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o. INTRODUCCION 

0.1. DESCRIPCION GENERAL DE LOS PIRINEOS 

Los Pirineos, desde el punto de vista geográfico, constituyen una cadena de montañas de 
dirección general E-W, limitadas por la depresión del Ebro al S y la depresión de Aquitania al 
N, con una longitud de 425 Km, igual a la del istmo que separa la Península Ibérica del resto 
de Europa. En sentido geológico, la cadena alpina de los Pirineos tiene una longitud superior 
a los 1100 Km y está constituida por un conjunto de unidades estructurales resumidas en la 
Fig. 1. La parte meridional de los Pirineos está separada, de W a E, en tres grandes regiones 
geológicas. El Pirineo occidental ó Vasco-Cantábrico, el Pirineo central, desde la falla de 
Pamplona hasta la transversal del río Segre y el Pirineo oriental hasta el Mediterráneo. La cade­
na de colisión de los Pirineos está caracterizada por un sistema de cabalgamientos que limitan 
mantos de corrimiento. Este sistema de cabalgamientos es poco profundo afectando sola­
mente a la corteza superior (Muñoz, 1991). En la parte central y oriental de los Pirineos meri­
dionales, los mantos de corrimiento se dividen en mantos superiores -constituidos mayorita­
riamente por materiales mesozoicos- y mantos inferiores -formados por rocas paleozoicas y 
sedimentos terciarios- (Muñoz et al, 1983; Muñoz et al. 1986; Flg. 1). La evolución del siste­
ma de cabalgamientos condicionó la formación de las cuencas de antepaís, en parte inVOlu­
cradas en el sistema de cabalgamientos (Vergés y Martínez 1988). 

0.2. HISTORIA DEL CONOCIMIENTO DEL PIRINEO 

Las descripciones más antiguas de las unidades alóctonas de la vertiente meridional del Pirineo 
oriental se refieren, por orden cronológico, a los mantos del Montgrí (San Miguel de la Cámara 
y Solé Sabarís. 19"11) y rjp Fiqueres l<;ol¡S Sabarís, 193"1) rosteriormenLe ~e dec,crihi"rnn i-l, i;P,­

Ilr--ldl-Jo.. '~P ~3C (;~~!!C'''J ~~ !:!.~,r; //\-;~--,.-1ut'r . ., 94J,. La 111 :!UdU ue! Pedratorca tue descntd, de~de el 
punto de vista autóctono, por Guerin-Desjardins y Latreille (1962), siendo interpretada desde 
el punto de vista alóctono por Séguret (1972) 

La estructura del Pirineo meridional oriental, aparte de las unidades con materiales mesozoico~ 
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Figura 1. Mapa estructural esquemático con las grafldes unidades tectónicas del Pirineo (Muñoz et al .. 1983). y 
situación del esquema tectónico del Pirineo Oriental. 



citados, ha sido durante muchos años considerada como totalmente autóctona, deformada 
sólo por un conjunto de pliegues y cabalgamientos de poca importanCia. Ashauer (1943) des­
cribió el cabalgamiento de Vallfogona como una pequeña falla inversa, siendo cartografiada 
posteriormente por Ríos et al. (1943). Fontboté (1962) sugirió la existencia de un nivel de des­
pegue bajo el anticlinal de Bellmunt, situado en el antepaís. 

La importancia del cabalgamiento de Vallfogona fue puesta de manifiesto a partir de los tra­
bajos de investigación petrolera (perfiles sísmicos MO-7 y PR-1 realizados por FINA IBERICA en 
el año 1972, publicados en Clavell et al. (1988). Fruto de estos trabajos petroleros, fue la defi­
nición del manto del Cadí, limitado inferiormente por el cabalgamiento de Vallfogona, en un 
informe interno (Puigdefabregas y Soler 1980). En la década de los 80 aparecieron diversos tra­
bajos sobre las relaciones entre la tectónica y la sedimentación en la parte oriental del Pirineo 
(Muñoz et al., 1983; Muñoz et al. 1986; Puigdefabregas et al. 1986; Vergés y Martínez 1988; 
Pujadas et al. 1989). Los datos aportados con la realización del sondeo del Serrat-1 (Unión 
Texas España Inc. 1988) situado en el flanco N del sinclinal de Ripoll, en el manto del Cadí, 
condicionó una nueva interpretación de las unidades del Pirineo meridional oriental y de sus 
límites (Martínez et al. 1989). 

El extremo oriental de la vertiente surpirenaica se caracteriza por haber experimentado una 
estructuración neógena y cuaternaria. Como resultado de esta estructuración reciente se desa­
rrollaron fallas fundamentalmente extensionales, la repartición y dirección de las cuales estuvo 
controlada por la existencia de estructuras previas. Las manifestaciones de esta evolución tec­
tónica reciente fue la formación de cuencas neógenas y cuaternarias, las erupciones volcánicas 
y la actividad sísmica. Estos fenómenos afectaron principalmente la zona más oriental del 
Pirineo (Hojas de Olot y de Figueres). 

En esta zona se encuentra la región volcánica cuaternaria de Olot, una de las más importantes 
de la Península, de la cual existen referencias geológicas desde muy antiguo. Maclure en el año 
1809 (en Solé Sabarís, 1984) fue el primero en publicar la existencia y descripción de los vol­
canes, junto con cortes geológicos, considerados los más antiguos del país, aunque se consi­
dera que el naturalista Xavier de Bol6s, ya tenía preparada una obra sobre los volcanes desde 
1796 (Mallarach y Riera 1981). Durante el siglo XIX, siguieron otros trabajos de naturalistas 
extranjeros, destacando el de Lyell (1842). A principios de este siglo, Calderón et al. (1906), 
realizaron un estudio que sirvió de punto de partida para los posteriores trabajos. En la revista 
del «Club Alpin» francés, apareció un itinerario geológico-excursionista desde Francia hasta 
Olot a través del Pirineo (Mengel, 1908). Con motivo del XIVO Congreso Internacional de 
Geología de Madrid, San Miguel y Marcet Riba (1926), publicaron en un libro-guía de una 
excursión, un catálogo de las estructuras volcánicas de Olot Masachs (1950), elaboró una rigu­
rosa revisión de los volcanes situados en la Hoja de Banyoles, publicada por eIIGME. Los estu­
dios más modernos son el de Tournon (1968) sobre la petrología, y los de Donville (1970) y 
Guerin et al. (1985) sobre las edades absolutas de los materiales volcánicos. 

u.3 IN I KUIJUCUON A LA HOJA DE OLOT 

El conjunto de materiales aflorantes en la Hoja de Olot está constituido fundamentalmente por 
materiales eocenos agrupados en diferentes unidades estructurales, tal como se observa en el 
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mapa tectónico. Estas grandes unidades tectónicas son el manto del Cadí, separado en dos 
bloques por el sistema de fallas de Albanyá, formando parte de los mantos inferiores y limita­
do al S por el cabalgamiento de Vallfogona. Al S del citado cabalgamiento se sitúa la cuenca 
de antepaís plegado. 

En la Hoja de Olot aparecen dos zonas geográficas claramente diferenciadas, el conjunto de 
las cuales se integra en la comarca de la Garrotxa, con una distribución geográfica más amplia 
que la que ocupa la presente Hoja. La zona meridional está caracterizada por un relieve poco 
acentuado, donde se asientan los principales núcleos urbanos de la zona (Besalú y Tortellá). Al 
norte de esta llanura (llano del Fluviá), la zona montañosa emerge bruscamente a partir de una 
línea de dirección E-W, muy rectilínea. Esta zona montañosa, muy abrupta y escasamente 
poblada a lo largo de los tiempos, constituye la Alta Garrotxa. 

La cartografía geológica de la Hoja se ha realizado con un criterio litológico, utilizando las for­
maciones ya definidas previamente por otros autores o bien definiendo nuevas unidades lito­
lógicas. Se han levantado columnas de detalle de todas las unidades y se ha realizado un inten­
so estudio paleontológico. Aunque la cartografía se ha realizado utilizando las formaciones 
litoestratigráficas, en la memoria se ha incluido un capítulo comentando la división de los 
materiales eocenos en secuencias deposicionales. El estudio tectónico detallado ha permitido 
un seguimiento de las estructuras y una completa interpretación estructural. Al mismo tiempo, 
el ámbito del trabajo realizado ha sido regional, mucho más extenso que el representado por 
la Hoja. Esto ha permitido abordar los problemas planteados con una visión regional más 
amplia y desde un punto de vista pluridisciplinar. No hay que olvidar que la sedimentación 
eocena se efectuó sincrónicamente con la tectónica y que cualquier interpretación del conjun­
to ha de tener en cuenta ambos fenómenos. Esta cuestión está presente en toda la memoria 
y especialmente desarrollado en la evolución geodinámica (ver capitulo de historia geológica). 

Finalmente también ha merecido especial atención la historia reciente y actual de la región, en 
la que existe un riesgo sísmico latente, como lo demuestran los terremotos que asolaron la 
región en épocas históricas, principalmente en el siglo XV. 

1 . ESTRATIGRAFIA 

1.1. INTRODUCCION 

La mayoría de los materiales que afloran en esta Hoja son de edad eocena, desde el Eoceno 
inferior hasta el Eoceno superior, siendo principalmente de facies marinas, a excepción de las 
partes más altas de las series que son continentales. Debido a la estructuración de la zona, apa­
recen pequeños afloramientos de rocas paleozoicas. En la parte SE de la Hoja, la tectónica neó­
gena condiciona la deposición de materiales recientes y el emplazamiento de los materiales 
volcánicos. 

Los datos cronoestratigráficos de esta zona, que corresponden a los sedimentos marinos pale­
ógenos, se basan fundamentalmente en el estudio bioestratigráfico a partir de macroforami­
níferos, especialmente de los grupos de los alveolinidos (Alveolina) y de los nummulítidos 
(Nummulites, Operculina, Assilina). La utilización bioestratigráfica de los macroforaminíferos 
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ha recibido un importante impulso, en el campo de los alveolínidos, a partir de los trabajos de 
Hottlnger (1960) y Drobne (1977). Estos autores han confeccionado una biozonación muy 
completa del Paleógeno de la cuenca mediterránea. Respecto a los nummulítidos hay que des­
tacar los trabajos de Schaub (1981), correspondientes a NummuJites y AssiJina, el de Hottinger 
(1977), respecto a los foraminíferos operculiniformes y especialmente el trabajo de síntesis 
hecho por Schaub (1981) sobre los Nummulites y Assilina de la Tethy~ paleógena. Es a partir 
de estos trabajos, que quedan establecidas unas biozonaciones válidas para estos grupos de 
macroforaminíferos, y que se intenta hacer correlaciones entre ellos con otros grupos, como 
los foraminíferos planctónicos, nanoplancton calizo, dinoflagelados, etc. (Schaub 1973, 
Kapellos & Schaub 1975, Drobne 1977, y Schaub 1981). 

1.2. CAMBRO-ORDOVICICO (4, 5 Y 6) 

Los afloramientos de rocas paleozoicas cartografiados en la Hoja de Olot están restringidos a 
los núcleos de las grandes estructuras antiformales con una dirección general E-W. Los aflora­
mientos paleozoicos están formados básicamente por filitas, esquistos y dolomías pertene­
cientes al Cambro-Ordovícico. Estos materiales pueden estar afectados por un metamorfismo 
de contacto producido por la intrusión de granitos tardihercínicos. 

En el núcleo del antiforme de l'Ormoier, en el valle del río Llierca, aflora una sucesión de más 
de 400 m de materiales Cambro-Ordovícicos (Ayora y Casas 1986), constituida por micaes­
quistos en la base y dolomías en el techo (ver columna sintética de Sadernes). Los micaesquis­
tos (4) están constituidos por una alternancia de niveles pelíticos y arenosos de potencia métri­
ca. La potencia general del tramo es de 180 m. En el contacto con las dolomías aflora un tra­
mo carbonoso de unos 10m de potencia que contiene mineralizaciones de Pb-Zn-Cu (ver 
apartado de minería). Las dolomías de la parte superior de la serie son masivas y presentan, 
localmente, procesos de ankeritización, ferruginación, silificación y bolsas centimétricas a deci­
métricas de baritina y sulfuros (Ayora y Casas, 1986) La potencia de las dolomías es superior 
a los 200 m. Un nivel piroclástico con composición riodacítica silicificada aparece intercalada 
en los primeros metros (ver columna). 

Las demás rocas del Paleozoico que afloran en los núcleos antiformales son micaesquistos 
moteados con andalucita y cordierita en el antiforme de Sant Aniol, y filitas (5) en la zona de 
Talaixa-Can Menera, con escasos niveles milimétricos de cuarcitas y algún nivel de mármol al 
W del pueblo de Albanya. 

Intruido en la parte inferior de los micaesquistos descritos aflora un granito con megacristales 
de ortosa (Estévez, 1973), muy meteorizado. Las rocas ígneas post-hercínicas acompañadas 
por diques aplíticos, pegmatíticos y porfídicos (Estévez, 1973), son causantes del metamorfis­
mo de contacto de las rocas encajantes. El núcleo del apilamiento antiformal de Montmajor, 
está constituido únicamente por rocas graníticas. 

1.3. GARUMNIENSE (7 y 8) 

El Garumniense (Vidal, 1871) está constituido en el Pirineo oriental por un conjunto de mate­
riales con características continentales que abarcan la parte más alta del Cretácico superior y 
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el Paleoceno siendo difícil su datación exacta, en el ámbito de la Hoja, al carecer de fauna. La 
asignación de estos materiales a la formación Tremp proviene del Pirineo central (Mey et al., 
1968) en donde están limitados por el Cretácico superior en la base y por elllerdiense marino 
al techo. En el Pirineo oriental, el Garumniense se dispone discordante sobre materiales pro­
gresivamente más antiguos en dirección E. Así de W a E se sitúa sobre una reducida serie del 
Cretácico (Hoja de la Pobla de Lillet), sobre materiales continentales de edad Estefano-Pérmico 
(Hoja de Ripoll) y sobre el zócalo paleozoico al este de la transversal del pueblo de Rocabruna 
(Hoja de Ripoll). La distinción y separación 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 den­
tro de un único conjunto datado como Permo-Triásico. Solo las areniscas y pelitas de la parte 
superior del Garumniense eran consideradas como tal (Ashauer, 1943; Estévez, 1973). 

La serie típica está formada por unos conglomerados rojos en la base, con cantos de cuarzo 
bien redondeados seguido de areniscas y lutitas rojas con numerosos indicios de paleosuelos. 
En la serie garumniense localizada al S de la unidad de Bac Grillera (Hoja de Ma~anet) afloran, 
intercalados en la parte superior de la serie, unos niveles carbonatados lacustres de color negro 
con Microcodium (8), que permite datar estos niveles como pertenecientes al Paleoceno. La 
potencia del Garumniense en la presente Hoja oscila entre los 75 m y los 150 m, constituido 
por conglomerados, areniscas y pelitas. Pallí (1972) señala 147 m en la serie efectuada en la 
localidad de Oix, donde no aflora el término conglomerático inferior. 

Las fallas de dirección E-W condicionaron la deposición del Garumniense como se deduce de 
los cambios de potencia de dicha serie a ambos lados de las fallas, tal como se observa en la 
falla de La Salut en la vecina Hoja de Figueres (Pujadas, 1990; Pujadas et al. 1989). En gene­
ral, se observa una mayor potencia de la serie del Garumniense hacia el N, una vez hecha la 
restitución palinspástica de las diferentes unidades tectónicas, en consonancia con las restitu­
ciones efectuadas en otras transversales del Pirineo meridional (Vergés y Martínez, 1988). 

En el extremo NE de la Hoja aparece parte de la serie del Garumniense con niveles de calizas 
intercalados. Por tanto describiremos a continuación una serie equivalente efectuada en las 
inmediaciones del pueblo de Costoja (Hoja de Ma~anet de Cabrenys; Liesa et al., 1991), cons­
tituida por 4 unidades distintas que de la base al techo son: a) la Unidad Detrítica Inferior (UDI) 
constituida por conglomerados cuarcíticos discordantes sobre rocas del basamento, areniscas 
y arcillas de tonos rojo vinoso con un espesor de 40 m. Esta unidad presenta una tendencia 
granodecreciente hacia el techo. Es equivalente a la Arenisca de reptiles, a la parte inferior­
media de la Fm. de Tremp (Feist y Colombo, 1983) y a la serie roja cretácica (Vidal, 1898); b) 
la Unidad Calcárea Inferior (UCI) constituida por calizas finas masivas de aspecto noduloso y 
color gris rosado (calizas lacustres y paleosuelos), con un espesor de 2 m. Esta unidad es equi­
valente a la base de la parte superior de la Fm. de Tremp y a la «Calcaria de Vallcebre» (Vidal, 
1871); c) la Unidad Detrítica Superior (UDS) formada por barras de arenisca ricas en cuarzo y 
arcillas de tonos rojo pálido, con abundante Microcodium, con un grosor de 20 m. Esta uni­
dad es equivalente a las «couches a Microcodium» (Ullastre y Masriera, 1983) y a la Serie roja 
nummulítica (Vidal, 1898) y se incluye en la parte superior de la Fm. de Tremp; y d) la Unidad 
Calcárea Superior (UCS) formada por calizas finas gris azuladas, bien estratificadas en bancos 
de 50 cm a varios metros con indicios de laminaciones algales y foraminíferos (Planorbis? 
según Ashauer, 1943) alternadas con niveles de arcillas rojo pálido, con un espesor de 5 m. A 
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techo de la unidad existe un nivel de carniolas de 0.5 m. Es equivalente a la parte más supe­
rior de la Fm. de Tremp. El techo de la serie está formado por las calizas de miliólidos de la Fm. 
del Cadí con una edad Ilerdiense inferior. 

El escaso espesor de los materiales garumnienses en la presente Hoja no permite su correla­
ción con las distintas unidades descritas en la zona de Costoja, por lo que se ha representado 
todo el conjunto con el epígrafe (7). Al E del Bassegoda afloran 2 m de margas carbonosas 
seguidas de 2-3 m de areniscas rojas situadas entre el granito del zócalo y las calizas con milió­
lidos de la formación del Cadí. 

Las unidades descritas presentan una gran continuidad cartográfica, en el marco del Pirineo 
oriental. La correlación litoestratigráfica de los perfiles realizados entre el Pedraforca y el 
Emparda reflejan la existencia de una zona de espesores mínimos en la Garrotxa (Hoja de 
Ma<;anet de Cabrenys y Olot) que se incrementa progresivamente hacia el este (Hojas de 
Figueres y La Jonquera) y oeste (Hojas de Ripoll, la Pobla de Lillet). Los espesores máximos 
observados se hallan en el macizo del Pedraforca (Hoja de la Pobla de Lillet) y es allí donde se 
desarrollan facies de tipo transicional (Lignitos de Fígols). 

Sedimentológicamente el conjunto corresponde a ambientes de tipo continental con sistemas 
de abanico aluvial y fluvial (UDI, UDS) alternados con ambientes palustres (UCI) y lacustres (UCS). 

La datación de estas unidades es problemática por la escasez de restos fósiles, no existiendo 
aún una cronoestratigrafía regional de estas unidades. La correlación con los perfiles de Fígols­
Vallcebre datada por Feist y Colombo (1983) así como con otras dataciones realizadas por 
Masriera y Ullastre (1983) y Vidal (1871) nos permiten atribuir la UDI al Maastritchiense por sus 
restos de reptiles y su flora de carófitas, la UCI o calcárea de Vallcebre al Dano-Montiense por 
la similitud de sus floras de carófitas con las de la caliza de Vitrolles del SE de Francia y la UDS 
y la UCS como Thanetiense por la presencia de Physa y Vidalie/la gerundensis. 

Según esta correlación el límite Cretácico-Terciario se sitúa en la base de la UCI o caliza de 
Vallcebre. La situación de este límite viene apoyada por la existencia de una discordancia (sola­
pamiento 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 

1.4.1. Formación del Cadí (9) 

Al conjunto de calizas con alveolinas aflorantes en el Pirineo se denominó «Calizas con 
Alveolinas» (Llopis, 1942). Posteriormente, Mey et al., (1968) las definió como Fm. Calizas del 
Cadí, equivalente a la Fm. de Ager del Pirineo central (Luterbacher, 1969). Más concretamen­
te en el Pirineo oriental. Pallí (1972) utilizó lél rlpnnminrlíión de Fm dI" Orpí, rlpfirida por Fcrrcr 

incluyó dentro de la Fm. de Sagnari. 

En esta memoria, denominaremos Fm. del Cadí al conjunto de materiales calizos del Ilerdiense 
limitados en su parte inferior por los materiales del Garumniense mientras que la parte supe-
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rior está limitada por las primeras intercalaciones detríticas que atribuimos a la parte inferior 
de la Formación de Corones (14). 

La potencia observada en las calizas de la Fm. del Cadí oscila entre los 180 m de Sant Aniol a 
los 325 m en el Pic de Mussols (Estévez, 1973). Las repeticiones tectónicas observadas en las 
calizas de la Fm. del Cadí (ver capitulo de tectónica) debido a la estructuración alpina pueden 
dar lugar a cálculos de potencia incorrectos. En algunas estructuras como la del apilamiento 
antiformal de Sant Aniol, la potencia observada en las calizas de la Fm. del Cadí rebasa los 700 
m (corte geológico 11-11'). 

A continuación describimos la división en tramos, que se observa en la columna de Oix-Sant 
Joan de les Fonts (mapa geológico) citando los nummulites y alveolinas que han servido para 
datar dichos tramos: a) tramo inferior carbonatado masivo, que localmente puede desarrollar 
facies arrecifales o pararrecifales con corales solitarios y coloniales (entre ellos los «porítidos»), 
algas rodofíceas, alveolinas y niveles oolíticos. En este tramo encontramos Alveolina cucumi­
formis y A. ellipsoidalis, características del lIerdiense inferior; b) tramo intermedio constituido 
fundamentalmente por calizas margosas y limos carbonatados, con abundantes macroforami­
níferos de tipo hialino, especialmente nummulites (N. praecursor y N. atacicus) y assilinas, que 
caracterizan elllerdiense medio; c) tramo superior de calizas masivas con alveolinas, orbitolites 
y miliólidos muy abundantes, con texturas wackestone y grainstone. Este tramo presenta abun­
dante estratificación cruzada y planar a pequeña, mediana y gran escala, en la que queda invo­
lucrada la fauna fósil citada La presencia de Alveolina corbarica indica la parte alta del 
Ilerdiense 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. oblon­
ga, características delllerdiense superior y Cuisiense basal, respectivamente. 

En el mapa yen los cortes geológicos se aprecia la distribución areal de las calizas de la Fm. 
del Cadí y las relaciones entre estas y las otras formaciones con edad equivalente. Así de S a I\J 
se pasa gradualmente desde calizas poco potentes de la Fm. del Cadí a potentes series mar­
gosas de la Fm. de Sagnari (12). El paso entre ambos materiales se efectúa a través de un con­
junto de margas, margo-calizas y calizas que se ha denominado facies de transición (10 Y 11). 

La distribución y geometría de las plataformas carbonáticas (Fm. del Cadí) y sus equivalentes 
en facies de plataforma externa (Fm. de Sagnari) está condicionada por la existencia de un sis­
tema de fallas extensionales activas durante la sedimentación (Martínez et al., 1989 y Pujadas 
et al., 1989; ver el capitulo de historia geológica). La existencia de esta red de fallas extensivas 
ya fue deducido por Estévez (1970) a partir de los cambios tanto de potencias como de facies 
observados en los sedimentos del Ilerdiense. 

1 .4.2. Facies de transición (10 Y 11) 

Al conjunto de margas, margo-calizas y calizas situadas entre las margas de la Fm. de Sagnari 
(localizadas en la zona septentrional) y las calizas de la Fm. del Cadí (localizadas en la zona 
meridional), se le denomina facies de transición representadas con los epígrafes (10 Y 11). El 
paso lateral entre los diferentes conjuntos se realiza mediante un paso lateral visible en la car­
tografía, especialmente en las zonas de los apilamientos antiformales (Fig. 8; ver apartado api­
lamientos antiformales -capítulo de tectónica-l. 
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En la cartografía se han separado las intercalaciones de margas (10) de las intercalaciones de 
margocalizas y calizas detríticas, ambas formando niveles de 20 a 50 m de potencia (11) Y con 
abundancia de nummulites y alveolinas. En el bloque septentrional de las fallas afloran local­
mente brechas de margocalizas, como se observa en el flanco norte del apilamiento antifor­
mal de Can Coll (corte 111-111'). ti grosor de esta unidad, varía entre la potencia de la Fm. del 
Cadí y la potencia de la Fm. de Sagnari. Las facies de transición presentan al N del pico del 
Bassegoda y de la ermita de Sant Aniol indicios de hidrocarburos, localizados en fracturas de 
pequeña escala, ligadas a los cabalgamientos. 

1.4.3. Formación de Sagnari (12 y 13) 

La primera referencia del conjunto de materiales margosos delllerdiense fue la de Solé Sabarís 
(1958) que las denominó «Margas esquistosadas de Sagnari». Posteriormente Gich (1969, 
1972) las asignó al Miembro de Sagnari y Estévez (1970) las elevó al rango de Formación de 
Sagnari, aunque fue Pallí (1972) quien las definió formalmente. 

Los materiales que constituyen la Fm. de Sagnari son equivalentes en edad a las calizas de 
la Fm. del Cadí (9) y por lo tanto tienen los mismos límites inferior y superior que esta aun­
que en facies de plataforma externa. La Formación de Sagnari está formada básícamente por 
margas azuladas señaladas con el epígrafe (12). Hacia la parte alta de la serie, las margas 
son más detríticas y contienen intercalaciones de calizas, calizas margosas y calizas areno­
sas. En la parte media de la serie afloran niveles de calizas con miliólidos y Nummulites (13). 
Estos niveles tienen gran continuidad lateral, son cartografiables y sirven de excelentes nive­
les guía. 

La Fm. de Sagnari queda restringida a la banda septentrional de la Hoja, limitadas al S por 
el cabalgamiento de Monars. Estas facies margosas continúan hacia el E y hacia el W en las 
Hojas contiguas (Hojas de Figueres y de Ripoll, respectivamente). Como en esta Hoja no es 
posible hacer una serie completa de la formación, se describe la serie del pico de Coma Ne­
gra situada entre las Hojas de Olot y Ma<;anet de Cabrenys, descrita por Estévez (1973) 
y consistente, en la parte inferior, en margas esquistosadas con operculinas y niveles ca­
lizos con miliólidos, nummulites y alveolinas, presentando numerosos indicios de hidro­
carburos. La parte alta de la serie está formada por calizas margosas con nódulos de sílex, que 
contienen una fauna de nummulites, equínidos y lamelibranquios. Hacia el techo aparecen 
calizas y margocalizas intercaladas en las margas con gran abundancia de nummulites y assi­
linas. 

Asociadas al bloque septentrional de las fallas extensionales activas durante la sedimentación 
margosa se encuentran niveles de brechas sedimentarias constituidas por margas y margo-cali­
zas como las que se observan en la pista de Albanya a La Muga. Las margas de la Formación 
rlP C;ilCjnilri [1il<;;Jn later;Jlmente h;JCirl pi W V hacia el S. il trilVP~ rle ur conjunto de matoria!C's 
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entre 800 m y 1000 m. 

La edad de la Formación de Sagnari viene determinada por el hallazgo de Opercu/ína amata y 
Opercu/ína aff cana/ifera en la parte inferior de la serie, que le atribuye una edad lIerdiense 
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inferior. Los niveles de calizas de la parte media de la serie contienen Assilina pustulosa y 
Nummulites globulus con una edad Ilerdiense medio. 

1.4.4. Formación de Corones (14,15 Y 16) 

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 Campdevimol (Hoja de Ripoll) fue denominado como 
«Calizas de Corones» por Solé Sabarís (1958). Gich (1969) definió el Miembro de Corones per­
teneciente a la Fm. del Freser y posteriormente lo redefinió en la misma Serra de Corones que 
quedó establecida como localidad tipo. Estévez (1973) lo elevó al rango de formación e inclu­
yó en ella al tramo superior de margas detríticas perteneciente a la parte superior de la Fm. de 
Sagnari. Rosell et a/. (1973) definieron la Formación de Corones, como calizas grises con nódu­
los de sílex con una intercalación detrítico roja. Solé Sugrañes (1970) y Solé Sugrañes y 
Mascareñas (1970) englobaron estos materiales dentro de la Fm. de Ager. 

Describiremos a continuación las características más importantes de la formación. Re­
gionalmente esta formación se compone de tres tramos bien diferenciados (Giménez, 1989): 
a) tramo inferior (14) fundamentalmente detrítico, caracterizado por areniscas, limos y margas, 
entre los que esporádicamente se encuentran niveles carbonatados con acumulación de milió­
lidos. Las areniscas tienen colores grises y presentan estratificación cruzada y ripples de corrien­
te que indican una dirección de transporte hacia el S. En algunas zonas se han encontrado 
alveolinas características del Cuisiense inferior (A. oblonga, A. fornasinii y A. schwagen); b) tra­
mo rojo intermedio (14) cuya base está caracterizada por la presencia de una barra carbona­
tada con miliólidos, ostrácodos y pequeños bivalvos con el epígrafe (15). Encima de esta barra 
se observa una alternancia de areniscas, limos y arcillas rojas y algunos niveles carbonatados 
grises, que localmente contienen miliólidos; y c) tramo carbonatado superior (16), formado por 
alternancias de barras carbonatadas y margas grises. Las calizas están formadas principalmen­
te por la alternancia de facies laminadas de ostrácodos y facies no laminadas de moluscos, 
organizadas en capas delgadas de 10 cm de potencia. Las facies laminadas de ostrácodos con­
tienen abundantes nódulos de sil ice y materia orgánica. Las características del nivel facilitan la 
formación de pliegues concéntricos de escala decimétrica-métrica durante el plegamiento 
general de la región (Giménez y Vergés, 1991; ver capitulo de tectónica). 

Al E de la transversal del pueblo de Oix, la separación cartográfica en tres tramos es muy difí­
cil y sólo se han representado dos tramos en el mapa geológico. El inferior (14) que engloba a 
los tramos a) y b) definidos y el tramo superior (16) que corresponde al tramo c). A partir de la 
zona de Oix hacia el W se ha cartografiado la barra carbonatada del tramo inferior designada 
con el epígrafe (15). En la zona oriental de la Hoja, la potencia total del conjunto oscila entre 
los 100 m y los 150 m, llegando a los 200 m en el río Borró. Al W de la transversal de Oix, la 
potencia aumenta considerablemente hasta llegar a los 350 m. 

En numerosos afloramientos se observan indicios de hidrocarburos migrados, localizados en las 
fracturas. 
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1.4.5. Formación de Armáncies (17) 

El conjunto de margas situadas por encima de la formación de (orones fue definido por pri­
mera vez como «Margas azuladas de Sant Martí d' Armilncies» por Solé Sabarís (1958). Kromm 
(1968) utilizó el término «Margas de Campdevilnol». Gich (1969) definió al conjunto de mar­
gas como Miembro de Armilncies, mientras que Solé Sugrañes (1970) y Solé Sugrañes y 
Mascareñas (1970) utilizaron la denominación de Fm. de Margas de Baga. Estévez (1970) ele­
vó el rango a Formación de Armancies aunque fue Pallí (1972) quien le dio un carácter más 
formal. 

En el mapa geológico se observa que las margas de la Formación de Armancies (17) afloran en 
los dos extremos de la Hoja. Al E de la falla de Albanya (ver capitulo de tectónica), la forma­
ción de Armancies está representada por una serie reducida, mientras que en el extremo W de 
la Hoja tienen una potencia importante y conectan con la potente serie del flanco N del sincli­
nal de Ripoll. Entre ambas zonas descritas se intercala una serie eminentemente carbonática 
representada por la Formación de la Penya señalada con el epígrafe (18), equivalente en edad, 
la cual ocupa una extensión similar a la ocupada por las calizas de la Formación del Cadí. 

Al W de la Falla de Albanya afloran los sedimentos carbonatados de la Fm. de la Penya que 
pasan lateralmente a las margas de la Fm. de Armancies hacia el W. 

La Fm. de Armancies tiene una parte inferior compuesta por una alternancia decimétrica de 
calizas micríticas de grano fino de color oscuro y margas bien estratificadas de color claro. Esta 
parte inferior, con una potencia variable inferior a los 100 m, presenta una importante acu­
mulación de materia orgánica que le confiere la particularidad de ser la principal «roca madre» 
de la región. En las proximidades del pueblo de Terrades se observan abundantes muestras de 
hidrocarburos, incluso líquidos. Giménez (1989) incluye este primer tramo en la Formación de 
Corones. El resto de la formación corresponde a una alternancia decimétrica de calizas micrí­
ticas de color gris y margas más claras. Las superficies de estratificación son onduladas y muy 
características en el campo. En la parte superior de la formación se intercalan pequeños nive­
les de 1-2 cm de arenas finas y carbonatos bioclásticos. En los primeros niveles siliciclásticos se 
sitúa el techo de la formación. 

La potencia observada en el límite occidental de la Hoja es de unos 1000 m, mientras que al E 
de la falla de Albanya, la potencia es de 250-300 m. 

La fauna de macroforaminíferos hallada en la parte media de la serie, del flanco N del sinclinal 
de Ripoll, al W de la presente Hoja, indica una edad comprendida entre el Cuisiense Medio y 
un Luteciense basal. La fauna encontrada en los niveles de margas y limos carbonatados con 
estratificación nodular que se encuentran en la parte superior de la serie, indican una edad 
Luteciense inferior (Nummulites d campesinus, N. d. verneuilli, N. aff gallensis y N. aff. obe­
sus) 

1 4 fi Formación de La Penya (18) 

El nombre de la Penya proviene de Solé Sabarís (1958), aunque la definición informal de la for­
mación fue de Estévez (1973). Dicha formación está constituida por sedimentos marinos de 
poca profundidad, tanto detríticos como carbonáticos, comprendidos entre la Fm. de Corones 
(16) y las Fms. de Campdevanol y de Vallfogona (22) la Fm de la Penya rasa lateralmente a 
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la Fm. de Armancies (17) y equivale sólo a una parte de la Fm. de Terrades (19, 20 Y 21). 

En este trabajo se utiliza el término de Formación de La Penya para designar a los materiales 
eminentemente carbonatados localizados en la zona comprendida entre la Falla de Albanya y 
el río Llierca, ya los niveles menos potentes situados al E de la Falla de Albanya (ver mapa geo­
lógico). 

En la zona central de La Garrotxa, al W de la Falla de Albanya, la serie de la Fm. de La Penya 
consiste de base a techo en un tramo inferior detrítico con calizas intercaladas conteniendo 
abundantes restos de algas, miliólidos, alveolinas, nummulites y assilinas, briozoos, equínidos 
y gasterópodos algunas veces muy abundantes con una potencia de más de 100 m. Entre las 
especies características se han reconocido Alveolina aff. frumentiformis, Nummulites burdiga­
lensis cantabricus, N. aff. manfredi y Assilina maior, que datan la parte inferior de la serie como 
Cuisiense medio y superior. El tramo superior está formado por unos 200 m de calizas yalgún 
nivel de margocalizas en capas decimétricas y métricas con algas, mlliólidos, ostrácodos, lame­
libranquios y gasterópodos en la base. Hacia la parte alta del tramo se reconocen Alveolina fru­
mentiformis, A. callosa, A. stipes, Nummu/ites gallensis, N. vereneuilli, N. aff. obesus y Assilina 
spira abrardi que lo caracterizan como Luteciense inferior. El techo de la formación está for­
mado por gran cantidad de assilinas y nummulites constituyendo auténticos packstones de 
foraminíferos. 

En la cartografía se observa el paso lateral entre los sedimentos carbonáticos de la Fm. de La 
Penya (cortes 11-11' y 111-111') y las margas de la Fm. de Armancies con el epígrafe (17). La parte 
superior de la Fm. de la Penya está compuesta por margas bien estratificadas azules con una 
potencia que aumenta progresivamente hacia el W. La Fm. de la Penya puede llegar a alcan­
zar los 800 m de potencia total. 

1.4.7. Formación de Terrades (19, 20 Y 21) 

La formación de Terrades fue definida por Pallí (1972) y designa un conjunto de materiales de 
diferente naturaleza, localizados al E de la Falla de Albanya. 

El límite inferior viene determinado por las alternancias de margas y margocalizas nodulosas 
de la Fm. de Armancies (17). El límite superior consiste en una unidad detrítica de tránsito a 
los materiales continentales de la Fm. de Bellmunt. 

La parte inferior de la formación consiste en margocalizas y calizas con abundantes miliólidos, 
alveolinas y crustáceos. Al W del pueblo de Terrades el nivel con crustáceos forma una barra 
muy visible en el terreno (19). Este nivel es seguido de margas algo limosas y areniscas bio­
elásticas (20) con una potencia superior a los 450 m. En la parte superior se observan niveles 
de calizas con alveolinas, seguidos de niveles con pequeños nummulites y al techo, niveles con 
grandes nummulites y assilinas. Debido a la similitud tanto de edad como de materiales exis­
tente entre una parte de esta serie y la Fm. de La Penya, se ha cartografiado a esta parte como 
perteneciente a dicha formación con el epígrafe (18). En la parte superior de la serie aparecen 
canales de conglomerados, areniscas grises, limos y margas azuladas (21) que en la presente 
memoria denominamos como Terrades superior. Pallí (1972) ineluye estos materiales detríticos 
dentro de la formación de Terrades aunque comenta que podrían pertenecer a una unidad 
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completamente distinta. En cualquier caso son depósitos de tránsito a los sedimentos conti­
nentales de la Fm. de Bellmunt. La potencia total del conjunto es de 850 m, de los cuales casi 
100 m más corresponden al tramo de transición. 

La presencia de Alveolina frumentiformis, A. callosa, Nummulites gallensis y Assilina spira 
abrardi, caracterizan un Luteciense inferior. 

Esta formación pasa a materiales continentales detríticos groseros hacia el E en la zona de Biure 
(Hoja de Figueres), ya los materiales carbonatados de la Fm. de La Penya hacia el W. La parte 
más alta de la serie puede ser equivalente en edad a la Fm. de Campdevánol y Fm. de 
Vallfogona. 

1.4.8. Formaciones de Campdevánol y de Vallfogona (22-23) 

Estas dos formaciones están constituidas por una potente sucesión de margas, areniscas, con­
glomerados y yesos, aflorantes en ambos flancos del sinclinal de Ripoll. Los materiales equiva­
lentes 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 representa­
ción cartográfica sea única, con el epígrafe (22). Esto ha sido debido a las dificultades surgidas 
al intentar separar esta unidad en dos a lo largo de toda la Hoja. Dentro del conjunto se han 
diferenciado los niveles de yesos (23) que presentan una cierta potencia y continuidad lateral. 

Por tanto, en este apartado se describen: A) las margas, areniscas y conglomerados de la Fm. 
de Campdevánol, que afloran en el flanco norte del sinclinal; B) las alternancias de margas, 
areniscas, conglomerados y yesos de la Fm. de Vallfogona, que afloran en el flanco S del sin­
clinal; C) los yesos de Beuda; y D) el potente paquete de evaporitas, la mayor parte no aflo­
rante y situado en el autóctono (cuenca de antepaís). 

A) Margas, areniscas y conglomerados de la Fm. de Ca mpdevanol. 

En el flanco N del sinclinal de Ripoll aflora una serie alternante de margas y areniscas con carac­
terísticas turbidíticas (Ashauer, 1943; Fontboté et al., 1957; Solé, 1958 y Kromm, 1966). Gich 
(1969) definió las Margas de Campdevánol, mientras que Estévez (1973) las denominó como 
Tramo inferior de la Fm. de Vallfogona. Pallí (1972), elevó las Margas de Campdevanol al ran­
go de formación de Campdevánol. Busquets (1981) utilizó el nombre de Fm. de Vallfogona y 
Costa (1989) utilizó el Complejo Turbidítico de Ripoll, desde el punto de vista de los sistemas 
deposicionales. 

El paso entre la Fm. de Armancies y la Fm. de Campdevánol es gradual. El límite inferior de la 
formación se sitúa en el primer nivel siliClclástico intercalado en la serie. Al techo de la unidad, 
se encuentra el nivel supPrior elE' vesos qUE' SE' ha denominado yesos de Beuda con el epíqrafe 
{2:f¡ L:! '-JP--lf;P pt;ta for~'''nadJ DOt 0nJ .J!tcrr~¿jn{ ta di:: ;T¡é1ígas y aíér-I;SLd::> en ldpas centlmétnld~ y 
decimétricas con abundantes estructuras sedimentarias características de los sedimentos turbi­
díticos. También se observan intercalados en la serie pequeños niveles conglomeráticos. La 
composición de los conglomerados y areniscas es paleozoica y son abundantes los granos de 
cuarzo. 
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El carácter turbidítico de la serie fue determinado por Rose/l y Gich (1971); Pallí (1972); 
Santisteban (1977) y recientemente por Costa (1989). Este autor establece la existencia de 3 
sistemas turbidíticos A, B Y C conectados a los correspondientes sistemas de plataforma que 
forman el Complejo Turbidítico de Ripoll. 

La potencia de la Fm. de Campdevanol en el flanco N del sinclinal de Ripo/l que aflora en la 
presente Hoja es de unos 300 m. Hacia el W desaparece bajo la discordancia basal de la for­
mación de Coubet volviendo a aflorar nuevamente hacia el W y aumenta de potencia, en la 
misma dirección, hasta superar los 600 m en la transversal de Montgrony (Pallí, 1972; Hoja de 
Ripoll, Muñoz et al., 1991). 

La existencia de Nummulites aff. boussaci, Assilina spira abrardi y Operculina praespira praes­
pira en la parte superior de la serie aflorante en las cercanías del pueblo de Guardiola de Berga 
(Hoja de La Pobla de Lillet, Vergés et al., 1991 a), indica una edad Luteciense inferior. 

B) Alternancias de margas, areniscas, conglomerados y yesos de la Fm. de Vallfogona. 

En el flanco S del sinclinal de Ripoll y en el llano de Besalú aflora una alternancia de margas, 
areniscas finas y yesos. Estos materiales fueron llamados «Margas yesíferas de Vallfogona» por 
Solé (1958). Gich (1969) definió el Miembro de Vallfogona mientras que Estévez (1973) agru­
pó este miembro con el miembro de Campdevanol, también definido por Gich (1969) en la 
formación de Vallfogona y más concretamente en el Tramo inferior de la Fm. de Vallfogona. 

El límite inferior de la unidad no se conoce puesto que este queda cortado por el cabalga­
miento de Vallfogona. El límite superior está representado por el nivel más alto de yesos den­
tro de la formación, al que se le denomina Yesos de Beuda (23), aflorante también en el flan­
co I\J del sinclinal de Ripoll. Esta serie consiste en una alternancia de niveles centimétricos a 
decimétricos de margas y areniscas finas con paquetes centimétricos a métricos de yesos dis­
continuos. Entre la serie mencionada aparecen niveles de areniscas y conglomerados, algunos 
de ellos canalizados, que muestran características turbidíticas claras. 

C) Yesos de Beuda. 

A los yesos que aparecen en la parte superior de la serie turbidítica del flanco norte del sincli­
nal de Ripoll, se les ha llamado Yesos de Beuda. La primera definición de esta unidad fue la de 
Solé Sabarís (1958) que la denominó «Yesos de Vallfogona». Clavell et al (1970) utilizaron el 
nombre de «Niveles yesíferos de Vallfogona». Pallí (1972) definió a los niveles de yesos inter­
calados como Mb. de Beuda y Busquets (1981) los denominó «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 continuación oriental en el llano de 
Besalú. En la cartografía se les ha designado con el epígrafe (23), igual que los niveles de yesos 
intercalados dentro de la Fm. de Vallfogona. Este nivel aflora de manera discontinua a lo lar­
go de todo el sinclinal y llega a tener una potencia cercana al centenar de metros en algunos 
puntos. 
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Los yesos de Beuda (23) que afloran en el manto del Cadí constituyen un nivel de sulfato cál­
cico de hasta 80 m de potencia (en superficie son yesos secundarios y anhidrita). En la colum­
na detallada levantada en la cantera situada al sur del pueblo de Beuda (Fig. 2) , se observan 
las principales facies de esta unidad (Ortí et al., 1988). De muro a techo se puede diferenciar: 
a) facies bandeadas y laminadas (mm/cm) con intercalaciones de lutitas, b) facies nodulares, y 
cl facies pseudomórfica de antiguos cristales de yeso centimétricos (actualmente yeso alabas­
trino secundario). Esta sucesión vertical se interpreta como una secuencia de somerización (Ortí 
et al., 1988; Ortí y Rosell, 1990). 

D) Evaporitas de la cuenca de antepaís plegado 

Un conjunto de materiales equivalentes a los mencionados pueden observarse en el llano de 
Besalú y también en los sondeos que cortan a los materiales de la cuenca de antepaís. 

En el llano de Besalú aflora una serie de alternancias centimétricas a decimétricas de margas, 
areniscas finas y yesos en paquetes hasta de varios metros de grueso. Estos materiales tienen 
las mismas características que las observadas en los materiales del flanco S del sinclinal de 
Ripoll, correspondientes a la Fm. de Vallfogona. La potencia de estos materiales, en la llanura 
de Besalú, sólo ha podido ser deducida a partir de los cortes geológicos realizados y es supe­
rior a los 500 m, aunque dicha estimación es difícil debido al plegamiento que han sufrido 
los niveles de yesos. En las partes altas de los rios Llierca, Borró y Remolins, afloran potentes 
paquetes de brechas cuyos bloques están constituidos por areniscas finas, margas y yesos, 
interpretadas como brechas de colapso por disolución de yesos. A partir del sondeo efectua­
do en las cercanías del pueblo de Besalú (BE-4; columnas estratigráficas sintéticas) la potencia 
de la unidad es de 600 m. En el flanco N del sinclinal de Ripoll se realizó el sondeo Serrat-1 
(Hoja de Ripoll, Muñoz et al., 1991) con más de 1000 m de alternancias detríticas yevaporíti­
cas (Martínez et al., 1989). La serie autóctona de la Cuenca del Ebro estaría formada por un 
nivel yesos masivos de 700 m de potencia. Las publicaciones recientes, tanto desde el punto 
de vista de secuencias deposicionales (Puigdefabregas et al., 1986) como desde el punto de 
vista estructural (Martínez et al. 1989; Vergés et al. 1991 a), utilizan la denominación Beuda 
para definir al conjunto de materiales evaporíticos (margas y areniscas finas con intercalacio­
nes de yesos y sales) con una edad Luteciense. Clavell (1991), describe 122 m de yesos masi­
vos en el techo y más de 1000 m de alternancias de margas, yesos y sales en la parte inferior 
de la serie. 

Ensayo de correlación 

La correlación de los diferentes conjuntos de materiales descritos dentro de este apartado es 
difícil debido a: 1) su localización en diferentes unidades tectónicas; 2) su falta de continuidad 

Lid de fO~lle~ que permitan ia dataClon exacta. 

Los yesos de Beuda constituyen el único nivel guía existente, siempre que se suponga que el 
nivel aflorante en el flanco N del sinclinal corresponda al nivel más alto de los situados en el 
flanco S del sinclinal. En e~te caso, dicho nivel permitirí.l ilcotar por el techo a las Fms de 
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Campdevanol y Vallfogona Sin embargo, la diferente naturaleza de los materiales en ambos 
flancos del sinclinal no permite hacer otro tipo de correlación, aunque la continua migración 
de los depocentros sedimentarios hacia el S, sugeriría una edad general más moderna para los 
materiales situados en el flanco meridional del sinclinal (Fig. 3). 

1.4.9. Formación de Banyoles (24) 

El término «Margas de Banyoles» fue utilizado por Almela y Ríos (1943). La Formación de 
Banyoles fue definida por Ríos y Masachs (1953) y luego por Gich et al., (1967). Posteriormente 
Gich (1969) cambió la denominación yel rango de esta formación, denominándola Miembro 
de Malla. 

En la presente Hoja, los materiales pertenecientes a la Fm. de Banyoles se sitúan en el flanco S 
del sinclinal de Ripoll, formando parte del manto del Cadí y de la cuenca de antepaís plegado, 
situada al S del citado manto. 

El flanco meridional del sinclinal de Ripoll, en las cercanías del pueblo de Vallfogona, muestra 
los mejores afloramientos de la Fm. de Banyoles situada entre las margas yesíferas de la Fm. 
de Vallfogona y los niveles detríticos de la Fm. de Coubet. La sucesión esta formada por mar­
gas y margocalizas con pasadas de areniscas y conglomerados que se hacen más frecuentes 
hacia la parte superior de la serie. Las areniscas y conglomerados se presentan con una geo­
metría de canal ancho (10-12 m) y poco profundo «1 m) con estratificación cruzada yabun­
dantes cantos blandos. Los cantos son mayoritariamente de rocas paleozoicas. Son comunes 
las suturas erosivas a escala métrica que cortan suavemente al paquete de margas. El relleno 
de los paleorrelieves esta constituido, generalmente, por una capa de areniscas de potencia 
decimétrica a la que le sigue una sedimentación margosa con características similares a la que 
ha sido erosionada. Las capas de areniscas más potentes muestran una estructura interna típi­
ca de los depósitos turbidíticos. Las marcas de base, medidas en la Fm. de Banyoles, indican 
una paleocorriente variable entre el N-2200E y el N-2600E. Las crestas de los ripples indican 
una dirección de paleocorriente paralela a la indicada por las marcas de base y otra dirección 
perpendicular a estas. 

En la zona del antepaís plegado las margas de Banyoles están constituidas por margas gris-azu­
ladas y margas calcáreas con nódulos de limonita e intercalaciones de niveles de areniscas. Las 
margas contienen abundante fauna de nummulites, alveolinas, ostreas, briozoos, equínidos y 
crustáceos. La potencia es inferior a los 100 m. El límite inferior esta señalado por los yesos de 
Beuda (23). Lateralmente, los materiales de la Fm. de Banyoles, pasan a los materiales de tran­
sición de la Fm. de Coubet y a los materiales continentales de la Fm. de Bellmunt en dirección 
N, mientras que hacia el S representan un paso lateral a las calizas de la Fm. de Tavertet. 

1 4 10 Formación de Coubet (25) 

El nombre de esta formación proviene de los informes inéditos de las compañías petroleras 
que utilizaron el término «Les couches a load cast de Coubet» de Kromm (1967). Fue defi­
nida informalmente como formación por Puigdefabregas y Soler (1980), en un informe 
[lptrnlprn infÓrjito F~ta formación es equivalente a la Fm. de CJI Bernat definida por Busqupts 
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(1981) en el flanco sur del sinclinal de Ripoll, en las cercanías del manto del Pedraforca, yal 
Mb. de Barcons definido en el antepaís (Gich, 1969). Este último término fue corregido con 
posterioridad, debido a un error toponímico, por el de Mb. de Bracons (Riba et al., 1983). 

Consiste en una alternancia de margas, areniscas y conglomerados con numerosas estructuras 
sedimentarias organizadas en secuencias estrato y granocrecientes. Corresponde a los mate­
riales detríticos, en facies marinas, que se encuentran entre los yesos de Beuda o las margas 
de las formaciones infrayacentes y los materiales también detríticos, continentales de las for­
maciones superiores. En la zona de Besalú se encuentran niveles calizos con Miliólidos y ooli­
tos al techo de las secuencias (Santisteban y Taberner, 1979). Los límites inferior y superior de 
la Unidad de Coubet son transicionales. La potencia es variable desde los 50-100 m, alcan­
zando entre 400 m y 650 m de espesor en el núcleo del sinclinal de Ripoll, en el llano de 
Besalú. 

Más al W (Hoja de Ripoll, Muñoz et al., 1991) se observa el paso gradual de los niveles infe­
riores de la formación de Coubet a las capas más superiores de la formación de Vallfogona. 
Hacia el S, pasa lateralmente a la Fm. de Banyoles. 

1.4.11. Formación de Bellmunt (26, 27, 28, 29, 30 Y 31) 

Corresponde al Tramo rojo intermedio de Almela y Ríos (1943), equivalente de las «Couches 
rouges intermediares» (Kromm, 1966) y definida como formación de Bellmunt por Gich 
(1969). 

Este termino, abarca una sucesión detrítica continental muy potente (3100 m de potencia acu­
mulada) situada a techo de la Fm. de Coubet. Los materiales de la Formación de Bellmunt aflo­
ran al E de la falla de Albanya, formando el sinclinal de Vilaritg (sector oriental de la Hoja) yen 
el núcleo del sinclinal de Ripoll, en las cercanías del pueblo de Sant Joan de les Fonts (sector 
occidental de la Hoja). La correlación entre las series estratigráficas levantadas en ambas zonas 
no ha sido posible debido a la no continuidad de los afloramientos y también debido a las dife­
rencias que se observan tanto a nivel de materiales cómo a nivel de la estructura tectónica a 
ambos lados de la falla de Albanya. 

En el sinclinal de Vilaritg, dentro de la Fm. de Bellmunt, se ha integrado a materiales más anti­
guos y más modernos que la edad que le corresponde a la Fm. de Bellmunt definida en el ante­
país por Gich (1969). La formación de Bellmunt de la Hoja será descrita en dos sectores sepa­
rados: A) el sector oriental, correspondiente a los materiales que afloran en el núcleo del sin­
clinal de Vilaritg; y B) el sector occidental, correspondiente a la parte W de la Hoja. 

A) Sector Oriental 

En dicho sector, todos los materiales rojos continentales aflorantes en el núcleo del sinclinal de 
Vilaritg han sido agrupados dentro de la Fm. de Bellmunt debido a las dificultades habidas para 
establecer una cronoestratigrafía dentro de la sucesión. Sin embargo se ha realizado una sub­
división estratigráfica y cartográfica de dicha «formación» en función de las discordancias 
observadas en la serie y de la composición de los cantos. La columna estudiada se sitúa al SE 
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del pueblo de Albanya entre el Coll de Riunsors y La Teuleria. El muro de la sucesión está cons­
tituido por las areniscas y margas azuladas de la formación de Terrades superior. Estas pasan 
gradualmente a la Formación de Bellmunt, que de base a techo está formada por: Unidad 
Inferior (26), constituida por conglomerados y areniscas. Los conglomerados tienen cantos de 
calizas, pizarras y cuarcitas. Las areniscas son ricas en cuarzo y están decoloradas. El espesor 
total de la unidad es de 1400 m; Unidad Media (27) formada por conglomerados con cantos 
predominantemente de pizarras y calizas, y por niveles de areniscas bioturbadas y arcillas rojas, 
con un espesor total de 200 metros; y Unidad Superior (28 y 29) subdividida en tres tramos. El 
tramo inferior constituido por conglomerados bien organizados con cantos predominante­
mente mesozoicos, areniscas y arcillas con paleocorrientes que indican una dirección de trans­
porte N-S y un espesor de 300 m. El tramo intermedio, cuya parte inferior esta constituida por 
conglomerados mal organizados, ricos en matriz arcillosa, no cementados, con bloques de gra­
nitoldes de hasta 80 cm de diámetro y cantos rodados de pizarra. La parte superior está cons­
tituida por conglomerados con rnayor contenido de cantos y bloques de materiales mesozoi­
cos (calizas y areniscas). Intercalados en la serie existen niveles de brechas monogénicas de cali­
zas jurásicas. Dentro de la sucesión aflora un olistolito (29) de unos 200 m de longitud 
constituido por arcillas y yesos del Keuper y grandes bloques de calizas y areniscas jurásicas y 
cretácicas. Las paleocorrientes indican un transporte N-S. Hacia el sur (afloramientos del río 
Manol) esta unidad pierde su carácter proximal y se indenta con depósitos fluviales arcósicos 
con paleocorrientes de dirección NW-SE. El conjunto tiene un espesor de 700 m. El tramo supe­
rior está formado por areniscas arcósicas bioturbadas y arcillas alternando con conglomerados 
con cantos de pizarra, granitoides y calizas. Esta unidad es más detrítica hacia el techo. La pale­
ocorrientes indican un transporte WNW-ESE. El espesor del tramo es de 450 m, estando el techo 
de la sucesión recubierto discordantemente por los depósitos aluviales de edad neógena. 

En el sinclinal de Vilaritg, el contacto entre la Fm. de Coubet y la Formación de Bellmunt es 
transicional, si bien hacia el E, donde esta última se caracteriza por tener cantos de mayor 
tamaño, dicho contacto es discordante (Hoja de Figueres; Fleta et al., 1991). Las diferentes uni­
dades de conglomerados separadas dentro de la formación de Bellmunt marcadas con los epí­
grafes (26, 27, 28 y 29) están limitadas por discordancias angulares. Estas discordancias se 
observan tanto a nivel cartográfico como por los cambios que ocurren dentro de la serie estra­
tigráfica. A nivel cartográfico, los contactos discordantes se deducen tanto por el truncamien­
to de las capas situadas por debajo y/o por encima de dicho contacto, como por la suavización 
brusca de las inclinaciones de las capas situadas por encima de los contactos. La desaparición 
de las capas inferiores se ha interpretado como debido a la erosión, mientras que la desapari­
ción de las capas superiores es interpretado como relaciones de «onlap». Todas estas relacio­
nes mencionadas se producen durante el desarrollo del sinclinal de Vilaritg. La verticalización 
de los flancos del sinclinal, de dirección E-W, así como de su cierre periclinal en el contacto con 
la falla de Albanya es responsable de que las capas posteriores a la superficie de discordancia 
se sitúen sobre esta mediante relaciones de «onlap» y siempre con un buzamiento general 
menor. Asimismo, se observan cambios bruscos en la estructura interna y composición de las 
rocas detrítiLd:' y de !el", rn\POi on iplitf?~. 

Todo el conjunto representa la colmatación del surco sinclinal de Vilaritg, cuyo plegamiento 
fue sincrónico con la sedimentación. Las paleocorrientes medidas en la unidad inferior indican 
una dirección de transporte hacia el S y el SW, mientras que las unidades media y superior indi­
can un cambio de la dirección hilcia pi S yel SE Este cambio en la dirección de transporte es 
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debido a la propia evoluCión del sinclinal de Vilaritg. En un primer estadio, las paleocorrientes 
hacia el SW indican que la deposición se efectúa en un surco con una dirección subparalela a 
la falla de Albanya. A medida que subimos en la serie, las medidas de las paleocorrientes indi­
can una deposición de los materiales en un surco paralelo al eje del sinclinal de Vilaritg. El cam­
bio en la dirección de las paleocorrientes viene inducido no tan sólo por la formación del sin­
clinal de dirección E-W, sino también por el plegamiento de las capas en contacto con la falla 
de Albanya, que forman la terminación periclinal de dicho sinclinal. 

B) Sector Occidental 

En el sector occidental el corte tipo se ha situado al norte de Sant Joan les Fonts. La formación 
se sitúa sobre las areniscas de la Fm. de Coubet, de una forma transicional y con indentacio­
nes visibles en la cartografía de la Hoja de Ripoll (Muñoz et al., 1991). La serie está constitui­
da por dos tramos: un tramo inferior formado por conglomerados con cantos predominante­
mente calizos (100 metros) y un tramo superior de conglomerados con cantos de granitoides, 
calizas y pizarras alternados con areniscas arcósicas (100 metros). Las paleocorrientes presen­
tan una orientación E-W. La formación se ha representado aquí en un solo epígrafe (31). Estas 
unidades equivalen a las aflorantes en las Hojas de Ripoll (Muñoz etal., 1991) y Pobla de Lillet 
(Vergés et al., 1991 a). 

Edad de los materiales de la Fm. de Bellmunt 

En el sector oriental, se ha asignado una edad Luteciense medio a Bartoniense para el conjun­
to de materiales de la Formación de Bellmunt. En algunos puntos podría ser mas antigua, 
correspondiente a los depÓSitos continentales equivalentes de los sedimentos marinos de las 
Formaciones de Terrades, de la Penya y de Coubet. La datación por el techo carece de argu­
mentos paleontológicos, si bien sus características petrológicas permiten relacionarlos con las 
sucesiones de arenas arcósicas de Vilopriu y Verges de edad Bartoniense (Fontboté et al 1957). 

En el sector occidental, la base de la Fm. de Bellmunt es más moderna y el techo es más anti­
guo que los respectivos (base y techo) del sector oriental. Hay que tener en cuenta que la serie 
del sector occidental es poco potente. 

1.4.12. Interpretación ambiental y análisis secuencial de los materiales eocenos 
del Pirineo oriental 

En este apartado se hará un esbozo del análisis secuencial de los sedimentos eocenos de la 
cuenca de antepaís pirenaico, aunque como ya se ha comentado anteriormente, la cartogra­
fía geológica ha sido abordada mediante el uso de unidades litológicas utilizando, dentro de 
lo posible, las formaciones ya definidas con anterioridad. 

El análisis secuencial fue utilizado en el estudio de los sedimentos de la cuenca de antepaís sur­
pirenaica oriental para poder establecer correctamente la evolución tectonosedlmentaria 
(Puigdefabregas et al., 1986). A partir de este primer trabajo, que será la base del análisis 
secuencial de la presente memoria, se han realizado diversos estudios de análisis secuencial. 
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Un esquema de las secuencias deposicionales definidas en la presente memoria, se observa en 
la Fig. 3. 

Secuencia deposicional del Cadí 

La secuencia deposicional de Cadí está caracterizada por sedimentos transgresivos que se 
superponen a los sedimentos continentales y lacustres del Garumniense (7 y 8). La secuencia 
está formada por calizas de plataforma somera con alveolinas, orbitolites y miliólidos de la Fm. 
del Cadí (9) que pasan lateralmente a margas grises de plataforma marina más profunda con 
nummulites, assilinas y operculinas de la Fm. de Sagnari (12). La parte superior de la secuen­
cia se sitúa en la base de las primeras apariciones detríticas que caracterizan a la siguiente 
secuencia deposicional. 

En la parte occidental del Pirineo oriental, la secuencia de Ager (Betzler, 1989), equivalente a 
la secuencia del Cadí se reconoce por el «onlap» que efectúan dichos sedimentos sobre los 
materiales del Garumniense. La edad de la secuencia del Cadí en el Pirineo oriental, a partir del 
estudio de nummulites y alveolinas, abarca desde el IIerdiense inferior al IIerdiense medio y 
superior (Samsó 1989). 

La distribución de las facies de la secuencia del Cadí puede observarse en la Fig. 18. Su evolu­
ción hacia el S, implica un paso a condiciones más someras y continentales, concretamente en 
la zona de el Far, en Girona, encontramos directamente sobre el Garumniense (7 y 8) una del­
gada capa de calizas con alveolinas de edad IIerdiense medio (Hottinger 1960). Por encima de 
este nivel se encuentran los materiales rojos de la Fm. de Sant Martí Sacalm (Gich et al., 1967). 
En el área situada al SW de Igualada encontramos los materiales definidos como Fm. de Orpí 
(Ferrer, 1967, 1971). Estos materiales se sitúan directamente sobre materiales mesozoicos o 
sobre las arcillas rojas del Garumniense, y tienen una edad IIerdiense medio (Hottinger 1960), 
correspondiente a los tramos b) y c) descritos en la Fm. del Cadí. 

Secuencia deposicional de Corones 

La secuencia deposicional de Corones representa un evento regresivo siliciclástico deltaico 
superpuesto a la plataforma carbonatada de la secuencia deposicional del Cadí. Esta secuen­
cia, según Giménez (1989), incluye a la parte superior de la formación de Sagnari (Sagnari 111; 
Samsó, 1989), a toda la formación de Corones con los epígrafes (14) a (16) ya la parte más 
inferior de la formación de Armáncies con el epígrafe (17). 

La parte inferior de la secuencia deposicional está formada por parasecuencias detríticas some­
rizantes que indican una clara progradación del sistema deltaico durante una fase regresiva, 
controlada por las oscilaciones eustáticas. Estas acaban con pequeños niveles carbonatados, 
con fauna de plataforrr!Q somera constituida por n-!ijiólidos. dlveu!¡fld~ y rotálido~ (Sarnsó, 
i 989). ti LurlJunto ldldLlel¡.éd ur, íJd~U ue LHTltJlt'rltes de proaelta a trente deltalco. La parte 
media está constituida por un tramo rojo con carbonatos lacustres que caracterizan una zona 
de llanura deltaica. La parte superior de la secuencia está formada por margas y carbonatos 
laminados, característicos de una plataforma muy restringida, somera y estabilizada indicado 
por la presencia de ostrácodos, alveolinas, miliólidos y materia orgánica (Giménez, 1989) Esta 
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parte superior pasa a margo-calizas que representan el inicio de una rampa que dará paso a 
los materiales de talud de la secuencia siguiente (secuencia de Armimcies). Según Giménez 
(1989) el cambio de secuencia se realiza al techo de la alternancia de carbonatos y margas con 
fauna de carácter marino restringido. El límite se sitúa cuando aparece en la serie el primer 
slump y/o megabrecha carbonatada, que indica una destrucción de la plataforma carbona­
tada. 

La edad de la secuencia deposicional de Corones, a partir de los alveolínidos, va del Cuisiense 
basal al límite Cuisiense inferior-medio (Samsó, 1989). 

En el margen sur de la cuenca de antepaís del Ebro, la Fm. de Corones equivale a parte de los 
materiales continentales de la Fm. de Sant Martí Sacalm en la zona del Far, en Girona, y de la 
Fm. de Pontils en la zona de Igualada. 

Secuencia deposicional de Arm¿mcies 

Esta secuencia está 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 Armimcies (17) indican una pro­
fundización rápida deducida por la presencia de slumps y megabrechas carbonatadas con fau­
na de las plataformas resedimentada, correspondiente a facies de talud proximal. La parte 
superior de la secuencia está representada en el sector de Terrades, por un tramo detrítico del­
taico. El límite superior viene dado por los sedimentos turbidíticos de la secuencia de 
Campdevanol, claramente visible en el sector occidental (Hoja de Ripoll; Muñoz et al., 1991 y 
Hoja de la Pobla de Lillet; Vergés et al., 1991 a). 

En la parte occidental del Pirineo oriental Betzler (1989) agrupa la parte superior de la Fm. de 
Corones, el tramo superior de calizas según Giménez (1989), y la Fm. de Armancies en la 
secuencia de Odén. La edad de la secuencia de Armancies está comprendida entre el Cuisiense 
medio y el Luteciense basal, deducido del estudio de las alveolinas y nummulites (Tosquella, 
1989). 

En la serie de Queralt, situada sobre el manto del Pedraforca (Hoja de Berga; Mató et al., 1991) 
aparecen los materiales equivalentes en edad, representados por areniscas y conglomerados 
con nummulites y assilinas (Solé Sugrañes y Clavell, 1973) de poca potencia. Hacia el S, la 
secuencia deposicional de Armancies está caracterizada por la parte inferior de las calizas de 
plataforma de la Fm. de Girona (Pallí, 1972; Ferrer, 1971) Y por los depósitos rojos continen­
tales de la parte superior de la Fm. de Sant l\I1artí Sacalm (Gich, 1969) 

Los sedimentos de talud, los slumps y las megacapas se depositan en una cuenca con morfo­
logía alargada en sentido E-W, como se deduce de las paleocorrientes observadas en las bases 
de las megacapas de brechas que aparecen dentro de la Fm. de Armancies (17) en las Hojas 
de la Pobla de Lillet y Ripoll (Santamaria, 1983; Vergés et a/., 1991 a; y Muñoz et al., 1991), 
siendo el extremo más proximal al E en la zona de Terrades (Hoja de Figueres; Fleta et al., 
1991), y el más distal en la parte occidental, en la zona del Pedraforca (Hoja de La Pobla de 
Lillet; Vergés et al., 1991 a). 
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Secuencia deposlclonal de Campdev¿mol 

La secuencia deposicional de Campdevanol viene marcada por una entrada brusca de aportes 
siliciclástlcos en ia cuenca. Estos sedimentos forman una sucesión de más de 900 m de poten­
cia en las zonas con mayor acumulación (Hojas de la Pobla de Lillet y Ripoll; Vergés et al., 1991 a; 
y Muñoz et al., 1991). La parte alta de la secuencia muestra condiCiones anóxicas de sedimen­
tación, con ausencia total de fauna (Van Eeckhout, 1990). 

La disposición interna de las turbiditas viene condicionado por la existencia de 3 superposicio­
nes de materiales más proximales sobre materiales más distales, aunque con una distribución 
areal reducida (Santisteban y 1 aberner, 1979). Costa (1989), establece la existencia de 3 siste­
mas turbidíticos A, B Y C que rellena la cuenca de E a W, formando el complejo turbidítico de 
Ripoll. Estos 3 sistemas junto con los correspondientes sistemas de plataformas que forman 
parte del complejo de Terrades, constituyen 3 secuencias deposicionales, que se comparan a 
nivel eustático global con las secuencias del Luteciense descritas en el grupo Hecho. En cada 
sistema turbidítico, excepto en el C, se han diferenciado tres unidades, las dos primeras, por 
su distribución de faCies son asimilables, respectivamente a los estadios de crecimiento de tipo 
I y 11 de Mutti (1985), mientras que la unidad 3 corresponde a facies de «chanel levée». 

La inexistencia de fauna junto con los índices elevados de paleosalinidad sugieren un entorno 
hipersalino, relacionado con una caída relativa del nivel del mar. La edad de estos materiales 
es Luteciense inferior. 

Secuencia de Bellmunt 

La secuencia deposicional de Bellmunt representa un episodio progradante hacia el S. El lími­
te inferior viene marcado por la discordancia situada en la base de los yesos de Beuda, obser­
vable en el flanco N del sinclinal de Ripoll, que erosiona a los materiales turbidíticos de la 
secuencia anterior (Fig. 3). En el flanco S del sinclinal no se observa ningún contacto discor­
dante, aunque el límite se ha situado en el contacto entre la Fm. de Vallfogona y la Fm. de 
Banyoles. La parte más inferior de la secuencia tiene una edad Luteciense inferior alto. 

La secuencia deposicional de Bellmunt está caracterizada por tres tipos principales de facies: 
las margas de prodelta de la Fm. de Banyoles con niveles turbidíticos al S (24), las areniscas y 
calizas arrecifales de frente deltaico de la Fm. de Coubet (25) y los materiales de la llanura del­
taica y sistema aluvial de la Fm. de Bellmunt (30). La plataforma carbonatada meridional cons­
tituida por la Fm. de Tavertet (Reguant, 1967) representa un nearshore nummulítico, el cual 
migra hacia el S y transgrede encima de los depósitos aluviales del margen meridional pasivo 
de la cuenca del Ebro. 

La unidad inferior de la Fm. de Bellmunt se interpreta como un sistema aluvial transicional con 
los sistemas deltaicos de las formaciones de Terrades y de Coubet, que presenta paleocorrien­
tes con dirección ENE-WSW. Las unidades intermedia y superior registran unos sistemas alu­
viales proximales dominados rm proceso') de transporte en illd"J ir1phr;,- fIOwo, alistan,,:;) 
\!tUJdo~ on ~: t:a¡-'t (, porte de! :r~Cipilntt' ~;nC:;! Idl cie Vdantg. estos Sl.~tenld.') se indentan con 
sistemas aluviales y fluviales con paleocorrientes paralelas al eje del sinclinal. La procedencia de 
los detríticos sería 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 ángulo, 
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Esquema en donde se muestra la disposición de las distintas seCuencias deposicionales de! Eoceno y las reladones sedimen­
tarias en la cuenca de antepaís entre las dlslintas formaciones pa1eógenas representadas en el mapa. 



elevado en algunas ocaSiones, con los yesos de Beuda o en su defecto con el límite superior 
de las turbiditas. Esta disposición se interpreta como un ((downlap» del sistema fluvial y del­
taico progradante, exagerado por el plegamiento sincrónico del sinclinal de Ripoll. 

1.5. NEOGENO 

1.5.1. Mioceno superior 

Conglomerados, areniscas y arcillas (32) 

Esta unidad está constituida por conglomerados, areniscas y lutitas, aunque predominan los 
primeros sobre las otras litologías. En las proximidades del pueblo de Esponella puede reco­
nocerse la geometría deposicional de estos cuerpos. Las facies dominantes son las gravas masi­
vas si bien aparecen subordinadas a ellas facies con estratificación cruzada planar o en cucha­
ra así como niveles de areniscas. Estas facies aparecen agrupadas en cuerpos multiepisódicos 
separados entre si por niveles de limos y arcillas. La composición de los cantos de los niveles 
conglomeráticos indica una área fuente constitUida por materiales eocénicos. 

La potencia total de esta unidad es desconocida aunque los sondeos hidrogeológicos efectua­
dos en la zona confirman que supera los 100 m de espesor. 

La edad de estos materiales viene determinada por la extrapolación cartográfica del yacimien­
to de micromamíferos de Bascara (Agustí et al., 1990), en la vecina Hoja de Figueres, corres­
pondiente a la zona MN 13, lo que equivale a una edad Turoliense, aunque solo sea orienta­
tiva. 

1.5.2. Pliocuaternario 

Los materiales pliocuaternarios se han diferenciado atendiendo al tipo de materiales existentes 
en el área fuente: gravas, limos y arcillas de área fuente A) volcánica (Pliocuaternario de 
Argelaguer) y B) eocena (Pliocuaternarios de Sant Eudald y de Tortella). 

Pliocuaternario de Argelaguer (33) 

Estos materiales pueden reconocerse en la carretera local que conduce de la población de 
Argelaguer a Tortella. Las gravas son las facies dominantes presentando un tamaño medio de 
los cantos superior a 5 cm. La característica principal de estos materiales es la presencia de 
numerosos cantos de basalto formando parte de la fracción gravosa. 

FI «talhweg n del río Borró surninistrJ buenos (ortP; íjonde es P(-)\\oic reccnocer F,tri 1.J,l;cL.,d 
G~;c prC~(T.t.:; ",d f)ult:!!\..ld ::'U¡Jt:I:U: d lo" bU m di este lugar. 
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Pliocuaternario de Sant Eudald (34) 

Esta unidad aparece en la carretera que conduce de Castellfollit de la Roca a Oix. Está forma­
da por gravas y gravillas en bancos decimétricos a métricos alternantes con niveles de arenas 
limosas y limos. La base de la unidad es reconocible en las proximidades de la cantera situada 
en la riera de Sant Eudald. Esta formación recubre la paleotopografía dejada por los materia­
les eocenos, con los que presenta una discordancia. Las facies situadas en la base recubren irre­
gularmente la superficie de contacto con los materiales eocenos predominando los limos y are­
nas limosas. La característica distintiva de esta unidad es la morfometría angulosa a subangu­
losa de la fracción grava, así como el tamaño medio de la misma que no supera los 5 cm. La 
composición de los cantos indica una procedencia local al estar constituida por fragmentos de 
calizas eocenas. La potencia reconocida supera los 20 m. La edad se basa en su posición rela­
tiva con respecto a los niveles de terraza del río Fluvia y a las coladas volcánicas de Castellfollit 
de la Roca. 

Pliocuaternario de Tortel/a (35) 

En los alrededores de la localidad de Tortella pueden reconocerse materiales terrígenos for­
mados por gravas con matriz arenosa alternantes con nivele~ de arcillas y limos que presentan 
concreciones carbonatadas. Aunque las condiciones de afloramiento no son muy buenas, la 
potencia mínima es de 20 m. La morfometría y la composición de la fracción gravosa es simi­
lar al caso de la unidad de Sant Eudald, no así el tamaño medio de los cantos que es superior 
a los 5 cm. La edad de estos materiales e~tá relacionada con el sistema de terrazas del río Fluvia 
y son más moderno~ que éstas. 

1.6. CUATERNARIO 

Dentro del Cuaternario se describen los siguientes grupos de materiales: 1) de origen volcáni­
co (rocas volcánicas y materiales piroclásticos); 2) los depósitos formados por la intervención 
de las coladas basálticas; y 3) los materiales de origen no volcánico depositados sin relación 
con formaciones volcánicas. Estos últimos se separaran cuando las dataciones lo permitan en 
depósitos pleistocenos y holocenos. 

1.6.1. Depósitos de origen volcánico (rocas volcánicas y materiales piroclásticos) 

El volcanismo del NE de Cataluña es de naturaleza alcalina y de tipo intraplaca ubicado en un 
régimen extensivo que caracteriza el final de la orogenia alpina. Este correspondería a un 
modelo de «rift>¡ embrionario sin atenuación litosférica y con escasas manifestaciones erupti­
va, que estaría relacionada con la última fase distensiva del sistema de «rift» europeo 
(Fontboté, 1984). 

Todas las manifestaciones volcánicas cuaternarias están constituidas por lavas básicas que se 
generaron en el manto superior, a unos 30 Km de profundidad y que alcanzaron rápidamen­
te la superficie sin sufrir apenas variaciones en su composición química, gracias a un conjunto 
de fracturas (Guérin et al., 1985). 

En la Hoja aflora sólo una parte de la zona volcánica de Olol. El estado de conservación de los 
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conos, coladas y depósitos asociados, como el número y categoría de sus erupciones hace que 
se trate de uno de los mejores exponentes del volcanismo cuaternario de la península ibérica. 

Antiguamente se pensaba que la mayoría del volcanismo de la Garrotxa era de tipo estrom­
boliano. Según los estudios sobre los mecanismos de deposición de las secuencias de los depó­
sitos piroclásticos de caída, se proponen dos tipos de actividad: erupciones estrombolianas e 
hidromagmáticas. En el primero se dan proyecciones de escorias y lapilli y corrientes de lava, 
mientras que en el segundo se dan brechas de explosión balística y de caída libre, además de 
depósitos generados por oleadas piroclásticas supersónicas (Mallarach, 1990). 

Asociados a ésta dinámica volcánica, se encuentran importantes acumulaciones de depósitos 
lacustres, a veces turbosos originados por la obturación de los valles fluviales y torrenciales. 

Las lavas de Olot son bastante monótonas y comprenden desde basanitas leucíticas a basani­
tas y basaltos olivino-alcalinos, procedentes de magmas básicos de tipo alcalino con un conte­
nido en sílice bajo. Los dos primeros tipos son los más abundantes y en general, presentan 
estructuras microlíticas y de vidrio poco abundantes. El olivino, el piroxeno y los opacos se 
encuentran a menudo en fenocristales. La matriz está c;onstituida por pequeños cristales de oli­
vino, augita, plagioclasa, hornblenda y opacos. Las variaciones petrográficas de las lavas hacen 
referencia a las zonaciones de los piroxenos que permiten diferenciarlas entre ellas. 

La edad cuaternaria reciente del volcanismo de la Garrotxa ha sido corroborado por datacio­
nes absolutas efectuadas por Donville (1970); Araña et al. (1983); Guerin et al. (1985); y 
Carracedo et al. (1989). Las primeras consideraciones sobre el volcanismo de Olot asumían un 
origen típicamente estromboliano, donde las primeras emisiones volcánicas se situaban en 
350.000 BP (Pleistoceno medio) y su interrupción se producía hace 100.000 años. Esto lleva­
ba a pensar en un riesgo volcánico prácticamente nulo. El cálculo de un período de retorno 
mínimo de 13.000 años y las nuevas dataciones aportadas de las últimas emisiones (Guérin et 
al, 1985) que se sitúan en 11.500 años, hacen pensar que una nueva crisis volcánica no pue­
da ser excluida (Mallarach & Martí, 1987). 

La existencia de volcanismo neógeno queda manifestada por la presencia de cantos de basal­
tos en materiales pre-cuaternarios situados en el Valle del Fluvia y mas concretamente bajo las 
calizas lacustres de Usall. Los materiales de tal actividad volcánica deben haber sido erosiona­
dos o cubiertos por emisiones posteriores. En el conjunto volcánico de Olot (Fig. 4), se obser­
van los siguientes conos volcánicos, de los que se conoce alguno de los mecanismos de emi­
sión (Mallarach & Martí, 1987) y su edad (Guérin et al., 1985). En la lista se han diferenciado 
los basaltos (B) y las basanitas (b), según Mallarach (1982): 

La Canya, B (>250.000-350.000 BP) 

2. Aiguanegra, B 

3. Repas, B 

5 Puig de l'Os, B 

6 L' Estany- Bellaire, B (100.000-250.000 BP) 

7 Les Bisaroques, b «1121.000 BP) 
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Figura 4. Mapa de situación de los principales volcanes de la región de 
Olot que comprende parte de cuatro Hojas (Olot, Ripoll, 
Manlleu y Banyoles). Los conos volcánicos, se sitúan alinea­
dos con las principales fracturas o en la intersección de ellas. 
1- Montsacopa. 2- La Garrinada. 3- Aiguanegra. 4- Montolive!. 
5- Les Bisaroques. 6- L'Estany. 7- Bellaire. 8- Puig de ros. 9-
Pujalós. 10- Puig de la Gar<;:a. 11-Puigsafon!. 12-EI Crosca!. 
13- Puig de la Costa. 14- Del Racó. 15- Santa Margarida. 16-
Roca Negra. 17- Puig Subia. 18- Can Simó. 19- El Torren!. 20-
Fontpobra. 21- Traiter. 22- Llacunagra. (Modificado de 
Mallarach i Riera, 1981) 



8. La Garrinada, b (133.000±12 000 BP)2 fases freatomagmáticas. 

9. Montsacopa, b (* 121.000 BP) -Estromboliano 

10. Montolivet. b 

22. Puig de la Gan;a, B 

23. Pujalos, B 

24. Claperols B 

Las principales coladas volcánicas representadas en la Hoja son: 

Colada inferior de Sant Joan les Fonts ( 700.000 BP) 

Colada inferior de Castellfullit de la Roca (350.000 BP) 

Colada superior de Batet (247.000 BP) 

Colada superior del Pla d'Olot (121.000 BP) 

Colada del Base de Tosca (17.000 BP) 

Los conos volcánicos suelen estar formados por escorias y lapilli. Las lavas emitidas rellenaron 
parcialmente los fondos de los valles llegando a alcanzar los 150 m de potencia (Fayas y 
Doménech, 1974). La morfología de la superficie de las lavas se debe al tipo de corrientes: vis­
cosas y fluidas, aunque los contrastes de pendientes también puede influir, con la aparición de 
rugosidades y ondulaciones. Cuando el tiempo de enfriamiento es largo y tranquilo, permi­
tiendo una desgasificación lenta, se dan superficies planas. En la superficie de la colada del vol­
cán Montolivet, se encuentran algunos microconos o «tossols» »blister») con una altura entre 
5 y 25 m y un diámetro que oscila entre los 12 y 150 m. Su origen responde a expulsiones 
bruscas de burbujas de gases dilatados que al ascender deformaron y rompieron la corteza 
superior ya enfriada. La estructura interna presenta dos hábitos, lenticular y prismático gene­
ralmente pentagonal o hexagonal. 

En la Hoja de Olot encontramos como superficie viscosa algo rugosa las lavas de los volcanes 
Montsacopa, Puig de l'Os, les Bisaroques y Montolivet y como fluidas con una mayor exten­
sión areal, las coladas que obturaron el valle del río Fluvia. 

Los materiales diferenciados en el mapa pueden separarse en dos grandes grupos: los basal­
tos y basanitas (A) por un lado y los materiales piroclásticos (B) por otro. 

A) Basaltos (36) y Basanitas (37) 

Tanto las basanitas como los basaltos presentan textura porfídica y matriz hipocristalina o 
microcristalina, y sus constituyentes esenciales son el clinopiroxeno, olivino y plagioclasa, estos 
últimos relegados a la matriz, aunque en algunos casos de basanitas ss, la plagioclasa puede 
enCO[]trdr~t' ldrnbién corn,.:) (nicwfenocrista! (López V Rodríquez, 1985) Los fenocristales de cli· 
noplroxeno son ,dlomorfos subldlornurru~ y irt'luelllernente e~ldn landoos. Lu~ fenulmldie~ 
de olivino son idiomorfos-subidiomorfos, aunque han perdido éste carácter por estar parcial­
mente corroidos. Los cristales de plagioclasa tienen hábito prismático y están maclados. El res­
to de minerales solo aparece en la matriz de manera intersticial e irregular. Los caracteres petro­
lógicos de los basaltos y oas;¡nitas dp la zona volcánica de Olot sugieren que el olivino, el cli-
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Fig. 5. Corte del acantilado basáltico norte de 
Castellfullit de la Roca. Lavas superiores: d1, 
(9 m) nivel correspondiente a la falsa columna­
ta, con prismas mal formados. d2, (10 m) nivel 
prismático con columnas regulares, general­
mente hexagonales. d3, (5 m) Nivel prismático 
irregular. Las grietas de retracción, muy den­
sas, son onduladas dando la sensación de que 
las columnas están trenzadas. d4, (6 m) Nivel 
prismático con columnas regulares similares a 
a2. Lavas inferiores: a1, (2 m) hábito de solidi­
ficación prismático imbricado con hábito len­
ticular. a2, (6,5 m) hábito de solidificación pre­
dominantemente lenticular que lateralmente se 
convierte en prismático. t, terraza fluvial anti­
gua. e, zócalo Eoceno. (Redibujado de Malla­
rach y Riera, 1981). 

nopiroxeno y la titanomagnetita son los únicos minerales que pueden haber jugado un papel 
importante en la diferenciación de los magmas correspondientes. Las lavas de la Garrotxa han 
derivado de una manto composicionalmente uniforme. Lavas basálticas alcalinas y lavas basál­
ticas con metástasis vidriosa. La colada basanítica del Pla de Cisteller o de Sant Joan les Fonts 
(Hoja de Banyoles) presenta una gran cantidad de énclaves de peridotita, formada por granos 
cristalinos de olivino. 

B) Materiales piroclásticos 

Son el producto no solo de la fragmentación del magma, sino también de otras rocas del subs­
trato durante las fases de actividad explosiva de la erupción. Los piroclastos de proyección 
balística suelen constituir los conos volcánicos y depositarse en sus alrededores. Los piroclastos 
de tamaño «Iapilli» depositados en caída libre se distribuyen según la dispersión horizontal de 
la columna eruptiva, generalmente inferior de 2 Km. 

Los materiales piroclásticos en la Hoja de Olot están representados por mantos piroclásticos de 
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«Iapilli», conos volcánicos de escorias, piroclastos heterométricos y «Iapilli», depósitos hidro­
magmáticos de caída y brechas de explosión. 

Mantos piroclásticos de «Iapilli» (38) 

Los mantos piroclásticos se encuentran al pie de algunos conos volcánicos, como en el flanco 
SE de los volcanes Montsacopa y Montolivet. Están representados por fragmentos de 2 a 60 
mm de diámetro que suelen presentar un aspecto de lava escoriácea con vacuolas intercomu­
nicadas. Su color es gris oscuro y negro, aunque cuando presenta alteraciones debido a la oxi­
dación sin genética, puede ser de color rojizo. En la zona de la Garrotxa a éstos materiales se 
le denomina «greda» y se han cartografiado cuando superan el metro de espesor. Cuando el 
tamaño del grano es inferior a 2 mm se les denomina ceniza volcánica. Esta puede aparecer 
muy a menudo alterada como arcillas. 

Conos volcánicos: piroc/astos heterométricos (39) 

Los conos volcánicos estrombolianos olotinos están formados por acumulaciones de escorias, 
bombas y «Iapilli», aunque es poco frecuente encontrarlos del último tipo de materiales. Estos 
conos presentan en numerosas ocasiones su cráter alcanzando alturas que oscilan entre los 25 
y 160 m y un diámetro que varía entre los 40 y los 400 m. La morfología del cráter presenta 
dos situaciones diferentes, de forma circular como el volcán Montsacopa y de forma de herra­
dura o abierto lateralmente como el Aiguanegra o L'Estany entre otros. En algunos, sólo se 
conserva el cono, como es el caso del volcán Pujalós. 

Brechas piroclásticas (40) 

Las brechas piroclásticas están constituidas por fragmentos de tamaño similar a las bombas. 
Presentan la misma composición mineralógica química que éstas y la del «Iapilli». Se diferen­
cian en la forma y textura, aunque las escorias son muy vesiculadas y tienen un grado de cris­
talización más bajo. 

1.6.2. Depósitos formados por la intervención de coladas basálticas 

Depósitos lacustres (41) 

Los depósitos lacustres de la Hoja de Olot se localizan en las áreas donde la topografía exis­
tente anterior a las emisiones volcánicas junto con estas, permitieron la sedimentación de 
dichos depósitos los drpósitos !JClstros conocidos más importar¡tes son los del Pla de 
• , , -, , '...,," ,_., .L! I r I r I I ." I L I 

I t~tdrly, úe fJequend~ Ullflel;~iurle~, y 'Jt:1 nd ue LldLO, ollUdUUo di l Y di J oel I-'U(!E'O u'-uan(¡ (jI:" 

la ciudad de Olot respectivamente. El Pla del Estany es una pequeña cuenca endorreica for­
mada por las erupciones de los volcanes Bellaire, Gengí y Estany. Está constituido principal­
mente por limos y arcillas con abundantes niveles turbosos intercalados. En los niveles detríti­
cos, situados a 10m de profundidad y cortados por un sondeo (Burjachs et al. 1985), se ha 
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obtenido una datación que ultrapasa el análisis de C 14, por lo que la colmatación de este 
pequeño lago supera los 85.000 años BP y por tanto se sitúa en el Pleistoceno superior. El Pla 
de L1acs se formó por la colmatación y relleno de una laguna desarrollada entre la colada vis­
cosa del volcán Croscat y las coladas fluidas de Batet. El relleno de la laguna se produce con 
depósitos lacustres y depósitos fluviotorrenciales y lacustres. Los primeros están constituidos 
por limos bioturbados grises, fangos y lodos turbosos. Los segundos están compuestos por 
gravas, arenas, limos y limos arcillosos rojizos con niveles de arcillas gris-azuladas; en este 
segundo grupo se da el recubrimiento parcial de las rocas efusivas del volcán Croscat. 

En la Pinya, Vall d'en Bas, (zona occidental, en las Hojas de Ripoll y Manlleu) se realizó un son­
deo de 10m de profundidad donde se efectuaron análisis polínicos. El Pla de la Pinya repre­
senta la superficie de un antiguo lago que se produjo por la obstrucción del río Fluvia por una 
colada del volcán Croscat datada de 17.000 BP (Guerin et al., 1985). Los materiales perfora­
dos están constituidos por una alternancia de sedimentos arcillosos oscuros con arenas finas y 
diversos niveles turbosos. En la base se encuentran gravas y arenas gruesas fluviales (Mallarach, 
et al., 1985). La relación entre los materiales volcánicos y los depósitos cuaternarios puede 
observarse en la Fig. 6. 

Conos de deyección 

Los torrentes que drenan las laderas de los relieves adyacentes a los conos volcánicos han edi­
ficado conos de deyección que se hallan incididos por la red de drenaje actual. Su importancia 
areal es escasa y corresponden a una dinámica erosiva anterior a la actualidad. Su extensión 
individual no supera en ningún caso el Km'. 

1.6.3. Materiales de origen no volcánico depositados sin relación 
con formaciones volcánicas 

En este apartado se separarán los depósitos atribuidos al Pleistoceno, los del Holoceno y final­
mente el coluvial y el glacis de Montagut sin edad exacta. 

Pleistoceno 

Ritmitas de Incarcal (43) 

Las ritmitas de Incarcal, situadas al N del río Fluvia, están constituidas por depósitos de carbo­
natos detríticos con bancos travertínicos de carófitas de las ritmitas de Incarcal, situados al N 
del río Fluviá, que se pueden observar al S de la masía de Can Galán. En este punto se encuen­
tra una antigua cantera donde se puede observar la secuencia sedimentaria. De abajo a arriba 
encontramos travertinos de carófitas, facies detríticas limosas o arenosas y facies arcillosas fina­
mente laminadas. Localmente se pueden observar masas de arcillas en disposición vertical relle­
nando antiguos conductos o dolinas, donde se han recogido abundantes restos óseos de 
Hippopotamus majar CUVIER y Hyaena brevirostris AYMARD, (Julia y Villalta, 1979). 
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Figura 6. Corte geológico de detalle a través de los volcanes Pujalós (Nº 9), El Croscat (Nº 12) Y del Torren! En él Se observa la 
mortología de los conos y su relación con los materiales volcánicos, fluviales y lacustres cuaternarios (redibujado de 
Mallarach i Riera, 1981) 



Villalta y Vicente (1972) atribuyen a estos materiales una edad correspondiente al período 
interglacial Donau-Günz (Pleistoceno inferior). En los colapsos se han encontrado restos vege­
tales que han permitido datarlos como Tigliense (Pleistoceno inferior) a caballo entre el 
Plioceno y el Pleistoceno 

Calizas lacustres de la formación de Usall (44) 

Al Norte del lago de Banyoles aparece un rellano a unos 50 m por encima de éste con 4 Km 
de ancho y 6 Km de largo. Se dan dos niveles, el Pla de Martis y el Pla de Usall o calizas de 
Usall, éste último a 20 m por encima del anterior. En la parte septentrional se sitúa el prime­
ro, con sedimentos detríticos y terrazas travertínicas (terraza travertínica de Serinya) que dibu­
jan escarpes muy marcados sobre el río Sert. El Pla de Usall está constituido fundamentalmen­
te por calizas lacustres masivas, carstificadas, recubiertas de formaciones superficiales de sue­
los rojos, arcillas, limos y gravas de los glacis laterales. 

El contenido fósil es muy pobre y tan solo se han determinado secciones de ostrácodos y gas­
terópodos de Unio sp. y Helix sp. Del nivel infrayacente turboso se han obtenido restos de ver­
tebrados de Leptobos etruscus FALCONER, Equus stenonis major BOULE y E. steblini AZZARO­
LI. Esta fauna determina el límite inferior de las calizas que probablemente representa el 
Pleistoceno inferior (Julia y Brugués, 1980). 

Calizas travertínicas de Dosquers (46) 

Por encima de las ritmitas de Incarcal pueden aparecer pequeños afloramientos muy dispersos 
de calizas travertínicas carstificadas superficialmente y fragmentadas en pequeñas losas de tra­
vertinos (Julia y Brugués, 1980). Sus malos afloramientos no permiten realizar perfiles estrati­
gráficos y de esta manera su posición estructural no está clara, aunque parece encontrarse una 
mayor área abarcada por éstos materiales en las inmediaciones del borde occidental de la falla 
de Albanya. 

Terrazas aluviales 

Alcanzan su máximo desarrollo en la cubeta de Tortellá-Besalú presentando espesores consi­
derables en las terrazas más antiguas. La edad de estos depósitos es relativa, si bien la pre­
sencia de cantos de procedencia volcánica las sitúa dentro del Cuaternario en su totalidad 
atendiendo a las dataciones conocidas de los materiales efusivos. La interrelación de la diná­
mica fluvial con la volcánica es intensa habiendo condicionado el relleno del valle del río Fluvia 
en gran medida. Las dataciones basadas solamente en la altura relativa, siempre conjeturales, 
son dudosas en esta zona debido a que el sistema de terrazas ha sido condicionado por la obs­
trucción de las coladas que han invadido los valles y han determinado la formación de terra­
zas de represa lo que añade dificultades a la hora de establecer una cronología relativa Solé 
Sabarís (1962). 

La cuenca de Tortella-Besalú se caracteriza asimismo por la presencia de diferentes tipologías 
de deformaciones en la mayoría de los niveles de terraza identificandose fallas inversas, nor-
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males, pliegues y estructuras de colapso. Dichas deformaciones pueden explicarse en parte por 
la presencia en el substrato terciario de la cuenca de espesores considerables de evaporitas 
afectadas intensamente por disolución. Asimismo parte de las deformaciones pueden relacio­
narse con causas neotectónicas avaladas por las manifestaciones sísmicas registradas en tiem­
pos históricos en la zona. 

El resto de la Hoja presenta un desarrollo de terrazas mucho menor. Se pueden reconocer 3 
diferentes terrazas dependiendo de la cota topográfica a la cual se instalan: la T4, la T3 y la T2. 

La terraza alta (T 4) situada a + 60/65 m, representada con el epígrafe (45) está constituida por 
gravas rodadas con matriz arcillosa algo cementadas, lentejones de arcillas con muestras de 
bioturbación, arenas gruesas laminadas y puntualmente calcarenitas. Actualmente se encuen­
tra encajada unos 40 m por las aguas del río Fluviil. Hacia la parte oriental de la Hoja, esta 
terraza alta pasa lateralmente al Glacis de Maia que está constituido por facies detríticas de 
grano grueso (Julia y Brugués, 1980). Presenta una planta triangular con vértices situados en 
Besalú, el Portell y Maia de Montcal. Está formado por gravas subrodadas, con un cierto apla­
namiento, dada la característica del área fuente formada por las calizas de los relieves de la 
Mare de Deu del Mont. Estos materiales en la rieras de Maia y de la Font Pudosa presentan 
interdigitaciones y pasos laterales de facies con las ritmitas de Incarcal. Localmente aparecen 
cantos de basalto alterados en los niveles de gravas. Estos materiales están frecuentemente 
afectados por fenómenos de colapso y/o hundimiento, como es el caso de la dolina situada en 
la proximidades del núcleo urbano de Besalú. 

La terraza T3 está situada a + 35/40 m, está representada por el epígrafe (47) y aparece mayor­
mente representada en los cursos del Fluvia, Llierca y Borró a su paso por la depresión de 
Tortella-Besalú. Esta constituida por niveles de gravas que alternan con niveles limosos repre­
sentando pequeños ciclos fluviales sobreimpuestos a semejanza del nivel T4. La composición 
de los cantos de las fracciones gravosas indica procedencias locales presentando cantos de 
basaltos en las zonas de confluencia de los afluentes del Fluvia y a lo largo de este. El espesor 
de este nivel de terraza alcanza con facilidad los 10 m. 

La T2, aparece sólo en el cauce del río Fluvia, situada a + 10/15 m, y representada con el epí­
grafe (48). Su extensión no sobrepasa, aguas arriba la confluencia con el río Borró. Su litolo­
gía comprende niveles de gravas con matriz arenosa que incluyen una proporción apreciable 
de cantos de origen volcánico. La potencia de este nivel alcanza los 5 m. 

Holoceno 

Terraza T7. Gravas, arenas y limos con inclusiones coluviales (49) 

máximo desarrollo. También aparece en el cauce del Río Llierca y de la Muga con un desarro­
llo y altura relativa menor. En los cauces de menor entidad, Riera de Carreres y de Oix, ha sido 
englobada por razones cartográficas de escala Junto a la TO y al cauce actual, incluyendo asi­
mismo materiales de origen coluvial. 
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La composición litológica de esta terraza es muy variable. En el caso de 105 cursos principales, 
Llierca y Fluvia, consiste en depósitos de gravas con matriz arenosa recubiertas por limos y sue­
los alcanzando espesores superiores a 105 3 m. La composición de 105 cantos indica proceden­
cias locales de 105 mismos apareciendo en el curso bajo del Llierca y a lo largo de la totalidad 
del río Fluvia numerosos cantos de basaltos y basanitas. Esto último es válido asimismo para 
los depósitos de terraza del río Sert en el margen suroriental de la Hoja. 

Terraza TO. Gravas, arenas y limos (52) 

Esta terraza comprende el cauce actual y la llanura de inundación correspondiente de los cur­
sos actuales. Su mayor desarrollo se da en los cursos de los ríos LLierca y Fluvia. Los cauces 
actuales presentan barras de gravas que incluyen en sus márgenes acumulaciones de arenas. 
La llanura de inundación esta formada por acumulaciones de arenas recubiertas por limos que 
superan con facilidad el metro de espesor. Estos materiales recubren de forma irregular el 
lecho de los cauces aflorando el substrato en múltiples ocasiones. 

Canchales de derrubios (53) 

Esta unidad aparece representada mayoritariamente en las vertientes norte de los relieves 
estructurales de la parte norte de la Hoja, por ejemplo en la Sierra de Bestreca y de Guitarriu. 
Consiste en acumulaciones de bloques producto de la evolución de los escarpes que las 
dominan constituyendo auténticos canchales de derrubios. Su origen se halla relacionado 
con la fracturación producida por la alternancia hielo-deshielo en los escarpes orientados al 
norte. 

Cuaternario indiferenciado 

Coluvial (50) 

El piedemonte de los relieves que franquean la cubeta de Tortella-Besalú presenta un amplio 
desarrollo de facies coluviales. Este depósito está formado por brechas inmersas en una matriz 
arcillo-limosa más o menos rica, y se presenta disectado por la actual red de drenaje permi­
tiendo observar su estructura interna. El tamaño de los cantos supera en muchas ocasiones el 
tamaño bloque. Estos materiales pueden considerarse el producto de la evolución de las ver­
tientes de los relieves que los rodean. La composición de los bloques indica una procedencia 
local. 

Glacis de Montagut (51) 

Estos materiales recubren la colada volcánica que se observa en la carretera que conduce a la 
población de Sant Jaume de Llierca, hallándose dominado el glacis por los relieves del Ve"lnat 
del COSo El material consiste en cantos angulosos dispersos en una matriz arcillosa-limosa. El 
espesor de éstos materiales supera los 10m en los sondeos hidrogeológicos efectuados en la 
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zona (Servei Geologic de Catalunya, 1979), aunque el grado de recubrimiento es desigual. El 
glacis de Montagut recubre en parte los niveles superiores de terrazas del río Llierca por lo que 
cabe pensar en una edad cuaternaria para el mismo. 

2. TECTONICA 

Los materiales que afloran en la Hoja de Olot presentan una estructura compleja reconocible 
a todas las escalas. Este hecho unido a la fuerte orografía de la zona y a los accesos difíciles 
condiciona el hecho de que existan pocos estudios estructurales de detalle (Estévez, 1973; 
Martínez et al., 1989). La mayor parte de las estructuras observadas en la zona, y especial­
mente las que afectan a los materiales paleógenos, se formaron durante la orogenia alpina, 
entre el Paleoceno y el Oligoceno. Además de esta estructuración alpina bien representada se 
encuentran estructuras hercínicas afectando a 105 materiales paleozoicos. Finalmente la región 
se reconocen estructuras neógenas y cuaternarias, que en algunas ocasiones, se superponen a 
las estructuras alpinas previamente formadas. 

2.1. TECTONICA HERCINICA 

Los materiales paleozoicos sólo afloran en el núcleo de los apilamientos antiformales y por tan­
to la información suministrada es muy incompleta. En el núcleo del antiforme del Ormoier, 
donde afloran materiales del Cambro-Ordovícico, es donde mejor se observa dicha estructura. 
Los micaesquistos y las dolomías dibujan pliegues hectométricos con una dirección aproxima­
da E-W, con una esquistosidad de plano axial asociada, con buzamiento N general, aunque 
presenta numerosas variaciones al estar plegada. Con posterioridad a la esquistosidad regio­
nal, se desarrollan abundantes cristales de biotita y porfiroblastos retrogradados a micas blan­
cas (Ayora y Casas, 1986) que corresponden a andalucitas y cordieritas (Estévez, 1973). El ple­
gamiento de la esquistosidad es anterior al emplazamiento de los granitos, tardíos. La estruc­
tura hercínica de la región, visible más al N, se comenta ampliamente en la Hoja de Ma~anet 
de Cabrenys (Liesa et al., 1991). 

2.2. TECTONICA DE COMPRESION EOCENA 

Los materiales eocenos que afloran en la Hoja forman parte de dos grandes unidades tectóni­
cas. Al N, el manto del Cadí y al S la cuenca de antepaís plegada. Ambas unidades están sepa­
radas por el cabalgamiento de Vallfogona (Fig. 7). Esta estructura está considerada como el 
cabalgamiento inferior del conjunto de mantos pirenaicos meridionales. 

2.2.1 El Manto del Cadí 

El manto del Cadí está constituido por materiales paleozoicos, garumnienses y eocenos 
(Eoceno inferior y medio) cabalgantes por encima de materiales eocenos (Eoceno inferior a 
Eoceno superior). El cabalgamiento inferior del manto del Cadí es el cabalgamiento de 
Vallfogona. que aflora con una dirección aproximadamente E-W y constituye la estructura más 
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importante de la región. La estructura general del manto del Cadí, en la región de la Garrotxa, 
está caracterizada por un conjunto de culminaciones o antiformes de dirección E-W. En el 
núcleo de dichos antiformes afloran materiales del zócalo. El límite septentrional entre los 
materiales del zócalo y los materiales eocenos, generalmente margosos, muestra un contacto 
substractivo. Estos contactos, cabalgamientos durante la etapa compresiva, pueden explicarse 
mediante la inversión de fallas normales anteriores, interpretación que estaría corroborada por 
los cambios de facies y de espesores de las series eocenas a ambos lados de los contactos subs­
tractivos (Martínez et al., 1989). El cambio litológico existente en la zona de la Garrotxa, en 
una transversal N-S, implica cambios en el mecanismo de la deformación. Así en las zonas sep­
tentrionales, donde afloran potentes conjuntos de margas, dominan el plegamiento y el cliva­
je asociado, mientras que en las zonas meridionales, donde dominan las alternancias de cali­
zas y margas, dominan los cabalgamientos. La disposición alternante de niveles de calizas y 
niveles de margas de los sedimentos eocenos que constituyen el manto del Cadí condicionan 
la existencia de numerosos niveles de despegue dentro de la serie, que condicionarán la geo­
metría del sistema de cabalgamientos de la Garrotxa (Martínez et al., 1989). Los niveles de 
despegue más importantes son los que separan los grandes paquetes de calizas (Fms. del 
Cadí, de Corones y de la Penya), aunque existen numerosos niveles de despegue a todas las 
escalas. 

Culminaciones 

Las culminaciones de la Garrotxa tienen una forma alargada en dirección E-W y todas ellas pre­
sentan las mismas características principales. El flanco N está formado por una serie eocena 
mayoritariamente margosa, mientras que el flanco S está constituido por un conjunto calizo, 
repetido varias veces tectónicamente. En el núcleo de la culminación afloran materiales cam­
bro-ordovícicos y granitoides tardihercínicos. El contacto septentrional entre los materiales del 
zócalo y las margas es un contacto substractivo con laminación o desaparición total de los 
materiales del Garumniense. El contacto meridional de los materiales paleozoicos es una dis­
cordancia sobre la que se colocan los materiales rojos del Garumniense. Esta disposición ya fue 
descrita por Estévez en su tesis doctoral (1973), quien interpretaba el contacto septentrional 
de los antiformales como una falla normal. Todo el conjunto descrito está involucrado en un 
sistema de cabalgamientos, tanto a nivel de cobertera como a nivel del basamento, como lo 
demuestran los materiales rojos garumnienses pinzados entre los materiales paleozoicos de 
algunos núcleos de culminaciones, con lo que podemos definirlos como apilamientos antifor­
males. Seguidamente describiremos algunos de los principales apilamientos antiformales de la 
Garrotxa: el de Montmajor, el de Ormoier y el de Sant Aniol-Can Coll. 

Apilamiento antiformal de Montmajor 

Situada al W del pueblo de Oix, constituye el ejemplo más característico de la Hoja. En el cor­
te esquemático de la Fig. 8 se observa en la parte S, las repeticiones de calizas de la Fm. del 
Cadí como son cabalgados por las margas de las facies de tránsito del N (corte 1-1'). Esta estruc­
tura ha permitido la diferenciación de los diferentes tipos de cabalgamientos atendiendo al 
nivel de despegue utilizado (Martínez et al., 1989): 1) cabalgamientos que afectan al basa­
mento; 2) contacto septentrional de la culminación, interpretado como una falla normal inver-
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Figura ". Mapa estructural de síntesis de la zona a que pertenece esta hoja, en donde se sitúan los límites de las hojas 1/50.000, 
y las principales estructuras. 
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Figura 8, A) Dibujo realizado a partir de una fotografía de campo de la montaña de Montmajor. en donde se puede observar perfectamen­
te las repeticiones de la Fm Cadí y Fm Corones, El núcleo es de granito. y al norte se observan materiales de tránsito cabalgan­
do encima de la estructura. B) Mapa de detalle de la estructura antíformal de Montmajor. Se han distinguido 4 tipos de fracturas: 
1- cabalgamiento que afecta el zócalo hercínico y al garumniense, 2- falla normal que posteriormente juega como cabalgamien­
to. 3- nivel de despegue inferior de los duplex. 4- estructura en duplex de los niveles calizos. C) Corte interpretativo del apila­
miento antiformaL D) corte restituido del anterior, En él se observan, al sur, las calizas de plataforma de la Fm Cadí. La falla nor­
mal (Nº2), corta al Garumniense y condiciona la sedimentación, hacia el norte. de las facies de tránsito y más distales de la Fm 
Sagnari. (Redíbujado de Martínez et al., 1989). 



tida; 3) cabalgamiento situado en las pelitas del Garumniense, que constituye el cabalgamien­
to donde se entroncan los cabalgamientos que afectan a los materiales paleozoicos; y 4) geo­
metrías duplex en los niveles calizos de la Fm. del Cadí y Fm. de Corones. 

Apilamiento antiformal de Ormoier 

Culminación similar a la anterior, al N del pueblo de Oix. Se puede seguir, en dirección E-W 
hasta la falla de Albanya. El contacto septentrional de la culminación es la falla de Talaixa, con 
un salto claramente normal desde el pueblo de Talaixa al E y salto inverso al W (cortes 11-11' y 
111-111'). 

Apilamiento antiformal de Sant Aniol-Can Co/l 

Esta culminación aflora en la parte alta del río Llierca. En la parte central de la culminación se 
sitúa la ermita de Sant Aniol d'Aguja (corte 11-11'). En la Fig. 9 se observa una panorámica de la 
parte occidental de la culminación y su continuación hacia el S, hasta la culminación del 
Ormoier y la falla de Talaixa. Asimismo se observan las numerosas repeticiones de calizas de la 
Fm. del Cadí, cabalgado todo el conjunto por los materiales más margosos de procedencia N, 
localizados en el Pic del Bassegoda, mediante el cabalgamiento de Monars. En la zona de Can 
ColI, situado en el extremo oriental del antiformal, se ha observado una repetición de mate­
riales rojos de Garumniense entre materiales paleozoicos, evidenciando la existencia de cabal­
gamientos que afectan al basamento. 

Interpretación de 105 apilamientos antiformales 

La existencia de bloques de rocas del basamento incluidas en la estructura del manto del Cadí 
puede interpretarse a partir de los datos estratigráficos y tectónicos de la región. En la prime­
ra cartografía de detalle de la región, Estévez (1973) observó diferencias en las facies y poten­
cias a ambos lados de los contactos septentrionales de las culminaciones, lo que interpretó 
como fallas normales activas durante la sedimentación del Eoceno inferior. Estudios detallados 
posteriores muestran claramente este tipo de relaciones. En la zona de Biure (Pujadas et al., 
1989) la conservación de los sedimentos relacionados con el movimiento de la falla de la Salut 
demuestran el sincronismo entre sedimentación y tectónica (Hoja de Figueres; Fleta et al., 
1991). Sin embargo, el estudio detallado de los contactos septentrionales de las zonas de cul­
minación muestran estructuras asociadas a movimientos inversos y la cartografía geológica 
muestra como dichos contactos quedan entroncados claramente con el sistema de cabalga­
mientos de la Garrotxa (manto del Cadí). Todos estos datos sugieren la existencia de una red 
de fallas normales, con hundimiento del bloque N, activas durante el Garumniense y Eoceno 
inferior corno mínimo, que fueron reilctivilrlil~ romo (ilhillgilmientos durante la compresión 

bloque de rocas del basamento en su bloque superior llamados «short cuts» (Fig. 8). Las fallas 
reactivadas muestran un carácter substractivo en general, motivado por la falta de materiales 
garumnienses en el flanco N, y algunas son claramente fallas normales como la de Monars. 
Estas fallas normales rie ángulo elevado ofrecen una resistencia al movimiento inverso duran-
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Dibujo realizado a partir de una foto panorámica del valle de Sant Aniol desde el pico de Bassegoda. Al norte se observan las 
margas de la Fm Sagnari, separadas de las facies de tránsito por el cabalgamiento de Monars. Hacia el sur se observa la 
estructura en apilamiento antiformal de Sant Aniol, limitada al N por la falla normal que posteriormente juega como cabalga­
miento, y al sur por la Fm. de Corones. Las repeticiones de niveles de calizas de la Fm. de Cadí son numerosas, La Falla de 
Talaixa, pone en contacto dicha estructura con materiales paleozoicos y calizas de la Fm, de Cadí buzando hacia el sur. 
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te la compresión y los materiales margosos situados en el bloque superior de la falla sufren una 
deformación importante (Pujadas et al., 1989; Martínez et al., 1989). 

Estructura de los materiales margosos septentrionales 

Los materiales paleocenos y eocenos margosos situados en el dominio septentrional de la Hoja, 
muestran pliegues con un clivaje bien desarrollado con buzamiento general hacia el norte. Este 
clivaje oblitera en parte a la estratificación, muy difícil de observar, y está deformado por ban­
das de kink y pliegues chevron, relacionados con un segundo clivaje menos marcado. Esta 
estructura interna de los materiales situados en el bloque superior de las fallas substractivas 
(falla de la Salut) contrasta con lo escasamente deformados que se encuentran los materiales 
equivalentes en el bloque inferior de la dichas fallas, en donde sólo son observables pliegues 
de escala kilométrica y un clivaje poco desarrollado. La intensa deformación que se observa en 
el bloque superior de la falla de la Salut. en el extremo oriental de la Hoja, ha sido interpreta­
da como producto del efecto de freno/muralla (buttresing) durante la inversión 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 deformación que la experimentada por las potentes margas sep­
tentrionales. Tanto a nivel de afloramiento como a nivel cartográfico puede observarse, en la 
parte ocupada por los niveles calizos, un importante sistema de cabalgamientos afectando a la 
totalidad de la zona. Este sistema de cabalgamientos está formado por rampas y rellanos. Las 

. rampas cortan a los niveles calizos, mientras que los rellanos o niveles de despegue se sitúan 
en la margas (Martínez et al., 1989). 

La estructura general de la Garrotxa consiste pues en un conjunto de geometrías duplex que 
afectan a cada nivel de calizas. El cabalgamiento inferior del duplex se sitúa en las margas infra­
yacentes y el cabalgamiento superior en las margas suprayacentes. Solo los cabalgamientos 
más importantes cortan a toda la serie estratigráfica, aunque la complejidad de la estructura 
hace difícil diferenciarlos. En el río Borró, se observa una ventana tectónica en la que las cali­
zas de la Fm. de Corones del bloque superior del cabalgamiento se pone en contacto con las 
calizas de la Fm. de la Penya del bloque inferior, visible en el fondo del valle. El desplazamien­
to mínimo de este cabalgamiento es de 3 Km (corte 111-111'). 

Estructura frontal del manto del Cadí 

La terminación meridional de la Alta Garrotxa se sitúa en una alineación montañosa de direc­
ción [-W muy marcada donde puede ob~ervdr~e la traza del cahalgélrnipnfn rlP V,,¡lfogona 
bld ¿olla SIrl embargo no representa ia linea de contorno') de dicho cdbdlgdllllentu, pues este 
forma varias islas tectónicas en una posición más meridional (Fig. 10 Y mapa). 

Al S de la citada alineación montañosa se extiende el llano de Besalú-Tortella. El manto del 
Cadí, al N de la alineación descrita está formado por calizas de la Fm. de la Penya y margas de 
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Figura 10, Esquema realizado a partir de fotografías de paisaje, de la zona del frente del manto del Cadí en la zona del río Borró, En el 
fondo del valle (C) afloran yesos formando unas brechas (Fm, de Val/fogona), encima está cabalgando el manto del Cadí, que 
en este caso está constituido por calizas de la Fm. de Penya y margas de la Fm. de Armimcies (B), formando un pliegue anti­
clina' de rampa de bloque superior. La lámina superior (A) coloca calizas de la Fm. de la Penya encima de margas de la Fm. 
de Armancies, Esta última lámina se entronca con el cabalgamiento basal, que hacia el S describe un anticlinal (D), la erosión 
del 6ual ha determinado la formación de las islas tectónicas (kllppes) que se observan en el mapa. Se ha adjuntado un frag­
mento del corte 111-111', para situar la figura en el contexto del corte geológico generaL 



la Fm. de Armtmcies. En los cursos de los ríos Borró y Llierca se observa bien la estructura de 
esta zona frontal (Fig. 10). Un conjunto de cabalgamientos corta y deforma a las calizas que 
muestran pliegues de bloque superior de los cabalgamientos (Fig. 10). 

Al sur de la alineación E-W, el cabalgamiento de Vallfogona no produce repetición tectónica 
de la serie eocena entre las margas y yesos de la Fm. de Vallfogona en su bloque inferior, y los 
yesos de Beuda en su bloque superior. El cabalgamiento de Vallfogona adopta una geometría 
en rellano en su parte frontal por lo que los afloramientos de rocas detríticas pertenecientes a 
la Fm. de Coubet existentes en el llano de Besalú-Tortella forman islas tectónicas que junto con 
el cabalgamiento de Vallfogona están plegadas en sinclinal, siendo la continuación oriental del 
sinclinal de Ripoll (corte 111-111'). 

2.2.2. Antepaís deformado 

Describiremos en este apartado la estructura observada en los materiales que componen el 
antepaís meridional del Pirineo oriental y por tanto situados en el bloque inferior del cabalga­
miento de Vallfogona que constituye el cabalgamiento inferior del manto del Cadí. La traza irre­
gular del cabalgamiento de Vallfogona con una serie de islas tectónicas sobre el llano de Besalú­
Tortella conduce a describir la estructura del antepaís deformado en dos partes: la del llano de 
Besalú-Tortella y la de la zona situada al S de los cabalgamientos de Vallfogona y de Besalú. 

Estructura del llano de Besalú-Tortella 

Esta zona está situada al sur de la Alta Garrotxa y constituye una zona llana ocupada por el 
curso del río Fluvia y sus afluentes septentrionales. Los materiales aflorantes en el llano de 
Besalú, situados en el bloque inferior del cabalgamiento de Vallfogona, están constituidos por 
una alternancia de margas y yesos, en aparente continuidad con los del antepaís deformado. 
La estructura interna de estos materiales consiste en una serie de pliegues de escala métrica y 
decamétrica, observables principalmente en los cursos de los ríos Borró y Llierca (Fig. 11) Y a 
escala kilométrica como se observa en la cartografía. 

El límite meridional de esta zona descrita lo constituye el cabalgamiento de Besalú, de direc­
ción E-W, que se entronca con el cabalgamiento de Vallfogona en las cercanías del pueblo de 
Sant Jaume del Llierca. El cabalgamiento de Besalú está interpretado como una falla inversa 
reactivada como falla normal durante el I\leógeno con hundimiento del bloque septentrional, 
dando lugar al llano de Besalú-Tortella. La migración del curso del río Fluvia y la acumulación 
de potentes formaciones cuaternarias parece corroborar la actividad reciente de esta fractura. 

Estructura al S de los cabalgamientos de Vallfogona y de Besalú 

Los materiales situadm ai S de 1m cabalgamientos de Vallfogona y dI" Be~all'J forman una ~erip 
de pliegues con una dlrecClon L -W, paralela a la de los cabalgamientos. En contacto con los 
cabalgamientos, las capas de las Fms. de Barcons y de Bellmunt forman un sinclinal con un 
flanco N muy vertical o invertido (corte 11-11'). Estos materiales forman una discordancia pro­
gresiva, poco visible en el campo, fosilizada por capas más altas dentro de la misma Fm. de 
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Figura 11. Afloramiento en el río Borró, en donde se observan pliegues de las margas 
de la Fm. de Vallfogona plegados con un plano axial subhorizontal. 

Bellmunt (corte 1-1'). Estas relaciones indican una sincronía entre la sedimentación de estas for­
maciones y el movimiento de los cabalgamientos de Vallfogona y de Besalú. 

Al sur de este sinclinal, un sistema de pliegues y cabalgamientos afectan a los materiales más 
modernos de la Fm. de Bellmunt (cortes 11-11' y 111-111'), claramente visible más hacia el S. 

2.2.3. Sistema de fallas de Albanya 

El sistema de fallas de Albanya consiste en un conjunto de fallas localizadas tanto en las uni­
dades alóctonas como en la cuenca de antepaís. En la Hoja de Olot, la totalidad de las trazas 
observadas se localizan en el manto del Cadí y tienen una dirección variable desde casi N-S en 
su extremo septentrional hasta una dirección NNW-SSE en su parte meridional. Las trazas de 
las fallas se entroncan y se disponen escalonadamente. En la parte N, dentro de la Hoja de 
Ma<;anet (Liesa et al., 1991), afectan ligeramente a los materiales paleozoicos del basamento 
y separan a los mantos de Costoja y de Bac Grillera. Al S, dicha falla constituye el límite orien­
tal de la zona de culminación de la Garrotxa. En el bloque oriental de la falla, los materiales de 
la Fm. de Bellmunt forman el sinclinal de Vilaritg. 
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La parte N de la falla con una dirección casi N-S muestra una traza muy rectilínea que co­
rrespondería a una falla vertical con desplazamiento siniestro. Hacia el sur, las trazas 
de las fallas tiene una dirección más NNW-SSE y describen una geometría arqueada. Esta 
disposición arqueada coincide con la existencia de pliegues paralelos a la traza de la falla, 
situados en ambos bloques de esta sugiriendo una geometría de falla inversa dirigi­
da hacia el ENE (retrocabalqamiento). Tanto las líneas de capa como los cabalgamientos 
de la Garrotxa, con una dirección E-W, tienden a ponerse paralelos al cabalgamiento de 
Albanya, sin que pueda reconocerse si se entroncan o bien están cortados por este. En el blo­
que oriental del cabalgamiento de Albanya, el flanco W del sinclinal de Vilaritg tiene una dis­
posición invertida, localmente, y muestra una serie de pliegues paralelos al citado cabal­
gamiento. Por el sur, la traza de la falla de Albanya puede seguirse cartográficamente has­
ta el límite N del llano de Besalú-Tortella. A partir de este punto no se observa su continuación 
hacia el S. 

De las relaciones descritas se deduce que el sistema de fallas de Albanya esta situado en una 
unidad alóctona (manto del Cadí) y que funciono como una falla de dirección N-S siniestra en 
su extremo N y como un retrocabalgamiento en su extremo S. 

Las diferencias de facies y potencias de los materiales situados en ambos bloques de la falla de 
Albanya son patentes a partir de la sedimentación de los depósitos de las Fms. de Corones y 
de Penya (Estévez, 1973), sugiriendo un funcionamiento como fallas normales durante la sedi­
mentación del Eoceno inferior. La geometría y disposición del sistema de fallas, previo al 
emplazamiento del manto del Cadí, condicionan la dirección y funcionamiento de esta duran­
te dicho emplazamiento. Durante el emplazamiento del manto del Cadí, la falla de Albanya se 
reactivó como retrocabalgamiento Su actividad sincrónica con el emplazamiento del manto 
esta indicada por numerosas discordancias localizadas en los materiales de la Fm. de Bellmunt, 
en el sinclinal de Vilaritg. 

El conjunto de fallas normales que afectan a la parte oriental de la cuenca de antepaís pire­
naico fueron activadas durante el Neógeno. La dirección de estas coincide con la dirección de 
las fallas que afectan a los materiales del manto del Cadí y en ocasiones parece que estén en 
continuidad como ocurre con la falla de Banyoles (Hoja de Banyoles; Barnolas et al., 1993) en 
aparente continuidad con la de Albanya. En el corte geológico de dirección E-W (Fig. 14) se ha 
representado un último movimiento normal para la falla de Albanya (ver capítulo de corte geo­
lógico de dirección E-W). 

2.2.4. Estructura regional 

En este apartado comentaremos brevemente la estructura regional del Pirineo oriental a partir 
de los datos obtenidos de un estudio más amplio que el de la presente Hoja. El basamento for­
ma una zona de culminación en la transversal del río Borró (Clavell et al., 1988). Esta zona de 

dlstrlbuClon de las Inclinaciones de las estructuras en superficie. Así al W del río Borró, los ejes 
de los pliegues muestran un buzamiento hacia el W y al E del río muestran un buzamiento 
hacia el E (Fig. 12). 
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Figura 12. Proyección estereográfica, red de Schmidt, hemisferio inferior, de las estratificaciones en el manto del 
Cadí, separando la zona oriental de la occidental. En los estereogramas se observa el buzamiento 
hacia el E de la parte oriental de la estructura y hacia el W de la parte occidental. 



Explicación del corte general N-S 

Un corte general N-S (Fig. 13), muestra la geometría del sistema de cabalgamientos de la ver­
tiente meridional del Pirineo. 

El manto de Costoja-Bac Grillera forman parte de los mantos superiores, constituidos por 
materiales mesozoicos despegados del basamento por medio de los materiales triásicos. El 
cabalgamiento inferior de dicho manto debe enraizarse en los Banys d'Arles, donde aflora una 
serie de láminas cabalgantes con una serie mesozoica similar a la de Costoja-Bac Grillera 
(Casteras et Auriol, 1958). La geometría del cabalgamiento inferior de la unidad de mantos 
superiores, entre las localidades de Costoja y Banys d' Aries, es difícil de conocer debido a la 
falta de afloramientos sobre la culminación antiformal que forman los materiales del basa­
mento. 

Hacia el S, el manto del Cadí tiene como límite inferior al cabalgamiento de Vallfogona, el cual 
se sitúa encima de los depósitos evaporíticos del antepaís. El cabalgamiento de Vallfogona 
transporta en su bloque superior a las estructuras extensionales previamente formadas (parte 
del sistema de fallas de Albanya y sistema de fallas de dirección E-W con trozos de rocas pale­
ozoicas). En su parte más externa adquiere una geometría de rellano sin superposición anó­
mala de serie. 

Entre las calizas del Eoceno inferior y las evaporitas del antepaís, se sitúa un nivel de despegue 
que facilita la formación de los pliegues y pequeños cabalgamientos que afectan a los sedi­
mentos de la parte norte del antepaís surpirenaico. La estructura más importante de este sis­
tema es la de Besalú, que en parte coincide con la traza del cabalgamiento de Vallfogona. 

Explicación del corte general E-W 

El corte general de dirección E-W (Fig. 14) abarca las Hojas de Figueres, Olot y Ripoll. En la par­
te correspondiente a la presente Hoja se observa la disposición entre ambos bloques del siste­
ma de fallas de Albanya. En el sector oriental, el manto del Cadí no aflora puesto que este que­
daría fosilizado en una posición más septentrional por los conglomerados de la parte alta de 
la Fm. de Bellmunt (Pujadas et al., 1989). En el sector occidental de la falla, se aprecia, en la 
parte superior, el manto del Cadí con la compleja geometría de los distintos cabalgamientos 
internos, el antepaís despegado por encima de las calizas del Eoceno inferior y en la parte más 
inferior se observan dichas calizas depositadas sobre un delgado Garumniense discordante 
sobre las rocas del basamento. 

La falla de Albanya se ha representado con un ligero salto normal debido a la actividad de 
dicha falla durante el l'Jeógeno y el Cuaternario (Hoja de Manlleu; Saula et al., 1993). La falla 
de Oix se ha pintado, al igual que la de Albanya, con un pequeño salto normal, producido con 
posterioridad al emplazamiento de los mantos pirenaicos. 

El único cálculo del acortamiento en la zona de la Garrotxa proviene de la compensación y res­
titución de un corte completo que pasa por la transversal de Sant Aniol (Martínez et al., 1989), 
que corresponde al corte 11-11' del mapa. En este corte se ha medido desde la zona del antepaís 
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Figura 13, Corte de síntesis N-S, desde el pueblo de Amelia deis Banys en Francia hasta el sur 
de Banyoles, En dicho corte se ha integrado parte de un corte realizado en la zona 
francesa de Amelia deis Banys, parte de la estructura de Bac-Grillera, y el corte 111-
111', prolongado en la Hoja de Banyoles, (para mayor explicación ver texto), 
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no deformado al S hasta la falla que limita la unidad de Costoja por el S (en Francia). La dife­
rencia entre los cortes compensado y restituido es de 25 Km para el tramo señalado, lo que 
implica un acortamiento del orden del 50%. 

Edad de las estructuras 

Las dataciones efectuadas mediante los materiales que fosilizan a los diferentes cabalgamien­
tos de la zona sugieren una edad de emplazamiento más antigua para los mantos situados al 
N y en una posición estructural más alta y una edad más moderna para las estructuras situa­
das hacia el antepaís y en una posición estructural más baja. 

El manto de Costoja-Bac Grillera contiene depósitos del Paleoceno (Garumniense) formados 
localmente por brechas, que sugieren un depósito sintectónico. La similitud de las series meso­
zoicas que contienen junto con la posición estructural equivalente de los mantos de Biure y de 
Costoja-Bac Grillera sugieren una edad de emplazamiento similar para ambos mantos. El 
emplazamiento final de Costoja-Bac Grillera es posterior a la parte basal de la Fm. del Cadí y 
por tanto posterior al lIerdiense inferior. Más al E, el manto de Biure está fosilizado por sedi­
mentos de edad Cuisiense (Pujadas et al., 1989) por lo que dichos mantos se emplazaron 
durante el Eoceno inferior. 

El manto del Cadí se emplazó durante el depósito de los conglomerados de la Fm. de Bellmunt, 
deducible de las numerosas discordancias que afectan a dichos materiales. Al E de la falla de 
Albanyá, el cabalgamiento frontal de Vallfogona no emerge a la superficie actual debido a que 
está fosilizado en profundidad por la parte alta de la Fm. de Bellmunt (que en dicha zona 
podría tener una edad Bartoniense). 

Los cabalgamientos y pliegues visibles en el antepaís afectan a materiales más modernos que 
los señalados hasta ahora, sugiriendo en conjunto una secuencia de cabalgamiento hacia el 
antepaís. Al S de la confluencia de los cabalgamientos de Vallfogona y de Besalú, se observa 
a los materiales de las Fms. de Bellmont formar una discordancia progresiva y angular que fosi­
liza a un cabalgamiento de dirección E-W desarrollado en el bloque inferior del cabalgamien­
to de Vallfogona (hacia el antepaís). Sin embargo, lateralmente hacia el W, estos materiales 
involucrados en dicha fosilización quedan cortados por el cabalgamiento de Vallfogona, que 
actuó fuera de secuencia tal como se pone de manifiesto claramente al W de la Hoja (ver Hojas 
de Manlleu, Saula etal., 1991; y de Berga, Mató etal., 1991). 

La falla de Albanyá funcionó como falla normal durante parte de la sedimentación eocena infe­
rior, fue transportada por el manto del Cadí funcionando como falla transpresiva y afectando 
la sedimentación de la Fm. de Bellmunt. corroborando así la edad de emplazamiento de dicho 
manto. Finalmente durante el Neógeno, la falla de Albanyá pudo tener un comportamiento 
normal, aunque la extensión fue mucho mayor al S de la zona de la Hoja. 

2.3. TECTONICA NEOGENA 

Durante el Neógeno tuvo lugar en la parte NE de la Península Ibérica una importante actividad 
tectónica distensiva durante la cual se originaron diversas fosas tectónicas. Este fenómeno que-
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da enmarcado dentro de un contexto extensivo con dirección f\lf\IE-SSW que se extiende des­
de las fracturas del Rhin hasta el extremo SE de la Península Ibérica (Julivert et al., 1974). La 
formación del surco de Valencia y la configuración de la costa oriental de la Península Ibérica 
fueron resultado de esta etapa distensiva. 

La formación de fosas durante el Neógeno se produjo sólo en donde existía una estructuración 
alpina, invirtiendo el sentido de movimiento de las estructuras compresivas. La fosa del 
Emporda, dentro del dominio de la Hoja, ocupa una posición simétrica con respecto a la fosa 
del Rosselló, al otro lado de los Pirineos, en Francia. Ligado a las fallas que limitan la fosa hubo 
una intensa actividad volcánica desde el Mioceno superior hasta el Cuaternario, bien conocida 
en las cercanías de Olot. 

La fosa del Emporda está limitada por un conjunto de fallas de dirección NW-SE y E-W, con 
una historia eocena anterior. Numerosos indicios confirman el funcionamiento de dichas fallas. 
Así los conglomerados rniocénicos situados en la Presa de Marti~, en el borde uriental de la 
Hoja, están fracturados, y en la localidad de Esponella están basculados 15° hacia el W debi­
do al hundimiento de la falla de Albanya. 

Durante el Neogeno, el hundimiento del bloque oriental de la falla de Albanya condicionó el 
depósito de 1000 m de sedimentos, según los datos aportados por la gravimetría (Villarroya y 
Casas, 1985). Los depósitos de Tortella están basculados y afectados por fallas inversas de 
dirección NW-SE, ésta es subparalela a la de los ejes reconocidos en éste sector (Fig. 15A). El 
contacto de las formaciones pliocuaternarias de Tortella con los relieves calcáreos de la Mare 
de Déu del Mont se realiza por una falla normal. 

Las ritmitas de Incarcal están deformadas y fracturadas, con desplazamientos del orden métri­
co en la cantera del mismo nombre (Julia y Brugués ,1980). Estos mismos materiales además 
están plegados y deformados en la carretera de Figueres a Besalú. En las inmediaciones de 
Crespia se encuentran niveles travertínicos basculados 15 grados hacia el W. 

En las proximidades de Serinya se observan abombamientos anticlinales, colapsos y fallas inver­
sas en los niveles travertínicos del Pla de Usall. También las gravas de la terraza superior pre­
sentan fallas subverticales inversas con componente de desgarre, además se dan estructuras 
verticales de colapsos y/o hundimiento con sus rellenos distorsionados. En los materiales vol­
cánicos se pueden observar estructuras compresivas de fallas inversas, como es el caso de las 
brechas piroclásticas del volcán del Cairat. 

En los conglomerados del río Borró se observan dos sistemas de fallas: normales e inversas sub­
verticales (Fig. 15B). Las normales comprenden fallas normales que ponen en contacto los con­
glomerados de Borró y el substrato eocénico. En una falla con salto inverso se ha podido obte­
ner datos estructurales. Las orientaciones obtenidas (Geotecsis, 1988) ponen de manifiesto 
una compresión con componente de desgarre dextro. Dichos accidentes tectónicos se reflejan 
en la topoqrafía por un escalonado con esa misma dirección que marca la divisoria de aquas 

, I ~ , ~.,' 
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El origen de las deformaciones situadas en la cubeta de Besalu-Tortella que afectan a las uni­
dades conglomeráticas pliocuaternarias es algo incierto. Las evaporitas subyacentes, con impor­
tantes espesores, probablemente sean las causantes de los fenómenos de colapso (Fig. 15C). La 
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Figura 15. Estructuras de deformación en la cuenca de Tortella-Besalu. a) 
Plio-Cuaternario de Tortella con fallas inversas; Plio-Cuaternario 
de Argelaguer: b) Fallas inversas; c) Estructuras de colapso y/o 
hundimiento (Geotecsis, 1988). 



existencia de fallas inversas y cantos estriados nos hacen pensar en una situación compresiva 
generalizada en ésta región, que podría estar relacionada con la actividad sísmica registrada 
históricamente. 

2.4. NEOTECTONICA 

La crisis sísmica producida en Cataluña durante la Edad Media es una de las mas importantes 
de Europa Occidental (Fontseré y Iglésies, 1971) Y engloba la serie devastadora de los terre­
motos de 1427 y 1428 (Fig. 16A). En 1427 se sucedieron dos grandes terremotos que tuvie­
ron lugar el 15 de Marzo y el 15 de Mayo. Estos asolaron la zona de Amer y Olot, y produje­
ron la total destrucción de la mayoría de los núcleos de población de la zona volcánica de la 
Garrotxa, donde se estiman unas intensidades sentidas de VIII a IX. El primero, cuyo epicentro 
se situó en el valle de Hóstoles, prácticamente arrasó la localidad de Amer con una intensidad 
de VIII. El segundo, centrado en Olot afectó además el núcleo de Ridaur a con intensidades 
parecidas. Los últimos estudios de revisión de documentos históricos realizados sobre el terre­
moto de 1427, ponen de manifiesto que la repartición de los daños máximos coincide con la 
dirección de las fallas principales de la región: Brugent, Llémana y Bas (Olivera et al., 1990; 
Goula et al, 1990a; Goula et al, 1990b; Briais et al, 1990). 

El terremoto de la Candelera del 2 de Febrero de 1428, con epicentro situado entre 
Camprodón y Puigcerda, alcanzó una intensidad de IX-X (Cadiot, 1979; Banda y Correig, 
1984). La isosista de máxima intensidad de este seismo, se situó en una zona comprendida 
entre Olot y Puigcerda. Esta superficie de daños máximos, con una orientación W-E, podría 
estar asociada a los accidentes tectónicos de las estructuras cabalgantes surpirenaicas de esa 
misma dirección, como por ejemplo los de Ribes-Camprodon y Vallfogona. 

Desde 1977, la actividad sísmica registrada en la zona de Olot es escasa, mientras que en la 
cuenca alta del río Freser es continuada (Fig. 16B). En ésta última, cabe destacar el terremoto 
con epicentro en Ribes de Freser de magnitud 4.4 del 26 de Septiembre de 1984. Para éste 
seísmo, se determinó el mecanismo focal que indica un movimiento de desgarre dextro de un 
plano de falla casi vertical de dirección prácticamente W-E (Olivera et al., 1986). 

2.5. 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 disposición abombada del zócalo coincidiendo con la zona de la 
Garrotxa. El eje de este abombamiento coincide con el cambio de la inclinación de los ejes de 
las estructuras observadas en la Garrotxa, concretamente en el río Borró (Clavell et al., 1988). 
A pesar de plegar a las estructuras del manto del Cadí, la evolución del abombamiento es ante­
rior, ejerciendo un control sobre la sedimentación a partir probablemente del Cretácico supe­
rior (Clavell et al., 1988). El mapa de anomalías residuales qravimétricas muestra una gran ano­
nlal,2t a\i1igacL::i FIi ~pntl(iCl N_r, :T,-n"'-IF- ~; a:, lqRR), (IHIIIIIJn----'rldu con t': c-Ifl(lInUaPlrent() de: 

basamento. El mapa de anomalías magnéticas destaca en la zona volcánica de Olot un alto 
magnético de + 100 nT, de -20 nT a +80 nT (Zeyen y Banda, 1988). 

Los perfiles de sísmica profunda realizados en el Pirineo en el año 1978 aportaron gran infor-
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mación al conocimiento de la estructura profunda de la corteza. Estos datos fueron analizados 
e interpretados en Gallart (1981) y Daigniéres et al. (1982) En Gallart (1982) se recoge toda 
la información geofísica de los Pirineos disponible hasta el momento. Durante la campaña 
mencionada se realizaron dos perfiles de dirección E-W, uno situado en la parte septentrional 
del Pirineo y otro situado en la parte meridional, pasando prácticamente por el limite septen­
trional de la Hoja de Olot. La corteza presenta un grosor entre 45-50 km en la zona central del 
Pirineo, decreciendo hasta valores de 22 km en el extremo oriental, en contacto con el 
Mediterráneo. En esta zona oriental se observan saltos importantes afectando al Moho rela­
cionados con el conjunto de fallas extensionales visibles en superficie en el extremo I\lE de 
Catalunya (Gallart et al., 1982). 

El mapa gravimétrico de Catalunya (Casas et al., 1987) muestra, según una línea paralela a la 
del perfil de sísmica profunda mencionado, un acusado gradiente regional desde valores de -
115 miligales en el extremo NW del mapa (correspondiente a la zona central del Pirineo) has­
ta valores de +50 miligales en el extremo NE (Mar Mediterráneo). Este gradiente está ligado a 
la disminución de la potencia de la corteza hacia el 1\1 E, de acuerdo con los datos de la sísmi­
ca profunda (Torné et al., 1988). 

3. GEOMORFOLOGIA 

3.1. INTRODUCCIOI\l 

El mapa geomorfológico y de formaciones superficiales de la presente Hoja tiene interés des­
de variados puntos de vista. Por una parte incluye parte de la famosa zona volcánica de Olot 
caracterizada por el alto grado de conservación de sus volcanes de edad cuaternaria, constitu­
yendo uno de los enclaves volcánicos más característicos de la Península junto a los de Cabo 
de Gata. Asimismo la presente Hoja incluye la depresión de Tortella-Besalú que presenta un 
interesante relleno pliocuaternario y cuaternario en el que se han identificado manifestaciones 
neotectónicas. La zona de Olot ha sido el escenario de las crisis sísmicas medievales de 1427 y 
1428 que destruyeron la ciudad en su totalidad. Desde el punto de vista cárstico la Hoja de 
Olot comprende parte del sistema hidrogeológico de Banyoles ocasionante de buen número 
de deformaciones e inestabilidades en los materiales Pliocuaternarios y cuaternarios. Las rela­
ciones entre las diferentes coladas volcánicas y los depósitos pliocuaternarios y cuaternarios 
son de una importancia extrema a la hora de comprender la evolución geológica reciente de 
la zona. 

3.2. DESCRIPCIOI\l y AI\lALlSIS MORFOGRAFICO DE LAS FORMAS 

Dentro del ámbito de la Hoja de Olot pueden diferenciarse varias unidades morfográficas de 

HOJa, iú~ [e¡leve~ JeiJrllTlIdo~ de ia cubeta de Tortella-Besaiu y Ampurdán situados en la zona 
meridional de la Hoja y los relieves volcánicos del área de Olot. 
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3.2.1. Los relieves estructurales pirenaicos 

La Hoja de Olot se sitúa geográficamente de lleno en el Pirineo. Las unidades geológicas invo­
lucradas en la Hoja comprenden parte de las unidades alóctonas pirenaicas e incluye al sur del 
río Fluvia, unidades pertenecientes al antepaís plegado (Sierra de Finestres). La zona, por tan­
to, aparece dominada por relieves de tipo estructural. Los materiales terciarios involucrados, 
dominantemente calizas y terrígenos, aparecen tanto en la zona alóctona como en el antepa­
ís plegado. El relieve resultante es similar aunque no igual en ambas unidades. El relieve refle­
ja en su conjunto las directrices estructurales de la zona. Así pues, los ejes de plegamiento de 
dirección E-W así como los frentes de cabalgamiento se traducen en el relieve por formas ali­
neadas en las mismas direcciones. 

La zona más septentrional de la Hoja muestra un desarrollo importante de escarpes donde los 
más representativos se sitúan en las vertientes septentrionales de las Sierras de Bestraca y 
Guitarriu. Las alternancias de materiales de diferente composición han propiciado la acción de 
la erosión diferencial y el recubrimiento es escaso traduciéndose a suelos poco desarrollados y 
canchales al pie de los escarpes más importantes. 

Es frecuente identificar formas propias de los relieves estructurales como «cluses», «combes», 
«chevrons» y cuestas. Las líneas de capa también son frecuentes y dominan predominante­
mente en la zona ocupada por el antepaís plegado. Ello es debido a las alternancias métricas 
existentes entre diversas litologías mientras que en la zona más septentrional de la Hoja, Alta 
Garrotxa, el carácter más masivo de los estratos origina escarpes considerables. Ambas tipolo­
gías de formas responden a un modelado debido a la erosión diferencial. 

En la mitad Oriental de la Hoja, la falla de Albanya condiciona dos áreas morfológicas diferen­
ciadas a ambos lados de la misma siendo patente el cambio en el relieve. Las zonas ocupadas 
por materiales calizos muestran signos evidentes de desarrollo cárstico tales como pequeñas 
dolinas y extensas zonas de lapiaz. 

3.2.2. Los relieves deprimidos. La cubeta de Tortella-Besalú y el Ampurdán 

Las zonas deprimidas del relieve se corresponden con las unidades geológicas de la fosa 
ampurdanesa y la cubeta de Tortella-Besalú. La fosa ampurdanesa aparece representada par­
cialmente en la Hoja y está limitada morfológica y estructuralmente por la falla de Albanya. El 
relieve muestra colinas alargadas redondeadas con vertientes en avanzado estado de regulari­
zación. Los desniveles no superan la centena de metros en ningún caso. 

La cubeta de Tortella-Besalú incluye en su parte central relieves prominentes desarrollados 
sobre unidades alóctonas que muestran modelados de tipo estructural. Dichos relieves se 
encuentran rodeados de zonas más bajas ocupadas por materiales pliocuaternarios y cuater­
narios incluyendo los sistemas de terrazas de los ríos Fluvia y Llierca principalmente. La cubeta 
se encuentra limitada al norte por los relieves estructurales de la Serra de Nostra Senyora del 
Mont, al S por la Serra de Sant Julia, y al E y W por relieves estructurales desarrollados sobre 
materiales terciarios pertenecientes a las unidades alóctonas. El relieve interno de la cubeta 
presenta colinas redondeadas desarrolladas sobre materiales poco consolidados y escarpes de 
terraza dominantemente. También es frecuente la presencia de estructuras circulares de tama­
ño decamétrico a hectométrico las mayores, producto de hundimientos, colapsos y socavones. 
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3.2.3. Los relieves volcánicos 

La Hoja de Olot comprende en su extremo suroccidental, una amplia área (35 Km2) domina­
da por relieves de tipo volcánico. Se identifican diez edificios volcánicos de los que seis pre­
sentan una cierta importancia volumétrica. Estas formas corresponden a los siguientes volca­
nes: 

,- Montsaeopa. Cono y cráter 
, - La Garrinada. Cono y cráter múltiple. 
- Aiguanegra. Cono y cráter en herradura. 

Repás. Cono sin cráter. 
Volea de /'Estany. Dos conos uno de ellos con cráter en herradura. 
Bellaire. Cono sin cráter. Adyacente al anterior. 
Puig de /'05. Cono con cráter en herradura. 
Les Bisaroques. Pequeño cráter con cono en herradura. 
Puja/os Cono y cráter en herradura 
Puig de /a Garr;a. Cono sin cráter. 

Las formas volcánicas no se reducen sólo a la presencia de los conos y sus cráteres pudiéndo­
se identificar otras formas típicas del paisaje volcánico tales como superficies rugosas y esco­
riáceas de coladas, intumescencias tumularias, resaltes y escarpes de colada con columnatas 
basálticas siendo la más espectacular la de Castellfollit de la Roca. 

La morfología de la superficie de las coladas es dependiente de la viscosidad de la lava, las rup­
turas de pendiente existentes en el recorrido de la colada y el tiempo de enfriamiento de la 
misma. Las lavas más viscosas presentan una mayor rugosidad. Tal es el caso de las coladas del 
Montsacopa. Los cambios de pendiente influyen asimismo en la aparición de ondulaciones. Un 
enfriamiento lento es propicio para formar superficies lisas. Como ejemplo pueden citarse las 
coladas que rellenaron el valle del Fluvia se consideran de superficie lisa. Otras morfologías las 
constituyen los microconos o «tossols», con una altura entre 5 y 25 m y un diámetro que osci­
la entre los 12 y 150 m. 

3.3. LA RED DE DRENAJE 

Los principales ejes de drenaje en el ámbito de la Hoja están constituidos por los ríos Fluvia, 
Llierca y Muga este último en el extremo Nororiental de la Hoja. A excepción del Llierca, el 
Fluvia y el Muga se disponen de forma subsecuente a las estructuras estando orientados los 
valles de los mismos de forma paralela a las directrices estructurales. El caso del Llierca es un 
buen ejemplo de curso resecuente, cortando transversalmente de N a S los relieves estructu­
rales de la Sierra de Bestraca entre otros, hasta su entrada en la depresión de Tortella. Como 
en el caso de otros cursos fluviales pirenaicos (Segre, Noguera Ribagorzana, Noguera Pallaresa, 
Cinca, etc) el carácter resecuente del río Llierca puede ser debido a fenómenos de anteceden­
cia o epigénesis. 

iv1pn{ ;~--'Jn E'Spe(-:ri! ¡'Ir"i{"\ 1" t·: líaíTiO dp; ;;(1 r:uv,n ,ull-f¡¡Fj~,d,ílG t'ntit:" S,-:líit JCllJiTie de U¡efLO y e! 
Molí, aguas abajo de Argelaguer. Este tramo muestra un patrón asimétrico en sus meandros 
muy característico. La orientación parcial en los mismos del curso fluvial (NE-SW) parece estar 
condicionada por direcciones preferentes. De hecho parece ser un estadio inicial de abando­
ni'lmipnto np meandros. Los meandros serían abandonados al N del curso actual lo que signi-
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ficaría un basculamiento de la cubeta hacia el S. Nótese asimismo el limitado desarrollo de 
terrazas en el margen orográfico izquierdo lo que en principio avala una migración del curso 
principal de Norte a Sur a lo largo del tiempo. Esta hipótesis se basa parcialmente en el traba­
jo de Leeder & Alexander (1987) sobre el origen y significado tectónico de los cinturones de 
meandro asimétricos. 

Los condicionantes estructurales en la morfología de los valles son claros en el valle del Muga. 
La influencia de la falla de Albanya sobre el curso del mismo se traduce en la forma del perfil 
del valle por donde discurre. Al W de la falla el Muga presenta un perfil en V característico 
mientras que al E del citado accidente el río ha desarrollado un nivel de terraza a expensas de 
la mayor anchura del valle. Este segundo tramo aparece controlado estructuralmente discu­
rriendo paralelo a la Sierra Cirera. 

Por otro lado la influencia de los depósitos volcánicos sobre la red de drenaje ha sido muy 
importante en tiempos cuaternarios. Las coladas de los volcanes Aiguanegra, la Garrinada, 
Montsacopa y Montolivet taponaron el valle del Fluvia ocasionando el represamiento de sus 
aguas creándose pequeñas cuencas lacustres aguas arriba del represamiento. 

La zona situada al Norte del lago de Banyoles aparece dominado por una plataforma estruc­
tural de 24 Km2 de superficie (Pla d'Usall, Pla de Martis). Esta se encuentra limitada al Norte 
por sendos escarpes desarrollados sobre las calizas del Pla d'Usall dominando el río Sert. 

Estos materiales son frecuentemente afectados por fenómenos de colapso y/o hundimiento, 
como es el caso de la dolina situada en la proximidades del núcleo urbano de Besalu. 

3.4. CARACTERIZACIOI\I DE LOS PROCESOS DE MODELADO. GEI\IESIS y EDAD 

A finales del Oligoceno se inicia el proceso de formación de las fosas neogenas del Ampurdán, 
La Selva, Rosellón, etc., relacionadas con los procesos de «rifting», acaecidos durante el 
Terciario superior, responsables de la creación del sistema de fosas neógenas y de la apertura 
de la cuenca catalana-balear. Los materiales miocénicos representados en la parte sudoriental 
de la hoja representan el registro del relleno de la fosa ampurdanesa en el ámbito de la Hoja. 
La cubeta de Tortella-Besalú formaría una cuenca satélite de la del Emporda. Los materiales 
que rellenan la citada cubeta se empiezan a depositar durante el Plioceno y no se descarta la 
posibilidad de que sean contemporáneos a erupciones efusivas precuaternarias (Solé Sabarís, 
1962). 

Una serie de depósitos terrígenos continentales se depositaron en la zona deprimida de 
Tortella-Besalú como son las unidades llamadas de Tortella y Sant Eudald atribuidas al 
Pliocuaternario. La paleogeografía en este instante es similar a la actual. Los ríos Llierca y Fluvia 
suministraban la mayor parte del material acumulado junto con parte de sus afluentes. Sin 
embargo la existencia de depósitos lacustres indica que la comunicación entre la Cubeta de 
Tortella-Besalú y la cuenca ampurdanesa era restringida o nula pudiendo considerarse que el 
antiguo Fluvia vertía sus aguas en una zona lacustre no comunicada con el Emporda. Dicha 
cuenca se hallaría franqueada por depósitos detríticos aluviales tales como la unidad de Maia 
de Montcal. 
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Ya entrado el Cuaternario se producen las erupciones volcánicas responsables de la obturación 
del antiguo Fluvia. La interrelación de la dinámica fluvial con la volcánica es intensa habiendo 
condicionado el relleno del valle del río Fluvia en gran medida. Este fenómeno ocasiona la cre­
ación de zonaS lacustres en las zonas de represa. A partir de este momento la red de drenaje 
se encaja empezándose a formar el sistema de terraZJS observable en la actualidad. Esta diná­
mica debido a variaciones eustáticas y/o climáticas sería contemporánea a la apertura de la 
cuenca lacustre empezando a disminuir esta como tal y estableciéndose comunicación con el 
Ampurdán. El sistema de terrazas aluviales del río Fluvia es a partir de este momento extensi­
ble al Ampurdán. Sin embargo en la zona volcánica la interrelación de los procesos erupticos 
con la erosión muestra claros ejemplos de erosión selectiva. La evolución del escarpe de 
Castellfollit de la Roca es un claro ejemplo de ello. El relieve del sector de Castellfollit antes de 
las erupciones volcánicas respondía a un valle fluvial típico. La primera gran emisión de lava 
basáltica fluida, originaria del llano de Batet, vertió 105 materiales hacia el Oeste y bajo por el 
valle del Fluvia alcanzando la confluencia de este con el Llierca. Una segunda corriente de lava 
proveniente del lado de Beguda, recubre la primera colada y se detiene, probablemente a cau­
sa de un codo que formaba el valle primitivo, hecho que permitió el apilamiento de 30 m de 
potencia de basalto. Las lavas superiores obstruyeron el valle del Fluvia taponando su desagüe. 
En este estadio el río Fluvia al ser represado originó aguas arriba del represamiento una zona 
lacustre. Esta se rellenó con materiales piroclásticos provenientes de la erupción de otros vol­
canes cercanos. En este estadio el curso del Turonell excava un nuevo lecho incidido dentro de 
la colada. Una vez relleno el represamiento el río Fluvia se abre paso excavando su lecho como 
anteriormente lo hizo el Turonell. En el caso del Fluvia este excava el contacto de las lavas con 
los materiales eocénicos. 

Entran en erupción los volcanes Repas y Cairat emitiendo pequeñas corrientes de lava. Al final 
de los estadios glaciales tanto el Turonell como el Fluvia, erosionan la base del escarpe que 
retrocede paralelamente. El aspecto actual del valle del Fluvia aparecen diversas terrazas esca­
lonadas que indican diferentes niveles de base. La dinámica erosiva se mantiene y prueba de 
ello son los desprendimientos que periódicamente ocurren en el escarpe de Castellfollit. 

El incremento de circulación de aguas en los períodos lluviosos acentuaría la formación del sis­
tema cárstico en el substrato de la cubeta Tortella-Besalú produciéndose los primeros colapsos 
y socavones que podrían haber estado asistidos sismicamente. Los socavones descritos están 
relacionados con los yesos de Beuda infrayacentes a las margas eocenas, siendo consecuencia 
de su disolución. El desnivel existente entre la zona de infiltración de las aguas (Relieves cali­
zos al Norte de la depresión de Tortella-Besalú) proporciona presión suficiente para que el 
agua pueda aprovechar planos de fractura y salir al exterior. Durante el ascenso el agua disuel­
ve los yesos del substrato dando lugar a un intenso proceso de carstificación. El colapso de las 
cavidades formadas se traduce en la aparición de depresiones en superficie y la formación de 
pequeños lagos o estanques. 

~; Hoit,cenG íepíf-'')enta ;() l C)¡-:t,¡-iu,~Ljíi dt' :,1 d;n(~I(nica habie'·',j,_; quedauu id lUerlld ldc.usue 
restringida al actual lago de Banyoles y estanques asociados que aparecen. en la Hoja vecina 
del mismo nombre Banyoles (295). 

La edad de los depósitos aluviales es relativa si bien la presencia de cantos de procedencia vol­
c.Clrllld IJ~ sitúa dentro del CUJterndrio en su totalidad atendiendo a las dataciones conocidas 
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de 105 materiales efusivos. Las dataciones basadas solamente en la altura relativa, siempre con­
jeturales, son dudosas en esta zona debido a que el sistema de terrazas ha sido condicionado 
por la obstrucción de las coladas que han invadido 105 valles y han determinado la formación 
de terrazas de represa lo que añade dificultades a la hora de establecer una cronología relati­
va (Solé Sabarís, 1962). 

Del análisis de las medidas radiométricas se desprende una edad cuaternaria para la totalidad 
de las muestras. No obstante la existencia de cantos de basalto en las facies detríticas infraya­
centes a la formación Calizas de Usall, ya reseñada por ( Solé Sabarís, 1962), implica la exis­
tencia de actividad volcánica previa al Pleistoceno inferior, edad asignada por (Julia, 1980) a la 
formación Usall. 

3.5 PROCESOS ACTIVOS ACTUALES O SUBACTUALES QUE TIENEN UNA INCIDENCIA CON 
EL MEDIO NATURAL Y LAS ACTIVIDADES HUMANAS 

La confirmación de la existencia del último período importante de actividad volcánica durante 
el Magdaleniense (Mallarach, 1985) demuestra que la actividad volcánica no se detuvo en 
tiempos recientes. Los terremotos destructores de 1427 y 1428 afectaron amplias áreas del 
Pirineo Oriental. Los últimos estudios parecen indicar que el de 1427 originó mayor devasta­
ción en el eje Amer-Olot, que se corresponde con la dirección de la falla d'Amer (Valles 
d'Hostoles y d'en Bas) de dirección NW-SE (Hoja de Banyoles 295). Respecto al terremoto de 
1428 la mayor destrucción se concentró al N de la ciudad de 0101. es decir dentro del domi­
nio de les estructuras cabalgantes de la unidad Sud pirenaica al N del cabalgamiento de 
Vallfogona. 

Olot recibió 105 efectos de 105 terremotos destructivos de la serie 1427-28. El subsuelo de Olot, 
formado por alternancias de sedimentos y materiales volcánicos pudo amplificar 105 efectos de 
105 sismos. 

La existencia de escarpes mostrando niveles de columnas prismáticas supone un riesgo de des­
prendimientos nada despreciable. Sin duda el caso más espectacular se da en Castellfollit de 
la Roca, donde 105 desprendimientos ponen en peligro las edificaciones situadas al borde del 
escarpe. Los desprendimientos más recientes se han producido 105 meses de febrero y sep­
tiembre de 1976 y diciembre de 1977. La estructura de la formación basáltica no es homogé­
nea, de forma que se pueden distinguir tres coladas. La causa del fenómeno está en la perdi­
da de propiedades resistentes de determinados niveles de la formación por procesos de mete­
orización la hidrólisis de 105 componentes silicatados y la gelivación. Los movimientos se 
conocen desde antiguo y el peligro de 105 mismos fue reseñado por Calderón (1906). 

4. PETROLOGIA 

4.1. LOS GRANITOIDES INTRUSIVOS HERCINICOS. INTRODUCCION 

En la presente Hoja, 105 afloramientos correspondientes a 105 granitoides tardihercínicos se limi­
tan a algunos núcleos de 105 apilamientos antiformales. Son comparables a 105 estudiados en 
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la zona situada más al norte, por Liesa (1988). En esta zona, ocupan una gran extensión, for­
mando parte de los batolitos de Sant Llorene; y de la Junquera. En el ámbito de la Hoja es difí­
cil reconocer las relaciones geométricas de los cuerpos intrusivos con la roca encajante pero se 
supone que deben tener características parecidas a los más septentrionales. Según Liesa 
(1988), la morfología de los cuerpos intrusivos, es paralela a la foliación regional, indicando 
una forma estratiforme de la intrusión. En esta zona se han cartografiado tres tipos distintos: 

4.2. PORFIDO GRANITICO (1) 

Dicho pórfido granítico a granodiorítico, se caracteriza por presentar fenocristales de feldes­
pato potásico envueltos por albita, éste es el fenómeno que les caracteriza, ya que la textura 
es muy variable desde porfírica a granuda. 

4.3. GRANITO BIOTITICO HETEROGRANULAR, LOCALMENTE CON MEGACRISTALES (2) 

Este granito se diferencia porque puede tener megacristales de feldespato potásico, con un 
tamaño de grano más grande que la granodioritas y las tonalitas. Destacan megacristales idio­
mórficos de feldespato potásico en una matriz de cuarzo, biotita y plagioclasa del orden de 2 
ó 3 mm. éste granito pasa gradualmente a una facies más ácida con menos contenido en bio­
tita, con los feldespatos potásicos alotrimorfos y muchas cavidades miarolíticas. 

4.4. TORNALlTA-GRANODIORITA BIOTITICO HORBLEt\IDICA (3) 

Esta tonal ita entra localmente dentro del campo de las cuarzo-dioritas cuando disminuye su 
contenido en cuarzo, yen el campo de las granodioritas cuando aumenta la proporción de fel­
despato potásico. Se diferencian de los otros granitoides del área por su mayor índice de color, 
dado por la presencia de biotita de hábito tabular. La biotita y la hornblenda, a menudo, cons­
tituyen agrupaciones de pequeños cristales. En lugares puntuales, es notoria la ausencia de 
hornblenda en la tonalita. 

5. HISTORIA GEOLOGICA 

Para determinar la historia geológica de una región caracterizada por la presencia de mantos 
de corrimiento es preciso conocer la evolución cinemática de estos, es decir, conocer su edad 
de emplazamiento y su posición palinspástica. La datación del emplazamiento se deduce del 
estudio de las relaciones entre sedimentos y estructuras (ver apartado de datación de las 
estructuras -Tectónica-), y la restitución de los mantos se realiza mediante la construcción de 
cortes geológicos compensados (Puigdefábregas et al., 1986; Vergés y Martínez, 1988; 
~,,1;lrt:n(,7 et ar, 1989). l. d evo!uClon une!na!!ca de una reg!of"~. ~1()r id tlran cant!dad de dato::. 
necesariOS, no puede quedar reducida ai amblto de una hOJa a e~ldid 1/50.000, por lo que ~e 
ha estudiado conjuntamente la historia geológica de todas las hojas del Pirineo oriental. 

Para el conocimiento exacto de la historia geológica de los materiales paleozoicos, primero se 
ha de restituir la deformación alpina y posteriormente la hercínica (Muñoz, 1985) Así los 
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pequeños núcleos con rocas del zócalo aflorantes en la Hoja son alóctonos puesto que vienen 
transportados por el manto del Cadí desde posiciones más septentrionales. 

La historia geológica de la presente Hoja se describe, por tanto, conjuntamente con la de las 
Hojas de Ma<;anet de Cabrenys, Figueres, Ripoll y la Pobla de Lillet, en lo que respecta a los ras­
gos generales. Sin embargo, se hace mayor énfasis en aquellos aspectos representados en el 
ámbito de la presente Hoja. 

Para la evolución dinámica se tomarán de base los mapas palinspásticos publicados en 
Puigdefabregas et al. (1986), modificados con datos de otros autores y con los datos aporta­
dos durante la confección de las hojas reseñadas. En cada mapa palinspástico se representa la 
distribución de facies, paleocorrientes y posición restituida de los mantos de corrimiento. 

Paleozoico 

Las rocas paleozoicas aflorantes en la Hoja corresponden a materiales terrígenos y carbonata­
dos depositados en ambientes someros durante el Cámbrico y el Ordovícico. Las característi­
cas azoicas de estos materiales así como las reducidas dimensiones de los afloramientos no 
permiten una mayor precisión. Estos materiales muestran pliegues apretados y una esquistosi­
dad regional penetrativa resultado de la deformación hercínica. Durante los últimos estadios 
de la deformación hubo una intrusión de rocas graníticas que en algunos puntos aprovechó la 
disposición de las capas y/o esquistosidad. 

Mesozoico 

En el dominio de la Hoja, de la historia geológica ocurrida desde el final de la orogénesis her­
cínica hasta la deposición discordante de los materiales aluviales, fluviales y lacustres del 
Garumniense, no ha quedado ningún registro geológico. Es difícil saber si durante este lapso 
de tiempo hubo algún tipo de sedimentación en la zona de la Hoja. Lo que si es importante es 
que bajo la discordancia del Garumniense sólo afloran materiales pertenecientes al Paleozoico 
inferior, es decir sedimentos cambro-ordovícicos y granitos tardi-hercínicos. No existe ni 
Paleozoico superior ni Pérmico ni Mesozoico, indicando una erosión profunda. 

Más hacia el N, en una posición alóctona, el manto de Costoja-Bac Grillera nos indica que en 
posiciones más septentrionales sí existió sedimentación durante el Mesozoico. En los mantos 
de Costoja, Bac Grillera y Biure, la serie mesozoica está formada por Keuper, Jurásico y 
Cretácico superior discordante. Los depósitos del Cretácico superior están constituidos por 
sedimentos con facies de plataforma poco profunda. El Garumniense encima de la serie meso­
zoica también presenta facies continentales y lacustres como en el resto del Pirineo oriental. La 
polaridad de la cuenca durante el Garumniense era atlántica (Plaziat, 1973). 

La zona de la Garrotxa parece haber actuado como una zona abombada desde el Cretácico 
superior hasta la actualidad, deducido de la estructuración alpina y de las facies sedimentarias 
durante el Cretácico superior y el Eoceno (Clavell et al., 1988). 
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Paleógeno 

Durante el IIerdiense (secuencia deposicional del Cadí) se produjo una importante y generali­
zada transgresión procedente del Atlántico, sin conexión con el Tethys (Plaziat 1975). Esta fal­
ta de conexión podría ser debida a la existencia del macizo Corso-Sardo (Riba et al., 1983). La 
paleogeografía respecto a la del Garumniense cambió debido a la existencia de los primeros 
relieves pirenaicos importantes en la parte oriental del Pirineo. En la Fig. 17 se han separado 3 
grandes conjuntm de fdcies correspondientes a este período. Al S, los sedimentos continenta­
les con paleocorrientes hacia el N, representados por los materiales del Grupo Pontils (Anadón 
et al. 1979). En la parte intermedia se desarrollaron extensas plataformas carbonatadas con 
alveolinas y nummulites (Fms. del Cadí y de Orpí), las cuales llegaron a los 300 m de potencia. 
En la parte norte y limitados en la parte oriental por fallas extensionales (Estévez, 1973; 
Martínez et al. 1989; Pujadas et al. 1989) se sedimentaron los depósitos más profundos mar­
gosos de la Fm. de Sagnari, en algunos puntos con un espesor superior a 1.000 m. Durante el 
lIerdiense se emplazó el manto de Biure (Pujadas et al., 1989), el cual tuvo un desplazamiento 
probablemente desde el Paleoceno o anterior. La posición restituida de los mantos de Biure, 
Bac Grillera, Pedraforca y Cadí durante el Ilerdiense se deduce de los cortes compensados y 
restituidos publicados (Muñoz et al. 1986; Vergés y Martínez, 1988; Martínez et al. 1989; 
Pujadas et al., 1989). 

La sedimentación deltaica de la secuencia de Corones durante el Cuisiense inferior marcó un 
cambio en las condiciones de la cuenca. Estos depósitos representaron una regresión ligada a 
la emersión de relieves pirenaicos. La ciclicidad y facies de la parte alta de la Fm. de Corones 
indican un período de aparente calma tectónica. 

Las facies de margas de talud junto con la aparición de slumps y olistolitos intercalados en la 
serie indican una profundización del surco de Ripoll durante la deposición de la secuencia de 
Armáncies, abarcando el Cuisiense medio y superior. El movimiento de los mantos constitui­
dos por materiales mesozoicos y la parte inferior del Terciario produjo una flexión de la litos­
fera por carga (Puigdefábregas et al., 1986; Vergés y Martínez, 1988). Esta flexión se produjo 
al final de la sedimentación deltaica de la secuencia de Corones formando un surco alargado 
de dirección E-W. Durante este período se depositaron en la cuenca una serie de megabrechas 
constituidas por bloques de calizas de plataforma con gran cantidad de fauna. Estas mega­
brechas se formaron debido a destrucción de la plataforma carbonática, probablemente debi­
do a inestabilidad tectónica. Es muy difícil evaluar el área fuente de dichas plataformas, aun­
que los slumps estudiados muestran una paleopendiente hacia el S. El surco de Ripoll se man­
tuvo cerrado por el E, en la zona de La Garrotxa, donde continuó una sedimentación de 
plataforma carbonatada (Fm. de la Penya). Al S continuó la sedimentación continental repre­
sentada por el Grupo Pontils. 

Durante el Luteciense, la entrada de sedimentos terrígenos siliciclásticos en la cuenca de Ripoll, 
en parte por la transversal de Sant Joan de les Abadeses, propicio una sedimentación turbidí­
tica (Fm. de Campdevánol). Las paleocorrientes observadas en Sant Joan de les Abadeses son 
N-S (Santisteban y Taberner, 1979) y pasan rápid;:¡mpntp ,1 (ln{1 dirpcción v{1riablp pntrp W y 
V\/')V\I, pJrJleid di eje dl: id L;Jt::1L.J UC K:po¡i \hg. 1 ¡J. 

La colocación del manto del Pedraforca durante este período (Martínez et al., 1988) condicio­
nó el cierre de la cuenca de Ripoll, por el margen occidental. Al E de Sant Joan de les Abadeses 
no se observan sedimentos siliciclásticos de esta edad, correspondiendo dicha zona a una zona 

71 



menos profunda (Clavell et al. 1988). En la parte alta de la serie turbidítica de ambos flancos 
del sinclinal de Ripoll se observa un progresivo carácter anóxico debido al cierre de la cuenca 
(Van Eeckhout 1990). En parte por encima y en parte en posición más meridional, se sedi­
mentó una serie alternante de margas y evaporitas con una potencia superior a 105 1.000 m 
(Martínez et al. 1989). En el flanco S del sinclinal de Ripoll (cercanías del pueblo de Vallfogona) 
se observa como 105 niveles métricos de yesos están intercalados entre niveles turbidíticos. 

Durante el Luteciense superior y Bartoniense, la secuencia de Bellmunt constituye el paso del 
carácter marino al carácter continental en todo el ámbito del surco de Ripoll. En la recons­
trucción palinspástica de la Fig. 17 se observa una sedimentación aluvial y fluvial al N (Fm. de 
Bellmunt) que pasa a una sedimentación deltaica (Fm. de Coubet) hacia el S. La paleogeogra­
fía durante el depósito de dichos materiales fue compleja debido a la configuración existente 
en la zona después de la colocación de 105 mantos de Biure-Costoja-Bac Grillera y del 
Pedraforca. Al E, la terminación oriental del manto del Cadí, estuvo en parte controlada por la 
geometría previa del conjunto de fallas de Albanya. La actividad transpresiva de dicha falla 
durante la compresión alpina controló la distribución de las paleocorrientes de la Fm. de 
Bellmunt (Hoja de Olot, Martínez et al., 1991). Al W de la zona de La Garrotxa las paleoco­
rrientes muestran siempre una dirección hacia el W y WSW en la parte inferior de la serie y 
paleocorrientes N-S en la parte más alta. 

En las cercanías de la terminación oriental del manto del Pedraforca, el relieve en continua for­
mación junto con 105 sistemas aluviales y fluviales provenientes de dicho relieve (Busquets, 
1981; Martínez et al., 1988) producen un cambio en la dirección del sistema fluvial encajado 
en el surco de Ripoll. El emplazamiento del manto del Pedraforca es continuo a lo largo de casi 
toda la sedimentación de la secuencia de Bellmunt. Esto se deduce de las relaciones entre las 
estructuras y 105 sedimentos sintectónicos observables en la terminación oriental del citado 
manto (Martínez et al. 1988). Durante la sedimentación 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 cartográfico (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 antiformal y por el emplazamiento sincrónico del manto del Cadí. 
Durante la sedimentación de la secuencia de Bellmunt, había un cambio gradual de facies des­
de facies aluvial y fluvial al N, facies deltaicas en la parte central, y facies margosas distales de 
105 aparatos deltaicos ocupando el centro de la cuenca. 

Neogeno 

Durante el Neogeno se formaron una serie de cuencas en el Pirineo oriental, relacionadas con 
sistemas de fallas de dirección NE-SW y E-W. La falla del Tet de dirección NE-SW es la más 
importante y tiene asociadas a las cuencas de Conflent, La Cerdanya y La Seu d'Urgell (Cabrera 
etal., 1988; Fig. 17). 

La formación de la cuenca del Emporda estuvo condicionada por la reactivación y formación 
del sistema de fallas extensional de dirección NNW-SSE que limita a la cuenca por el W. Las 
cuencas neógenas del Pirineo oriental (Fig. 17) aparecen ligadas a las cuencas formadas por el 
sistema extensional de fallas del Ródano y están relacionadas con 105 procesos compresivos de 
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Figura 17. S~3cuencia de mapas palinspásticos del margen NE de la Península Ibérica durante el Terciario. Se han tomado como base 
los mapas palinspásticos publicados en Puigdefabregas et al. (1986), modificados con datos de otros autores y con los 
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dirección E-W de los Alpes occidentales durante el Mioceno plegando a los materiales sintec­
tónicos (Bergerat 1981; Cabrera et al., 1988). Estos materiales afectados están recubiertos dis­
cordantemente por sedimentos del Mioceno más superior-Plioceno tanto en la cuenca de la 
Cerdanya como en la del Rosselló (Calvet 1985). 

Los materiales miocénicos que afloran en la parte SE de la Hoja representan el registro del relle­
no de la cuenca de l'Emporda. La cuenca de Tortella-Besalú fue una cuenca satélite de la de 
l'Emporda. Los materiales que rellenaron la cuenca se depositaron en el Plioceno y no se des­
carta la posibilidad de que fueran contemporáneos a las erupciones efusivas precuaternarias 
(Solé Sabarís, 1962). 

Durante el Pliocuaternario se depositaron las unidades terrígenas continentales de Tortella y 
Sant Eudald. La paleogeografía en este instante era similar a la actual. Los ríos Llierca y Fluvia, 
con parte de sus afluentes, suministraban la mayor parte del material acumulado. Sin embar­
go la existencia de depósitos lacustres indica que la comunicación entre la cuenca de Tortella­
Besalú y la cuenca de l'Emporda era restringida o nula, con lo que el antiguo Fluvía podía ver­
ter sus aguas en una zona lacustre no comunicada con el Emporda. Dicha cuenca se hallaría 
franqueada por depósitos detríticos aluviales tales como la unidad de Maia de Montcal. 

Cuaternario 

Durante el Cuaternario se produjeron las erupciones volcánicas responsables de la obturación 
del antiguo Fluvia. Este fenómeno ocasionó la creación de zonas lacustres en las zonas de 
represa. A partir de este momento la red de drenaje se encajó empezándose a formar el siste­
ma de terrazas observable en la actualidad. Este fenómeno debido a variaciones eustáticas y/o 
climáticas sería contemporáneo a la apertura de la cuenca lacustre empezando a disminuir esta 
como tal y estableciéndose comunicación con la cuenca del Empordá. El sistema de terrazas 
aluviales del río Fluvia es a partir de este momento extensible al Emporda. El incremento de 
circulación de aguas en los períodos lluviosos acentuó la formación del sistema cárstico en el 
substrato de la cuenca de Tortella-Besalú produciéndose los primeros colapsos y socavones que 
podrían haber estado asistidos sísmicamente. 

El Holoceno representa la continuidad de la dinámica habiendo quedado la cuenca lacustre 
restringida al actual lago de Banyoles que aparece en la Hoja de Banyoles. 

6. GEOlOGIA ECONOMICA 

6.1. MII\IERIA Y CANTERAS 

6.1 .1. Minería 

En esta Hoja no existe ninguna explotación minera activa, pero sí son abundantes las minas 
abandonadas, que se sitúan siempre en los afloramientos paleozoicos y graníticos. Los yaci­
mientos estratiformes solo están representados por una pequeña mina abandonada, la de Can 
Agustí (Montagut). Esta mineralización encajada en los esquistos cambro-ordovíClCOS consiste 
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en diseminaciones y lentejones masivos de sulfuros (galena, esfalerita y pirita, y en menor can­
tidad de calcopirita arsenopirita y bismutinita). Los yacimientos filonianos, de la Hoja, se 
encuentran en filones de dirección NW-SE (buzando hacia el NE) y situados siempre en grani­
tos. Son mineralizaciones tardi-hercínicas, a menudo removilizadas durante la arogenia alpina. 
Se pueden agrupar en función de su mineralogía en mineralizaciones de Pb y Ba, Ba, y Fe. 

Mineralizaciones de Pb y Ba 

Se sitúan en los granitos de Talaixa y siempre próximas a la superficie de erosión pre-garum­
niense; en estas predominan la galena y la baritina, con presencia de calcopirita, pirita, goet­
hita y malaquita. Existen antiguas explotaciones en Bassegoda (Can Menera) y en Ormoier 
(Mines d'en Casal). 

Mineralizaciones de Ba 

Son filones de baritina con calcopirita, pirita, goethita, azurita y malaquita. Se localizan en los 
granitos de Oix, en las explotaciones abandonadas de La Ferreria y de Mines de Can Quic 

Mineralizaciones de Fe 

Tan solo ha sido explotado un yacimiento de hierro, la Mina de Sant Feliu (al N de la Ermita de 
Riu), está situado sobre un skarn, en el contacto entre granito y calizas cambro-ordovícicas y 
presenta goethita, hematites, magnetita, magehimita, tremol ita y granate. 

Mineralizaciones estratiformes 

La Mina de Sant Feliu (Ermita de Riu) 

De esta pequeña explotación se extrajeron unas 1000 Tn de material. La mineralización está 
situada en un tramo de 10m de potencia constituido por esquistos muy carbonosos. Este con­
junto se sitúa entre micaesquistos a muro y dolomías a techo. Los sulfuros se encuentran, en 
niveles centimétricos dentro de los micaesquistos grafitosos (ver columna sintética en el mapa). 
La mineralización está formada por galena, esfalerita y pirita, y en menor proporción, calcopi­
rita, arsenopirita y bismutinita (Ayora y Casas, 1986). La disposición estratiforme de la minera­
lización, la abundancia de galena y esfalerita respecto a la pirita y el tránsito lateral a niveles 
sedimentarios con Ba, indican una génesis sedimentaria para el yacimiento. Además, la falta 
de relación con el volcanismo de la serie, indican un modelo deposicional «exhalativo-sedi­
mentario» (Ayora V Casas, 1986). 

Talllu par la IIlIlleldll¿dCioll córnu fJUI ei LUIILexio leylulldi, el ydLlfl1lellLo de SdllL rellu fJuede 
compararse con otros yacimientos estratiformes de la región cómo los de la Vall de Ribes 
(Ayara 1980; Robert 1980; Hoja de Ripoll; Muñoz et al., 1991). 
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6.1.2. Canteras 

Los materiales cantera bies más destacados de la Hoja son: yesos, materiales calcáreos y áridos, 
y con menor importancia basaltos. En general son explotaciones de producción pequeña, aun­
que en los tres primeros casos las explotaciones son abundantes y en conjunto pueden llegar 
a dar volúmenes apreciables. 

Los yesos se explotan a lo largo de los afloramientos de la formación Beuda, principalmente, 
entre las localidades de Tortella, Beuda y Besalú; son explotaciones pequeñas, cuyas produc­
ciones oscilan entre las 6.000 y las 60.000 Tm/año (datos de 1983). 

Las explotaciones de materiales calcáreos eocenos (margas, margocalizas y calizas) son abun­
dantes, pero de poca entidad, excepto la de Beuda (calizas), con una producción mediana; son 
usados para la fabricación de cementos y para áridos de trituración. Hay que considerar a par­
te la explotación de creta de Crespia, en donde se explotan los travertinos de Banyoles, de 
edad cuaternaria. 

Las extracciones de áridos se realizan en los aluviales de los ríos Fluvia y Llierca, y de forma ais­
lada en otros cursos menores. Se intentó aprovechar los conglomerados ¿pliocenos? como 
fuente de áridos pero la abundante matriz arcillosa, el bajo coeficiente de aprovechamiento y 
unas reservas medianas, han desaconsejado por ahora su explotación. En algunos conos vol­
cánicos se ha realizado la extracción dellapilli, sobre todo, con maquinaria pesada, a partir del 
la década de los 70. Principalmente han sido objeto de explotación los volcanes Croscat, Puig 
de Martinya y sectores periféricos (Hoja de Banyoles). Algunos volcanes cerca de la población 
de Olot también fueron objeto de canteras (volcán de Montsacopa). A partir de 1975, la 
extracción de lapilli ha sido del orden de 100-150.000 Tm/año, incluso habiéndose duplicado 
en algunos años. Se ha utilizado como prefabricados ligeros de hormigón, aditivo del cemen­
to, substrato en jardinería o horticultura, etc. A partir de 1991, en aplicación de la Ley de pro­
tección vigente, se ha previsto que cese totalmente la actividad de la única explotación exis­
tente, situada en el volcán Croscat, declarado Reserva Natural. 

También presenta un cierto interés la explotación de basaltos de Castellfollit de la Roca, la úni­
ca en toda la región volcánica de la Garrotxa que aun sigue activa; su producción es pequeña 
y el producto es destinado a rocas ornamentales, piedras de construcción, áridos de trituración 
en pavimentos especiales e industrias diversas. Actualmente, estas explotaciones se permiten 
siempre que haya una posterior restauración. 

6.2. HIDROGEOLOGIA 

La superficie de la Hoja de Olot pertenece a dos cuencas hidrográficas: La del Fluvia, que corre 
de W a E por la llanura de Besalú-Tortella y la de la Muga, en el sector NE, de poca importan­
cia. La zona montañosa de la alta Garrotxa constituye un sistema hidrogeológico, formado 
principalmente por rocas carbonatadas y ocupa una gran área con unos niveles pluviométricos 
elevados, que varían entre 630 mm y 1165 mm. 

Tres tipos de acuíferos han sido distinguidos en la zona (Sanz, 1981): el acuífero conectado a 
las calizas eocenas, a los yesos y a los travertinos. Los materiales pliocenos, discordantes sobre 
los materiales eocenos, que ocupan la parte oriental de !a Hoja constituyen otro acuífero. Los 
4 tipos de acuíferos distinguidos pueden estar conectados en profundidad. 
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Las salidas del sistema hidrogeológico se localizan en el llano de Espolla-Usall, Vall de Sant 
Miquel de Campmajor (en la Hoja de Banyoles) y Vall del Fluvia. Sin embargo, los valores de 
salida parecen indicar que la mayor parte del agua circula de una manera subterránea, lo cual 
está en concordancia con la naturaleza de los materiales y con la disposición estructural de 
estos (ver cortes geológicos). 

6.2.1. la red fluvial 

La red fluvial está formada por el río Fluvia, que corre de W a E, y sus afluentes, el Llierca y el 
Borró que corren de N a S. La disposición de la red fluvial está totalmente influenciada por la 
estructura de la Garrotxa. Así los afluentes tienen unos perfiles muy inclinados, lo que posibi­
lita un drenaje muy rápido. Tanto por la pluviometría cómo por los perfiles indicados, el río 
Llierca tiene un régimen de tipo torrencial con efectos catastróficos en los años 1907, 1940, 
1963, 1970 Y 1977 (Sanz, 1981). El Fluvia y el Riudaura tienen características similares. 

6.2.2. Sistemas cársticos 

Los ríos Llierca y Borró, tienen pérdidas importantes de caudal cuando transcurren encima de 
calizas, lo que presupone la existencia de un sistema cárstico actual. Existen numerosas estruc­
turas cársticas diseminadas en las calizas eocenas de La Garrotxa. Sin embargo, no guardan 
relación alguna con el sistema actual (Sanz, 1981). 

La zona de la llanura ocupada por el río Fluvia transcurre por encima de yesos. Esta zona ha 
estado afectada por hundimientos provocados por la disolución de estos yesos (Fig. 17), que 
produce hundimientos y abombamientos de las terrazas próximas al pueblo de Besalú. Junto 
a los socavones, manan fuentes cargadas de sulfatos (fonts pudentes), en St. Jaume de Llierca 
yen Dosquers. Según el mismo autor, el sistema cárstico importante se ha desarrollado en cali­
zas infra-yesos y las aguas ascienden produciendo la disolución de éstos. 

En la cubeta de Besalu-Tortella se pueden contabilizar 42 ejemplos de colapsos o antiguas doli­
nas embudiformes. En algunos de ellos se puede apreciar actualmente el nivel freático como 
en la localidad de Besalú, 40 m de desnivel de altura y un diámetro de 100 m. 

6.2.3. Explicación regional 

La conclusión hidrológica regional del trabajo de Sanz, 1981, es que el lago de Banyoles está 
relacionado con la zona de la Garrotxa, conectado por un acuífero en profundidad. Sin embar­
go, el corte sintético realizado en la Fig. 13 indica que el manto del Cadí, con calizas, queda 
separado de las del autóctono, por materiales presumiblemente evaporíticos, dificultando en 
teoria la conexión de la,> aqudC,. 

77 



6.2.4. Aquíferos Cuaternarios 

Aquíferos basálticos 

Son los que se desarrollan en los materiales volcánicos de la región de Olot. Éstos tienen un 
gran desarrollo en la cabecera del río Fluvia. En la vertical de Olot la potencia de las formacio­
nes volcánicas (aluviales y lacustres interestratificadas), llegan a los 150 metros de espesor. Sus 
recursos útiles se calculan en unos 10 Hm2 y su transmisividad en los acuíferos cautivos es de 
unos 9.000 m'/día. Todos los núcleos urbanos e industriales de la zona se abastecen de estos 
acuíferos a través de numerosas captaciones. 

6.3. GEOTERMIA 

El cálculo de los flujos de calor, abordado en la Península Ibérica como contribución al mapa 
europeo a partir de los datos de los sondeos petrolíferos (Albert-Beltrán, 1979), dio unos valo­
res altos para la zona de Olot. Estudios más recientes y detallados muestran un valor de 30 a 
40mKlm, considerado un valor normal de gradiente de temperatura. 

Las fuentes de la zona de Olot, cercanas a la región volcánica, tienen una temperatura de sali­
da ambiental. Los puntos de agua con temperaturas elevadas se sitúan al S de Amer (Riba, 
1975) sin relación aparente con el volcanismo cuaternario. Estas fuentes termales están aso­
ciadas a las fosas de la Cordillera Costero Catalana (I.G.M.E., 1986) Y tienen unas temperatu­
ras de salida entre 30 y 70 grados, siendo la temperatura del depósito entre 60 y 130 grados 
(Albert-Beltrán et al., 1979), siendo interpretadas como debidas a la convección forzada de las 
aguas (Fernández y Banda, 1989). 

7. PATRIMONIO NATURAL GEOLOGICO 

El volcanismo de las tierras gerundenses constituyen la mejor región volcánica cuaternaria de 
la Península Ibérica. Ésta queda incluida principalmente en las hojas de Olot y Banyoles, y par­
te en las de Ripoll y Manlleu. Tiene unos cuarenta edificios eruptivos generados por dinamis­
mos estrombolianos e hidromagmáticos, con numerosas coladas de lavas basálticas. 

Ya que se trata de un volcanismo reciente (la última datación obtenida es de 11.500 años) y 
la zona es de clima húmedo, el grado de conservación morfológica que presentan es muy 
remarcable. Por otro lado los depósitos cuaternarios asociados a las formaciones volcánicas de 
tipo fluvio-Iacustre y palustre, constituyen un registro sedimentario completo de más de 
300.000 años, que presentan también un gran interés. Estas son las razones del excepcional 
valor científico, didáctico y pedagógico que ofrece esta región, por lo cual fue declarada, en el 
año 1982, Paraje Natural de Interés Nacional. Tres años más tarde la ley 12/1985 de Espacios 
Naturales de Catalunya, la reclasificó en Parque Natural, al mismo tiempo que calificaba de 
Reservas Naturales una veintena de conos volcánicos y una colada de lava viscosa. 

Hay que destacar que, el Parque Natural de la Zona Volcánica de la Garrotxa, tiene la carac­
terística de haber sido declarado espacio de especial protección, principalmente, por sus valo­
res geológicos, quedando en segundo plano los valores botánicos y paisajísticos. 

Este Parque, recibe regularmente una gran afluencia de estudiantes, desde los niveles básicos 
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hasta los universitarios, los cuales realizan salidas de prácticas sobre el terreno. En Olot, existe 
el «Casal deis Volcans», que actúa como centro de acogida de los visitantes, así mismo es don­
de se centralizan los resultados de las investigaciones científicas. Dispone de una exposición 
permanente, publicaciones, itinerarios didácticos y servicio de guías. 
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