continentales con paleocarrientes hadia ¢l N, repre
sentados por los materiales del Grupo Pontils (Anadén et al. 1979). En la parte interme-
dia se desarrollaron extensas plataformas carbonatadas con alveolinas y nummulites
(Fms. del Cadi y de Orpi), las cuales llegaron a los 300 m de potencia. En la parte norte
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y limitados en la parte oriental por fallas extensionales (Estévez, 1973; Martinez et al.
1989; Pujadas et al. 1989) se sedimentaron los depdsitos mas profundos margosos de la
Fm. de Sagnari, en algunos puntos con un espesor superior a 1.000 m. Durante el
llerdiense se emplazé el manto de Biure (Pujadas et al., 1989), el cual tuvo un desplaza-
miento probablemente desde el Paleoceno o anterior. La posicion restituida de los
mantos de Biure, Bac Grillera, Pedraforca y Cadi durante el llerdiense se deduce de los
cortes compensados y restituidos publicados (Mufioz et al., 1986; Vergés y Martinez,
1988; Martinez et al., 1989; Pujadas et al., 1989).

La sedimentacion deltaica de la secuencia de Corones durante el Cuisiense inferior
marcé un cambio en las condiciones de la cuenca. Estos depésites representaron una
regresion ligada a la emersién de relieves pirenaicos. La ciclicidad y facies de la parte
alta de la Fm. de -Corones indican un periodo de aparente calma tecténica (Giménez,
1989).

Las facies de margas de talud junto con la aparicion de slumps y olistolitos intercalados
en la serie indican una profundizacién del surco de Ripoll durante la deposicién de la
secuencia de Armancies, abarcando el Cuisiense medio y superior. El movimiento de los
mantos constituidos por materiales mesozoicos y la parte inferior del Terciario produjo
una flexion de la litosfera por carga (Puigdefabregas et al., 1986; Vergés y Martinez,
1988). Esta flexion se produjo al final de la sedimentacidon deltaica de la secuencia de
Corones formando un surco alargado de direccién E-W. Durante este periodo se depo-
sitaron en la cuenca una serie de megabrechas constituidas por bloques de calizas de
plataforma con gran cantidad de fauna (Santamaria, 1983; Hoja de la Pobla de Lillet,
Vergés et al., 1993). Estas megabrechas se formaron debido a destruccion de la plata-
forma carbonatica, probablemente debido a inestabilidad tecténica. Es muy dificil eva-
luar el area fuente de dichas plataformas, aunque los silumps estudiados muestran una
paleopendiente hacia el S. El surco de Ripoll se mantuvo cerrado por el E, en la zona de
La Garrotxa, donde continudé una sedimentacién de plataforma carbonatada (Fm. de la
Penya). Al S continué la sedimentacién continental representada por el Grupo Pontils.

Durante el Luteciense, la entrada de sedimentos terrigenos siliciclasticos en la cuenca
de Ripoll, en parte por la transversal de Sant Joan de les Abadeses, propicié una sedi-
mentacién turbiditica (Fm. de Campdevanol). Las paleocorrientes observadas en Sant
Joan de les Abadeses son N-S (Santisteban y Taberner, 1979) y pasan rapidamente a
una direccién variable entre W y WSW, paralela al eje de la cuenca de Ripoll.

La colocacion del manto del Pedraforca durante este periodo (Martinez et al., 1988)
condicion¢ el cierre de la cuenca de Ripoll, por el margen occidental. Al E de Sant Joan
de les Abadeses no se observan sedimentos siliciclasticos de esta edad, correspondiendo
dicha zona a una zona menos profunda (Clavell et al. 1988). En la parte alta de la serie
turbiditica de ambos flancos del sinclinal de Ripoll se observa un progresivo caracter
anoxico debido al cierre de la cuenca (Van Eeckhout 1990). En parte por encima y.en
parte en posicion mas meridional, se sedimenté una serie alternante de margas y eva-
poritas con una potencia superior a los 1000 m (Martinez et al. 1989). En el flanco S del
sinclinal de Ripoll (cercanias del pueblo de Vallfogona) se observa como los niveles
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métricos de yesos estan intercalados entre niveles turbiditicos. La inexistencia de fauna
junto con los induces elevados de paleosalinidad sugieren un entorno hypersalino, rela-
cionado con una caida relativa del nivel del mar.

Durante el Luteciense superior y Bartoniense, la secuencia de Bellmunt constituye el paso
del caracter marino al caracter continental en todo el ambito del surco de Ripoll. En la
reconstruccion palinspastica de la Fig. 12 se observa una sedimentacién aluvial y fluvial
al N (Fm. de Bellmunt) que pasa a una sedimentacién deltaica (Fm. de Coubet) hacia el S.
La paleogeografia durante el depésito de dichos materiales fue compleja debido a la con-
figuracion existente en ia zona después de ia colocacion de ios mantos de Biure-Costoja-
Bac Grillera y del Pedraforca. Al E, la terminacién oriental del manto del Cadi, estuvo en
parte controlada por la geometria previa del conjunto de fallas de Albanya. La actividad
transpresiva de dicha falla durante la compresién alpina controlé la distribucion de las
paleocorrientes de la Fm. de Bellmunt (Hoja de Olot, Martinez et al., 1993). Al W de la
zona de La Garrotxa las paleocorrientes muestran siempre una direccién hacia el W y
WSW en la parte inferior de la serie y paleocorrientes N-S en la parte mas alta.

En las cercanias de la terminacion oriental del manto del Pedraforca, el relieve en conti-
nua formacion junto con los sistemas aluviales y fluviales provenientes de dicho relieve
(Busquets, 1981; Martinez et al., 1988) producen un cambio en la direccién del sistema
fluvial encajado en el surco de Ripoll. EIl emplazamiento del manto del Pedraforca es
continuo a lo largo de casi toda la sedimentacion de la secuencia de Bellmunt. Esto se
deduce de las relaciones entre las estructuras y los sedimentos sintectonicos observables
en la terminacion oriental del citado manto (Martinez et al. 1988). Durante la sedimen-
tacion del sistema aluvial y fluvial de Bellmunt, se produjo el plegamiento del sinclinal
de Ripoll como puede observarse por las numerosas discordancias visibles a nivel carto-
grafico (Hojas de Olot, Ripoll y La Pobla de Lillet). Este plegamiento se produjo por el
emplazamiento de unidades con rocas paleozoicas al N, formando un apilamiento anti-
formal y por el emplazamiento sincréonico del manto del Cadi. Durante la sedimenta-
cién de la secuencia de Bellmunt, habia un cambio gradual de facies desde facies alu-
vial y fluvial al N, facies deltaicas en la parte central, y facies margosas distales de los
aparatos deltaicos ocupando el centro de la cuenca.

La historia geoldgica de los materiales eocenos mas modernos que afloran en la Hoja
estan ampliamente explicados en la Hoja de Manlleu (Saula et al., 1993) situada al S de
la presente. Los materiales de edad Bartoniense representados en la Hoja corresponden
a un gran ciclo sedimentario separado por discordancias, claramente visibles en la parte
N (cercanias del cabalgamiento de Vallfogona). Este ciclo sedimentario (ciclo Il de Maté
y Saula, 1991) esta separado en dos unidades que corresponden con las Fms. de
Puigsacalm y Vidra. La unidad inferior constituye un ciclo transgresivo formado por
sedimentos deltaicos retrabajados por mareas. La unidad superior esta formada por un
sistema de abanicos deltaicos progradacionales. El techo de este ciclo constituye el final
de la sedimentacion marina en la parte N de la cuenca de antepais.

Puigdefabregas et al. (1986), modificados con datos de otros autores y con los datos
aportados durante la confeccién de las Hojas de Figueres, Olot, Ripoll y la Pobla de
Lillet.
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b. GEOLOGIA ECONOMICA

En el ambito de la Hoja de Olot pueden contabilizarse numerosos tipos de extraccién
minera, petrolifera y explotacién de canteras.

6.1. MINERIA Y CANTERAS

6.1.1. Mineria

Dentro de la Hoja de Ripoll se puede diferenciar: una mineria dedicada a la explotacién
de minerales metalicos; una mineria del carbén; y una mineria del petréleo, muy carac-
teristica de una estrecha franja del Pirineo oriental.

Yacimientos metalicos

Entre las localidades de Ribes de Freser y Queralbs (extremo NW de la Hoja) se encuen-
tra gran numero de mineralizaciones metalicas de tipo estratiforme y asociado a filo-
nes. Estas ultimas fueron objeto de explotacion durante la década final del siglo XIX y
principios del XX. Su concentracién es muy irregular y los trabajos mineros fueron
abandonados (Ayora et al., 1981). Se explotaron en las localidades de Batet, en la mina
Fernanda, y en Ribes de Freser, en las minas de Can Roset, Roques Blanques, Can Bacy
Can Ventaiola.

Entre los yacimientos estratiformes se encuentran mineralizaciones de As-Au-(Cu-W)
diseminadas en micaesquistos ricos en ilmenita y también lentejas centimétricas de piri-
ta con Pb-As-Au-(Bi-Ag-Cu-Sb-Zn-W) en dolomias. Tanto los micaesquistos como las
dolomias estan intercalados, en una alternancia milimétrica, con pasadas volcanicas,
aungue no se ha observado ningun tipo de relaciéon entre las mineralizaciones y los
materiales volcanicos (Ayora y Casas, 1986). Estas diseminaciones, localizadas en mate-
riales concretos, han sido interpretadas segun un modelo de tipo exalativo-sedimenta-
rio para Pb-Zn (Ayora y Casas, 1986).

Las mineralizaciones filonianas de As-Au-(Bi-Ag-Cu-Pb-Sb-Zn-W) se encuentran en
venas sin orientacion preferente, que cortan la esquistosidad regional hercinica
(Santanach, 1972). El grosor de las venas puede llegar al metro y no parece haber nin-
gun tipo de relacién entre estas y la roca encajante. Los filones contienen cuarzo, side-
rita y minerales metalicos (arsenopirita, estibina, calcopirita, galena, jamesonita, pirita,
pirrotina y zinquenita).

La paragénesis mineral, la proximidad del granito de Costabona y las relaciones geomé-
tricas entre las venas y la roca encajante permiten deducir un origen hidrotermal para
dichos yacimientos (Ayora et al., 1981). Las temperaturas de formacion, a partir de la
inclusion de fluidos, pueden ser del orden de los 1500-2000 C° (Ayora et al., 1981). La
paragénesis mineral muestra una zonacién desde Sb en la zona lejana, Bi-Sb en la zona
media y As en |13 zona proxima al granita (Ayora et al., 1981)

Las mineralizaciones explotadas corresponden en su mayoria a yacimientos filonianos
gue han sido remobilizados y reconcentrados en zonas de fracturas y cabalgamientos
posteriores (Ayora y Casas, 1986).
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También se explotaron, en menor proporcién, mineralizaciones ferruginosas secunda-
rias cuya asociacion mineral corresponde a pirita, goethita, hematites, calcita, siderita,
cuarzo, y presencia de arsenopirita y calcopirita. Estos yacimientos fueron explotados
en Batet (Collet de Can Segura y les Ferreres), en Bruguera (Conivella) y en Pardines (els
Sargantalls).

Finalmente existen mineralizaciones de Cu de poca importancia que no llegaron a
explotarse, localizadas en los conglomerados y areniscas de la base del Pérmico.

Mineria del carbon

Los yacimientos de carbdn se sitGan intercalados en los materiales del Estefaniense (?)
en la localidad de Surroca-Ogassa en la parte central de la Hoja. Se explotaban 4 nive-
les principales de carbones de buena calidad (7000 Kcal/Kg y 8% de cenizas). La explo-
tacién de las minas empezo en el afio 1855, explotandose mas de 1 millén de toneladas
de hulla y antracita hasta finales del siglo a un ritmo de 35000-40000 toneladas por
ano. Mas tarde se exploté el carbdon de baja calidad y las pizarras carbonosas para su
aprovechamiento en las fabricas de cemento y de cal.

Mineria y exploracion del petréleo

La gran cantidad de indicios de hidrocarburos en la parte inferior de la Fm. de
Armancies junto con la buena calidad del afloramiento de esta formacién en el flanco
N del sinclinal de Ripoll fueron los que determinaron el gran desarrollo de la mineria
del petréleo en el Pirineo oriental, a partir del ano 1912. Dos afios mas tarde habia 5
concesiones para este tipo de mineria. Las mas importantes fueron la de Sant Joan de
les Abadesses y Riutort. La mina de Sant Joan de les Abadesses tenia un rendimiento de
90 litros de aceite por tonelada de mineral. En Riutort (carretera de Guardiola de Berga
a la Pobla de Lillet) habia la segunda mina mas importante, aun bien conservada. Se
extrajeron unas 3400 toneladas de mineral. En general se calcula que las margas de la
parte inferior de la Fm. de Armancies podrian dar unos 20 litros de crudo por tonelada,
siendo la ley econémica en el afio 1979 de 42 litros por tonelada.

La exploracion petrolera profunda perfor6 el pozo de Vallfogona, situado en el flanco
S del sinclinal de Ripoll al WSW del pueblo de Vallfogona. Este sondeo, de 907 m de
profundidad, fue perforado en el aino 1956 por PESA/SIPSA (Ohmio, 1987). Otros 2
pozos fueron perforados 10 anos mas tarde por SEPE (IGME, 1987), en la cuenca de
antepais, al W del pueblo de Ridaura, en el extremo SE de la Hoja: el Ridaura-1 y el
Ridaura-2. El Ridaura-1 con 2345 m de profundidad alcanzo el basamento mientras que
el Ridaura-2, con 2046 m de profundidad se paré en un potente paquete de calizas y
dolomias atribuibles al Eoceno inferior-medio. Aunque uno de los pozos de Ridaura dio
indicios de gas, los resultados fueron negativos en conjunto.

En el aino 1988 fue perforado el sondeo de el Serrat-1, ubicado en el flanco N del sincli-
nal de Ripoll, entre los pueblos de Sant Joan de les Abadesses y Sant Pau de Seguries
por Unidn Texas Espafa. El pozo con una profundidad superior a los 4000 m fue para-
do después de perforar un potente paquete evaporitico con resultados negativos.
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6.1.2. Canteras.

Las explotaciones de aridos naturales son las mas abundantes, la mayoria se sitian en
los aluviales del Ter, en las cercanias de Ripoll y de Sant Joan de les Abadesses. Las gra-
vas y arenas del Ter destacan por su calidad con un elevado porcentaje de rocas igneas,
son muy limpias y tienen porcentajes de gravas y arenas muy similares.

También es de destacar la presencia de yesos en las formaciones Beuda y Vallfogona,
con abundantes explotaciones a lo largo de su afloramiento, la mayoria abandonadas
actualmente. Las de mayor interés son: [a de Campdevanol, que dispone de grandes
reservas, pero su explotacion a cielo abierto es dificil dada la gran inclinacién de las
capas y la de Ripoll, de facil extraccion, pero con pocas reservas.

Las canteras de calizas y de margas, son muy abundantes, pero en la actualidad solo
hay dos de activas, de las que se extraen margas calcareas para cemento y los tramos
calizos, como subproducto, para aridos de trituracién.

Otras explotaciones corresponden a arcillas eocenas (Ripoll y 1a Vall de Bianya), que se
usan para ladrilleria, y areniscas eocenas (la Vall de Bianya) utilizadas como rocas de
construccion.

6.2. HIDROGEOLOGIA.

La superficie de la Hoja, abarca parte de las cuencas de los rios Ter y Fluvia; siendo la
del Ter, la que ocupa una mayor extensién. Desde la perspectiva hidrogeoclégica, los
materiales que presentan un mayor interés son las calizas, las cuales constituyen acuife-
ros a lo largo de toda la serie estratigrafica. Las calizas cambro-ordovicicas tienen una
importancia hidrogeolégica mas bien escasa, pues corresponden a niveles calizos inter-
calados en pizarras y sedimentos arcillosos, y en general de poca extension; tan solo
adquieren una cierta entidad en el extremo NW de la Hoja, al N de Ribes de Freser. Las
calizas devonicas constituyen un importante acuifero de gran extensién, que se
encuentra dividido en dos unidades, separadas por un potente nivel de lutitas carboni-
feras; ambas unidades se sitian dentro de la cuenca del Ter, drenando en su mayor
parte hacia este rio. Las calizas masivas garumnienses desarrolian un acuifero altamen-
te fracturado y muy discontinuo, pero de gran interés hidrogeolégico, con potencias
que pueden llegar a sobrepasar los 200 m., debido a la superposicion tectonica de
varios niveles calizos.

En los materiales eocenos los acuiferos principales se localizan en las calizas de la
Formacion Corones y en las de la Formacion Cadi; el resto de materiales eocenos pre-
sentan un interés muy escaso, los Unicos acuiferos corresponden a niveles de areniscas y
calizas arenosas, poco potentes y de poca extensidn, que localmente pueden presentar
permeabiiidades importantes por fisuracion.

En la Formacién Corones el acuifero esta formado por dos niveles calizos muy carstifica-
dos, separados por un importante tramo detritico; la potencia de estas calizas disminu-
ye hacia el este.
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Las calizas de la Formacion Cadi constituyen un acuifero intensamente fracturado y
carstificado, de permeabilidad muy elevada, con potencias de hasta 500 m., a causa de
la superposicion tecténica de los paquetes calizos; una parte de este mismo acuifero,
esta constituida por calizas de la Formacion Corones, situadas al Sur y en contacto con
las anteriores, no siempre conectadas; este conjunto, se sitda en la cuenca del Fluvia.

Los aluviales del Ter y del Freser son depésitos poco potentes y de poca extensién, cuya
importancia radica en estar conectados hidraulicamente con el rio. En los alrededores
de Olot destacan los aquiferos en coladas basalticas. Estos se desarrollan en los materia-
les volcanicos de la region de Olot. Tienen un gran desarrollo en la cabecera del rio
Fluvia. En la vertical de Olot la potencia de las formaciones volcanicas (aluviales y lacus-
tres interestratificadas), liegan a los 150 metros de espesor. Sus recursos utiles se calcu-
lan en unos 10 Hm? y su transmisividad en los acuiferos cautivos es de unos 9.000
m2/dia. Todos los nucleos urbanos e industriales de la zona se abastecen de estos acui-
feros a través de numerosas captaciones.
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7. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO

El volcanismo de las tierras gerundenses constituyen la mejor region volcanica cuater-
naria de la Peninsula Ibérica. Tiene unos cuarenta edificios eruptivos generados por
dinamismos estrombolianos e hidromagmaticos, con numerosas coladas de lavas basal-
ticas.

Ya que se trata de un volcanismo reciente (la ultima datacion es de 11.500 afios) y la
zona es de clima humedo, el grado de conservacion morfoldgica que presentan es muy
remarcable. Por otro lado los depésitos cuaternarios asociados a las formaciones volca-
nicas de tipo fiuvio-iacustre y paiustie, constituyen un registrc sedimentaric completo
de mas de 300.000 afos, que presentan también un gran interés. Estas son las razones
del excepcional valor cientifico, didactico y pedagdgico que ofrece esta regién, por lo
cual fue declarada, en el afio 1982, Paraje Natural de Interés Nacional. Tres afios mas
tarde la ley 12/1985 de Espacios Naturales de Catalunya, la reclasificé en Parque
Natural, al mismo tiempo que calificaba de Reservas Naturales una veintena de conos
volcanicos y una colada de lava viscosa.

Hay que destacar que, el Parque Natural de la Zona Volcanica de la Garrotxa, tiene la
caracteristica de haber sido declarado espacio de especial proteccion, principalmente,
por sus valores geolégicos, quedando en segundo plano los valores botanicos y paisajis-
ticos.

Este Parque, recibe regularmente una gran afluencia de estudiantes, desde los niveles
basicos hasta los universitarios, los cuales reaiizan salidas de practicas sobre el terreno.
En Olot, existe el «Casal dels Volcans», que actia como centro de acogida de los visitan-
tes, asi mismo es donde se centralizan las investigaciones cientificas. Dispone de una
exposicion permanente, publicaciones, itinerarios didacticos y servicio de guias.
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