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Resumen: En la transición entre el Domo del Garona y el Sinclinorio del Valle de Arán en la Zona 
Axial pirenaica dominan las estructuras variscas, cuyo orden cronológico y relación con el meta-
morfismo se pretende establecer en este estudio. Los dos primeros episodios de deformación varisca 
(D1 y D2) originan pliegues, foliaciones tectónicas y cabalgamientos en un contexto compresivo. 
Entre ambos eventos se produce un primer pulso magmático, con la intrusión de sills paralelos a la 
foliación regional (S1). El episodio de deformación D3, se desarrolla en condiciones extensionales 
durante el colapso del Orógeno Varisco y contemporáneamente con el clímax metamórfico y la 
intrusión del Granitoide de Bossòst. 

Palabras clave: Pirineos, Paleozoico, Varisco, Silúrico, foliación tectónica, metamorfismo.

Abstract: In the transition between the Garonne Dome and the Aran Valley Synclinorium of the 
Pyrenean Axial Zone, the Variscan structures dominate, whose chronological order and relationships 
with the metamorphism will be attempted to be established in this study. The first two episodes of 
Variscan deformation (D1 and D2) developed folds, tectonic foliations and thrusts in a compressive 
context. Between both events a first magmatic pulse occurred, with the intrusion of sills parallel to 
the regional foliation (S1). The D3 deformation episode developed under extensional conditions 
at the end of the Variscan Orogeny, contemporaneously with the metamorphic climax and the 
intrusion of the Bossòst Granitoid.
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Introducción

El presente trabajo se ha realizado en la cordillera 
pirenaica, que limita al Norte con la cuenca de Aqui-
tania y al Sur con la del Ebro (Fig. 1a). Los Pirineos 
se extienden entre España y Francia a lo largo de 415 
km en dirección E-O, con una anchura unos de 100 
km, alcanzando los 150 km en su parte central. El 
área de estudio se localiza en el Valle de Arán, en la 
parte central de los Pirineos, al NO de la provincia 
de Lleida. Limita al Oeste y al Norte con los depar-
tamentos franceses de Haute Garonne y Arriège y, 
al Sur y al Este, con las comarcas de la Alta Riba-
gorza y Pallars Sobirá respectivamente. El río Garo-
na, que vierte sus aguas al océano Atlántico, nace al 
NE del Valle de Arán y atraviesa la zona de estudio 
discurriendo a su paso por las poblaciones más im-

portantes: Vielha, Bossòst y Les (Fig. 1b). El área 
estudiada se divide en dos sectores que presentan un 
relieve abrupto y con fuertes desniveles (Figs. 1b, 2, 
3). Debido al modelado glaciar, en ambos sectores 
existen amplios valles transversales al río Garona, 
destacando el de San Joan de Torán al Norte, con di-
rección aproximada E-O, y el de Varradòs, al Sur de 
la zona de estudio (Figs. 2, 3). En la parte central, del 
sector occidental (Fig. 2), se encuentran las sierras de 
Montlude (2.518 m) y Guarbes (2.341 m). Al Oeste 
de este mismo sector, paralelamente el cauce del río 
Garona, la cresta fronteriza entre España y Francia 
se extiende con dirección N-S. El sector oriental se 
sitúa al Norte del río Varradòs y al Oeste de la línea 
que une el collado de Varradòs y las minas de Liat; 
siendo la Coma d’Auran, el Tuc des Armèros, la Pica 
Palomera y Sascorjada las máximas alturas (Fig. 3).

Figura 1. (a) Esquema del Oróge-
no Pirineo-Cantábrico con la local-
ización del Perfil ECORS-Pirineos 
y otros perfiles sísmicos realizados. 
(b) Situación geológica de la zona de 
estudio (Figs. 2, 3). Modificado de 
Autran y García-Sansegundo (1996). 
AC: Anticlinal Central, Ch: Chir-
ulet, DG: Domo del Garona, DO: 
Domo de l’Orri, MP: Macizo de la 
Pallaresa, Lp: Lesponne, SA: Sincli-
norio del Valle de Arán, SL: Sinclinal 
de Llavorsí, SN: Anticlinorio de Si-
erra Negra, SP: Sinclinorio de Plan 
d’ Están, ZN: zona de los Nogueras. 
Macizos Norpirenaicos (BR: Barous-
se, ML: Milhas, CS: Castillon, AR: 
Arize, TS: Trois-Segnieur).
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Figura 2. Mapa y corte geológico A-A’, correspondientes a la parte occidental de la zona estudiada, con la distribución de las zonas 
metamórficas en torno al Granitoide de Bossòst y la indicación de los puntos de afloramiento de las figuras 4, 5, 7, 8, 9, 10, 11, 12 
y 13. El sinclinal D1 con la Caliza de Bentaillou en el núcleo de la parte septentrional del corte A-A’ y la altura del nivel de despegue 
de la base de Silúrico al Norte de la Falla de Bossòst se han situado basándose en la cartografía geológica de García-Sansegundo y 
Ramírez Merino (2013), que asimismo ha servido de base para realizar el mapa de esta figura. Situación en figura 1b. (1) Caliza de 
Bentaillou, (2) Serie de Jujols, (3) Formación Estana, (4) Formación Ansobell, (5) Ampelitas silúricas, (6) Calizas devónicas, (7) 
Pizarras devónicas, (8) Areniscas y pizarras negras devónicas (Serie de Sa Cal), (9) Areniscas y pizarras verdosas devónicas (Serie de 
Riu Nere). (10) Granitoide de Bossòst, (11) Cuaternario, (12) Zona de la Sillimanita, (13) Zona de la Estaurolita–Andalucita–Cord-
ierita, (14) Zona de la Biotita, (15) Mina abandonada, (16) Traza de pliegue varisco D1, (17) Isograda.
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Figura 3. Mapa y corte geológico B-B’ de la parte oriental de la zona estudiada, en el que se muestra la distribución de las zonas 
metamórficas de la parte oriental del Domo de Bossost (mapa modificado de García-Sansegundo, 1992). (A) y (B) Detalles indicados 
en el corte geológico correspondientes a las figuras 6a y 6d. (1) Caliza de Bentaillou, (2) Serie de Jujols, (3) Formación Cavá, (4) For-
mación Estana, (5) Formación Ansobell, (6) Ampelitas silúricas, (7) Calizas devónicas, (8) Pizarras devónicas, (9) Cuaternario, (10) 
Zona de la Biotita, (11) Zona de la Estaurolita–Andalucita–Cordierita, (12) Traza de pliegue varisco D1, (13) Mina abandonada.



La estructura del Paleozoico en la transición entre el Domo del Garona y el Sinclinorio del Valle de Arán... 59

La cordillera pirenaica, es el resultado de la colisión 
entre el borde meridional de la placa Euroasiática 
y la microplaca Ibérica, que dio lugar a la orogenia 
Alpina pirenaica, entre el Cretácico Superior y el 
Mioceno Inferior. Tradicionalmente, la cordillera ha 
sido dividida en tres zonas (Choukroune y Séguret, 
1973) que son las siguientes: (1) Zona Norpirenaica: 
compuesta por rocas paleozoicas con deformación 
y metamorfismo variscos, mesozoicas y cenozoicas, 
todas ellas deformadas por estructuras alpinas con 
vergencia Norte. Su límite septentrional está deter-
minado por el Cabalgamiento Frontal Norpirenaico 
y el meridional, por la Falla Norpirenaica, que mar-
ca el límite con la Zona Axial. (2) Zona Axial: está 
constituida por un extenso afloramiento de rocas 
paleozoicas, con deformación y metamorfismo varis-
cos, deformadas por estructuras alpinas de vergencia 
Sur, que conforman un apilamiento antiformal cuyo 
núcleo se sitúa en la parte Sur de esta zona. (3) Zona 
Surpirenaica: está situada al Sur de la Zona Axial y 
su límite meridional viene marcado por el Cabalga-
miento Frontal Surpirenaico. Esta zona está consti-
tuida por rocas Mesozoicas y Cenozoicas deformadas 
por cabalgamientos alpinos dirigidos hacia el Sur.

En las investigaciones sobre la estructura en profun-
didad de la cordillera pirenaica, apoyadas en medi-
das gravimétricas y en perfiles sísmicos, se detectó 
una anomalía gravimétrica negativa que refleja la 
existencia de un engrosamiento de la corteza bajo 
la Zona Axial pirenaica (Teixell, 1998), el cual que-
dó reflejado en el perfil sísmico ECORS–Pirineos 
(Choukroune, 1989; Choukroune y ECORS Pyre-
neesTeam, 1988), que atraviesa la cordillera pirenai-
ca de Norte a Sur, paralelamente al valle del Nogue-
ra–Pallaresa, situado al Este de la zona de estudio 
(Fig.1a). Este perfil muestra una estructura cortical 
profunda, asimétrica, donde la corteza Ibérica sub-
duce parcialmente bajo la Europea, desarrollando un 
orógeno con doble vergencia, en cuya parte media 
(Zona Axial) tiene lugar la elevación del basamen-
to Paleozoico, con el desarrollo del anteriormente 
citado apilamiento antiformal (Choukroune et al., 
1990; Muñoz, 1992).

Las primeras referencias acerca del estudio geológi-
co de la Zona Axial de los Pirineos datan de la se-

gunda mitad del siglo XIX. Sin embargo, no fue 
hasta la segunda mitad del siglo XX, cuando se 
intensifican los trabajos de la escuela holandesa 
de Leiden que llevó a cabo la cartografía geológi-
ca de buena parte del Paleozoico de los Pirineos a 
escala 1:50.000, aportando datos relativos a la es-
tratigrafía, estructura, metamorfismo y edad de los 
materiales a partir de estudios paleontológicos. En-
tre los autores más relevantes destacan Kleismiede, 
(1960), De Sitter y Zwart, (1962), Zwart, (1963a, 
1963b), Mey, (1968) y Hartevelt, (1970), trabajos 
que han sido sintetizados por Zwart (1979). Con-
temporáneamente, fueron elaborados numerosos 
trabajos a cargo de diferentes escuelas francesas, 
como la de Toulouse (Majesté-Menjoulas, 1979; 
Soula et al., 1986) y la de Montpelier (Séguret y 
Proust, 1968a, b; Matte, 1969). Posteriormente, 
se incorporaron al estudio de la Zona Axial pire-
naica las escuelas de Barcelona y Oviedo (Casas et 
al., 1989; Poblet, 1991; García-Sansegundo, 1992, 
1996; Muñoz, 1992; Carreras y Capellà, 1994). En 
el Valle de Arán, la sucesión estratigráfica ha sido 
estudiada por Kleismiede (1960), García-Sanse-
gundo y Alonso (1989), García-Sansegundo (1990, 
1992, 1996) y los afloramientos de rocas ígneas en 
este sector fueron caracterizados por Zwart (1958, 
1962) y De Sitter y Zwart (1962) quienes cen-
traron su estudio, principalmente, en el análisis 
de los procesos metamórficos regionales. Por otro 
lado, García-Sansegundo (1992, 1996) llevó a cabo 
un estudio tectónico entre Valle de Arán y la Alta 
Ribagorza para establecer una correlación entre las 
estructuras más características de este sector y el 
resto de la Zona Axial pirenaica, y Mezger y Pass-
chier (2003) realizaron un minucioso estudio del 
metamorfismo asociado al Granitoide de Bossòst. 
Más recientemente, García-Sansegundo y Ramírez 
Merino (2013) y Sanz-López y Palau (2013) elabo-
raron los mapas geológicos a escala 1:50.000, hojas 
de Caneján-Vielha (nº 148) e Isil (nº 149), perte-
necientes a la segunda serie MAGNA del Institu-
to Geológico y Minero de España. Por otro lado, 
García-Sansegundo et al. (2004, 2014) pusieron 
en evidencia la existencia de una discordancia en la 
base del Ordovícico Superior, que relacionaron con 
las mineralizaciones de Pb-Zn existentes en la zona, 
con la existencia de fracturas extensionales ordoví-
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cicas, el desarrollo de un clivaje varisco preorogéni-
co (SE) y con la intrusión de rocas volcánicas de 
la misma edad. La edad de los cuerpos ígneos que 
afloran en el Valle de Arán fue obtenida por Mezger 
y Gerdes (2016) y López-Sánchez et al. (2019) en 
las intrusiones de Bossòst, dentro de la zona es-
tudiada, y por Evans et al. (1998) y Martínez et al. 
(2016) en la granodiorita de la Maladeta, al Sur del 
Valle de Arán.

El presente trabajo se sitúa en un sector de la Zona 
Axial pirenaica, que comprende la parte meridional 
del Domo del Garona y el sector septentrional del 
Sinclinorio del Valle de Arán (Fig. 1b). En el Domo 
del Garona, afloran rocas presilúricas, deformadas 
por estructuras variscas, consistentes principalmente 
en pliegues y una foliación subhorizontal que carac-
teriza una deformación dúctil asociada a un meta-
morfismo que llegó a alcanzar condiciones de alto 
grado. En el Sinclinorio del Valle de Arán, afloran 
rocas silúricas y devónicas deformadas principal-
mente por pliegues variscos, derechos, de dirección 
E-O, a los que va asociada una foliación de plano 
axial desarrollada bajo condiciones de metamorfis-
mo de bajo grado. Ambos dominios estructurales 
han sido tradicionalmente denominados como In-
fraestructura y Supraestructura respectivamente con 
base en la posición de la foliación principal y el gra-
do metamórfico (Zwart, 1963b).

Los objetivos del presente trabajo son, por un lado, 
caracterizar las estructuras, a todas las escalas, con el 
fin de establecer su orden cronológico y, por otro, 
analizar las relaciones blástesis–deformación, para 
relacionar genéticamente las estructuras, el meta-
morfismo y el magmatismo de la zona. Para alcanzar 
estos objetivos se han elegido dos sectores: uno oc-
cidental, donde se pueden estudiar profusamente las 
microestructuras y establecer su relación con el me-
tamorfismo y el magmatismo, y otro oriental, donde 
se observa la relación existente entre las estructuras 
variscas a escala cartográfica y de afloramiento. Para 
realizar este estudio se han elaborado nuevos trabajos 
de campo, consistentes en la revisión cartográfica de 
ambos sectores, la elaboración de nuevos cortes geo-
lógicos (Figs. 2 y 3) y el análisis microscópico de las 
foliaciones tectónicas. 

Estratigrafía

La sucesión estratigráfica al Norte y Oeste de la zona 
de estudio está constituida casi exclusivamente por 
materiales del Cambro–Ordovícico, mientras que al 
SE, estos materiales aparecen separados del Devóni-
co por las series pizarrosas del Silúrico (Figs. 2 y 3).

Sucesión cambro–ordovícica

En su base, esta sucesión incluye la Serie de Jujols 
cubierta discordantemente por las formaciones del 
Ordovícico Superior.

Serie de Jujols (Cavet, 1957): En el Domo del Garo-
na fue estudiada por García-Sansegundo y Alonso 
(1989) y está constituida por tres miembros que, de 
base a techo, son los siguientes: (i) Serie de Urets, 
que no aflora en la zona estudiada y está formada 
por alternancias de areniscas y pizarras; (ii) Caliza 
de Bentaillou (Durand y Raguin, 1943), constitui-
da por calizas blancas y masivas, con un espesor de 
aproximadamente 150 metros y (iii) Serie Orlá, que 
es el miembro superior y corresponde a alternancias 
decimétricas de cuarcitas y pizarras, cuyo espesor va-
ría, debido a encontrarse bajo las capas discordantes 
del Ordovícico Superior, si bien, la máxima potencia 
se encuentra en el puerto de Orlá, al NE de la zona 
de estudio, donde alcanza 400 metros. A la Serie de 
Jujols se le atribuyó una edad cámbrico-ordovícica 
(Cavet, 1957), si bien, Laumonier et al. (2004) la 
atribuyen exclusivamente al Ordovícico Inferior. Por 
correlación con otros sectores del Macizo Hespéri-
co, la Serie de Urets y Caliza de Bentaillou, podrían 
tener una edad cámbrica (García-Sansegundo et al., 
2011).

Ordovícico Superior

De muro a techo, consta de las siguientes formacio-
nes:

Formación Cava: Esta formación fue descrita en la 
parte central de la Zona Axial pirenaica por Harte-
velt (1970) y equivale a los conglomerados de Mall 
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de Bulard descritos por García-Sansegundo y Alonso 
(1989) en el Domo del Garona. De base a techo, 
esta unidad está compuesta por: (i) conglomerados 
poligénicos con abundante matriz y numerosos can-
tos cuarcíticos, equivalentes a la Formación Rabassa 
de Hartevelt (1970), y (ii) microconglomerados o 
areniscas de grano grueso, compuestos por clastos 
cuarcíticos dispersos en una matriz sericítica o calcá-
rea. El miembro superior aflora en el sector oriental 
de la zona de estudio, concretamente al Norte de 
la Falla de Bossòst, que es una importante estruc-
tura de la zona estudiada, siendo inexistente o muy 
delgado en el sector occidental, al sur de dicha falla 
(Figs. 2 y 3). Dentro de los niveles arenosos se han 
encontrado granos de cuarzo con bordes corroídos, 
lo que sugiere una participación volcánica (Gar-
cía-Sansegundo, 1992). En el sector oriental de la 
zona de estudio, esta unidad tiene unos 30 metros 
de espesor y se encuentra discordante sobre la Se-

rie de Jujols (García-Sansegundo et al., 2004). Estos 
mismos autores han interpretado esta discordancia 
como el resultado de un evento extensional previo 
al Ordovícico Superior. En sectores orientales de la 
Zona Axial pirenaica, esta unidad fue atribuida al 
Caradoc (Hartevelt, 1970).

Formación Estana: fue definida por Hartevelt 
(1970) en la zona del Noguera Pallaresa y, en el 
Domo del Garona, fue denominada “Caliza Sánd-
wich” (Kleinsmiede, 1960), por tratarse de una 
unidad carbonatada dentro de una sucesión silici-
clástica. La Formación Estana está constituida por 
alternancias de pizarras y calizas (Fig. 4) y, por su 
contenido fósil, se le atribuye una edad Caradoc 
superior (Hartevelt, 1970). El espesor de esta uni-
dad es muy reducido, aunque variable, aflorando al 
Oeste de la zona de estudio con unos 10 metros de 
espesor máximo.

Figura 4. Aspecto de la Formación Estana. Las capas se encuentran intruidas por un pequeño cuerpo ígneo (perteneciente al Gran-
itoide de Bossòst) en la parte inferior de la imagen, en relación con el cual se desarrollan pliegues de plano axial subhorizontal (D3). 
Situación en figura 2.
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Formación Ansobell: fue descrita por Hartevelt 
(1970) y denominada Capas de Liat por García-San-
segundo y Alonso (1989) en el Domo del Garona. 
Esta unidad, de unos 20 a 30 metros de espesor, se 
compone de pizarras grises con intercalaciones mili-
métricas de areniscas de grano fino. En el techo de la 
formación aparece, en ocasiones, una capa brechoide 
de 20 a 40 cm de espesor que contiene clastos de 
calizas y que se ha relacionado con un episodio gla-
ciar Hirnantiense, que provocó una brusca caída del 
nivel del mar (Gil-Peña et al., 2001). Por correlación 
con otras zonas, la edad de esta unidad es Asghill 
(Hartevelt, 1970). 

Silúrico

El Silúrico en los Pirineos se caracteriza por el desa-
rrollo uniforme de pizarras negras carbonosas. Por 
su composición, presenta un comportamiento in-
competente, se deforma con facilidad y actúa como 
nivel de despegue de numerosos cabalgamientos. 
Esta unidad, ampliamente estudiada por Dégardin 
(1978) en la zona de Sierra Negra, al Sur del Va-
lle de Arán (Fig. 1b), está constituida por pizarras 
ampelíticas negras con abundante pirita, depositadas 
en condiciones marinas anóxicas (Fig. 5). En zonas 
donde esta unidad se encuentra poco deformada, 
como en Sierra Negra, se estima que el espesor es de 
unos 200 metros. Con base en su contenido en grap-
tolites, su edad se sitúa entre el Llandovery medio y 
el Lockchoviense (Donnot, 1974; Dégardin, 1988). 

Figura 5. Aspecto de las ampelitas silúricas. Situación en figura 2. 
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Devónico 

En el Valle de Arán, estas rocas fueron estudiadas 
por Snoep (1956) y Kleismiede (1960), a partir 
de cuyos trabajos, Mey (1968) caracterizó la “Fa-
cies Central” del Devónico de los Pirineos, cons-
tituida en su parte inferior por pizarras y calizas y 
una potente sucesión siliciclástica en la parte su-
perior. Posteriormente, García-López et al. (1991) 
y García-Sansegundo (1992), establecieron y da-
taron buena parte de la sucesión estratigráfica del 
Devónico del Valle de Arán. De muro a techo, se 
diferencian las siguientes unidades, definidas por 
Kleismiede (1960): Caliza Basal, Serie de Entecada 
y Areniscas de las Bordas.

En la zona estudiada, la Caliza Basal y Serie de En-
tecada se han representado conjuntamente, sepa-
rando en la cartografía las zonas con predominio 
calcáreo o pizarroso. La Caliza Basal está compues-
ta por 150 metros de calizas grises masivas con in-
tercalaciones de lutitas, ricas en chert y frecuente-
mente dolomitizadas. En áreas próximas, con base 
en su contenido en conodontos han sido datadas 
como Praguiense–Emsiense inferior (Palau y Sanz, 
1989). La Serie de Entecada consta de entre 300 
y 470 metros de lutitas negras, con pequeñas in-
tercalaciones de areniscas de grano fino y capas de 
calizas fosilíferas con alto contenido en chert y pi-
rita. Con base en su contenido en conodontos, el 
techo de la unidad se ha datado como Givetiense 
superior.

Las Areniscas de las Bordas constan de una sucesión 
lutitico–arenosa, en la que se han diferenciado y 
datado con conodontos cuatro unidades (García-
López et al., 1991; García-Sansegundo, 1992; Palau 
y Sanz, 1989) que de muro a techo son: Areniscas 
de Auba, Caliza de Montcorbissum, Areniscas de Sal 
Cal y Areniscas de Riu Nere, de las cuales, solamente 
las dos últimas afloran al Sur del sector occidental 
de la zona estudiada (Fig. 2). Las Areniscas de Sa 
Cal constan de alternancias métricas a decimétricas 
de cuarcitas y pizarras negras, turbidíticas, mientras 
que las Areniscas de Riu Nere, corresponden a alter-
nancias decimétricas y centimétricas de areniscas de 
grano fino y lutitas verdosas. Las Areniscas de Sa Cal 

pasan hacia arriba y lateralmente a las de Riu Nere. 
Ambas unidades fueron datadas con conodontos, 
como Fameniense en el Macizo de la Pallaresa (Fig. 
1b), (Palau y Sanz, 1989).

Rocas ígneas

En la parte meridional del Domo del Garona aflo-
ra el Granitoide de Bossòst, en el núcleo de un 
pequeño domo (Domo de Bossòst según Zwart, 
1963a), que ocupa la parte central del sector occi-
dental de la zona de estudio (Figs. 1b, 2). En gen-
eral, la composición de estas rocas es leucograníti-
ca, con textura pegmatítica: están formadas por un 
cuerpo granítico principal en el centro, otros de 
menor tamaño en sus proximidades y numerosos 
sills subparalelos a la foliación regional. La roca en-
cajante del cuerpo intrusivo se encuentra afectada 
por un intenso metamorfismo de alta temperatura y 
baja presión (AT-BP), que alcanzó la Zona de la Es-
taurolita–Andalucita–Cordierita, e incluso la zona 
de la Sillimanita (Fig. 2). 

Atendiendo a la edad de la mayor parte de las in-
trusiones ígneas variscas de la Zona Axial pirenaica 
obtenida por el método U-Pb, se puede deducir que 
la gran mayoría tiene una edad comprendida en-
tre ca. 303 hasta ca. 290 Ma., periodo de 13 Ma 
que corresponde a las etapas finales o inmediata-
mente posteriores a la Orogenia Varisca (Lloret et 
al. 2021), cuando la corteza inferior y media, fun-
damentalmente metasedimentaria y parcialmente 
fundida, era intruida por magmas de origen man-
télico y cortical (Lemirre et al., 2019). Sin embargo, 
dentro de la Zona Axial pirenaica, se han encontra-
do algunos granitoides, que han sido recientemente 
datados por el método U-Pb, y que han arrojado 
dos tipos de edades. Entre estos granitoides se en-
cuentra el de Lys-Caillouas (Fig. 1b), que fue dat-
ado por Esteban et al. (2015) en 306+2 Ma, pero 
en el que López-Sánchez et al. (2019) encontraron 
dos poblaciones de circones separadas en el tiempo, 
una precoz de 331-323 Ma y otra de 297+2 Ma, 
similar a la de la mayoría de granitoides de la Zona 
Axial pirenaica. El Granitoide de Soulcem, situado 
al NO de Andorra y de características similares al 
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de Bossòst, fue datado en 339,4±2,5 Ma (Viseense) 
por Mezger y Gerdes (2016), es decir, una edad de 
intrusión que corresponde a etapas tempranas de la 
Orogenia Varisca. Del mismo modo, en el Granit-
oide de Bossòst, algunas facies han proporcionado 
edades parecidas, entre 327 y 338 Ma (Mezger y 
Gerdes, 2016), aunque en el cuerpo principal se han 
obtenido dos poblaciones de circones que arrojan 
dos grupos de edades: una precoz, de 317-329 Ma 
y otra más reciente de 295+2 Ma (López-Sánchez et 
al., 2019). Todo esto parece indicar que han tenido 
lugar dos pulsos magmáticos a lo largo de la Oro-
genia Varisca: uno al principio de la deformación, 
durante el Carbonífero temprano (Viseense–Ser-
pukhoviense), y otro postorogénico, en el Pérmico 
inferior, posiblemente ligado al colapso del orógeno 
(Lloret et al., 2021).

Estructura y metamorfismo

Las rocas de la zona de estudio presentan princi-
palmente deformación varisca, cuyas estructuras 
son el resultado de la superposición de varias fases 
de deformación originadas en contextos tectónicos 
diferentes. Previamente al desarrollo de las estruc-
turas compresivas variscas, se han reconocido es-
tructuras previas al Ordovícico Superior. Además, 
todas las rocas están afectadas por la deformación 
Alpina, que le confiere una mayor complejidad es-
tructural a la zona estudiada y, en general, a todo 
el Paleozoico de la Zona Axial pirenaica. Las etapas 
de deformación y el contexto geológico en el que se 
han desarrollado han sido, y siguen siendo, objeto 
de debate.

Estructuras variscas preorogénicas 

Son las primeras estructuras reconocidas en la zona 
estudiada y solamente han sido observadas en el 
Domo del Garona. Estas estructuras presentan una 
dirección aproximada E–O, están en posición su-
bhorizontal, tienen vergencia Sur y corresponden a 
un clivaje pizarroso (SE) que nunca se ha observado 
asociado a pliegues (García-Sansegundo y Alonso, 
1989; García-Sansegundo et al., 2011). Esta folia-

ción afecta a todas las rocas situadas por debajo de 
las series discordantes del Ordovícico Superior, es 
decir, en la Serie de Jujols, por lo que su desarrollo 
debe de estar relacionado con un evento tectónico 
anterior a la discordancia. En Andorra, al Este de la 
zona estudiada, también ha sido descrito un clivaje 
de idénticas características a este y fue relacionado 
con un episodio extensional Ordovícico (Clariana y 
García-Sansegundo, 2009; Clariana, 2015).

Existen otras evidencias que apoyan la existencia de 
un episodio extensional durante el Ordovícico Su-
perior. Así, en sectores orientales de la Zona Axial 
pirenaica, se han encontrado fallas normales desa-
rrolladas durante el Ordovícico Superior (Casas, 
2010; Puddu et al., 2019). En la zona estudiada, el 
Domo del Garona se encuentra cortado por la Falla 
de Bossòst, de dirección E-O (ver figuras 2 y 3), en 
cuyo bloque septentrional afloran 30 m de la For-
mación Cava (Fig. 3), mientras que en el meridional 
esta unidad estratigráfica está ausente (Fig. 2). Este 
hecho puede ser explicado cómo debido a la acti-
vidad extensional de la Falla de Bossòst durante el 
Ordovícico Superior. 

También en Andorra, han sido datadas como Or-
dovícico Superior rocas volcánicas que han sido in-
terpretadas como otra evidencia de este evento ex-
tensional (Clariana et al., 2018). Por otro lado, en 
el Domo del Garona son abundantes los yacimien-
tos de Zn-Pb de tipo Mississippi Valley y/o SEDEX, 
encajados en estructuras variscas (Figs. 2 y 3), cuya 
edad tipo los sitúa en el Ordovícico Superior (Carde-
llach et al., 1996). De igual forma, en el Macizo de 
Lys-Caillaouas, al SO de la zona estudiada (Fig. 1b), 
también han sido estudiados yacimientos de Zn-Pb, 
con una edad tipo comprendida entre el Ordovícico 
Superior y el Devónico Inferior y relacionados con 
fracturas que han sido interpretadas como fallas nor-
males que actuaron como el feeder de los yacimien-
tos (García-Sansegundo et al., 2014).

Metamorfismo y estructuras variscas sin-orogénicas 

Al Norte de la zona de estudio, en el Domo del Ga-
rona, predominan las estructuras subhorizontales, 
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desarrolladas bajo condiciones metamórficas que 
llegaron a alcanzar la zona de la Sillimanita (Zwart, 
1963a), mientras que, al Sur, en el Sinclinorio del 
Valle de Arán, dominan pliegues derechos y apre-
tados, desarrollados en condiciones de metamor-
fismo de bajo grado, si bien, cerca del Granitoide 
de Bossòst, se observan rocas devónicas afectadas 
por metamorfismo de grado medio. Con base en 
la distribución de zonas metamórficas del Domo 
del Garona realizada por Zwart (1963a, 1979), en 
este trabajo se han diferenciado tres zonas que son: 
(i) Zona de la Biotita, (ii) Zona de la Estaurolita–
Andalucita–Cordierita y (iii) Zona de la Sillimani-
ta (ver mapas de las figuras 2 y 3). La distribución 
de estas zonas metamórficas evidencia que están 
íntimamente relacionadas con el Granitoide de 
Bossòst, diseñando una aureola de trazado concén-
trico entorno al cuerpo ígneo, en la que las zonas 
más internas presentan un mayor grado metamór-
fico, que disminuye progresivamente al alejarse del 
granitoide. Esta distribución del metamorfismo ha 
sido la razón por la que se ha hecho referencia a 
este macizo metamórfico como Domo de Bossòst 
(Zwart, 1963a). 

A pesar de esta irregular distribución de la defor-
mación y metamorfismo variscos, dentro de la zona 
estudiada, es posible observar las relaciones entre las 
diferentes estructuras a todas las escalas y ordenarlas 
en una secuencia de deformación. Por otra parte, a 
partir del estudio de las relaciones blástesis-deforma-
ción, se puede proponer la siguiente secuencia de 
eventos tectónicos y metamórficos:

- Episodio de deformación D1

Las D1 son las primeras estructuras sin-orogénicas 
variscas en formarse, se encuentran bien desarro-
lladas en el Domo del Garona y mucho menos en 
el Sinclinorio del Valle de Arán. En el Domo del 
Garona, se caracterizan por pliegues acostados de 
dirección E–O, con vergencia Norte (García-San-
segundo, 1992, 1996), que afloran al Norte de la 
zona estudiada, como por ejemplo el anticlinal de 
Armeros (Fig. 3). En relación con estos pliegues se 
desarrolla un clivaje de crenulación (S1), formado en 
condiciones de metamorfismo de bajo grado que, 

cuando afecta a la Serie de Jujols, resulta del micro-
plegamiento del clivaje SE. Cerca del Granitoide de 
Bossòst, donde el grado metamórfico llega a ser me-
dio o alto, la S1 se suele presentar como una foliación 
transpuesta por una esquistosidad posterior subpa-
ralela a ella, que denominaremos S3 y será descrita 
más adelante.

En el Sinclinorio del Valle de Arán, donde afloran 
rocas silúricas y devónicas, los pliegues D1 son me-
nos apretados y más pequeños que al Norte, y la 
foliación asociada (S1) corresponde a un clivaje pi-
zarroso, ya que en estos materiales no se desarrolló 
la foliación pre-orogénica varisca (SE). Los pliegues 
presentan una marcada vergencia Norte y, en oca-
siones, debido a la naturaleza de las rocas que de-
forman, pueden ser muy apretados. Estos pliegues 
pueden observarse en el corte geológico de la figura 
3 y en las fotografías a y d de la figura 6.

- Evento metamórfico (M1)

En las proximidades del Granitoide de Bossòst, pos-
teriormente al episodio de deformación D1, tuvo 
lugar un primer evento metamórfico (M1), registra-
do por el crecimiento de estaurolita y granate en las 
pizarras de la Serie de Jujols, durante la relajación 
térmica que sufrió la corteza previamente engrosada 
por las estructuras D1. Las condiciones en las que 
se produjo este primer evento metamórfico fueron 
de ~580 °C y 0,5 GPa, es decir de alta temperatura 
y presión intermedia (AT-MP) (Mezger y Passchier, 
2003; Mezger et al., 2004). Los porfidoblastos de 
este primer episodio metamórfico incluyen en su 
interior a la S1 y su crecimiento puede estar rela-
cionado con la intrusión de diques y/o sills relacio-
nados con el primer evento magmático registrado 
en el Granitoide de Bossòst, con edades compren-
didas entre 338 y 317 Ma (Viseense-Serpukhovi-
ense) (Mezger y Gerdes, 2016; López-Sánchez et 
al., 2019).

- Estructuras variscas D2

Las estructuras D2 se encuentran bien desarrolladas 
en el Sinclinorio del Valle de Arán, mientras que en el 
Domo del Garona están ausentes o muy pobremente 
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Figura 6. (a) Sinclinal facing-down D1 de tipo similar, con la S1 asociada, deformado por pliegues menores D2; nótese el adelga-
zamiento en los flancos, las charnelas están engrosadas y la compleja estructura interna del pliegue D1. (b) y (c) Pliegues menores D2 
deformando los flancos del sinclinal D1; nótese que el plano axial de los flancos de los pliegues D2 es oblicuo al del pliegue D1. (d) 
Detalle de un pliegue D1 desarrollado en calizas del Devónico y cortado por un cabalgamiento D2. La situación de los afloramientos 
se puede encontrar en el corte B-B’ de la figura 3.
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desarrolladas. Se trata de pliegues derechos y 
apretados de dirección E–O, que se superponen a las 
estructuras de primera generación (D1). Asociado al 
plano axial de los pliegues se puede encontrar una 
foliación de crenulación (S2) (Fig. 7) que deforma a 
la S1 y se desarrolla en condiciones metamórficas de 
bajo a muy bajo grado. Los pliegues D2 y la foliación 
S2 asociada se relacionan a su vez con cabalgamientos 
dirigidos al Sur, despegados de la base de las ampelitas 
silúricas (véanse los cortes geológicos de las figuras 2 
y 3), por lo que los pliegues, los cabalgamientos y 
la S2 se consideran estructuras contemporáneas. En 
la figura 6a se observa un pliegue antiformal D1, 
con pliegues D2 de escala decimétrica, derechos y 
apretados, deformando sus flancos (Figs. 6b-c). Estos 
pliegues de segunda generación se relacionan con el 
cabalgamiento situado al Norte del Tuc des Armeros 
(Figs. 3, 6d). En el Domo del Garona, pequeños 
cabalgamientos dirigidos hacia el Sur que afectan 

a las capas del Ordovícico Superior y del Silúrico 
en el sector de Liat (al Norte de la figura 3) y que 
controlan la geometría de los yacimientos de Zn-
Pb (Alonso, 1979), pueden también considerarse 
estructuras D2.

Las estructuras D2 deforman todas las unidades 
estratigráficas paleozoicas, incluyendo las pizarras 
y areniscas del “Culm”, que afloran al Sur del Va-
lle de Arán, en el Sinclinorio de Plan d’ Estan (Fig. 
1b), y cuya edad llega al Moscoviense (Westfaliense) 
(García-Sansegundo, 1992; Waterlot, 1969). Ade-
más, en estas mismas capas del “Culm”, han sido 
encontrados circones detríticos Viseenses (338 Ma, 
Martínez et al., 2016). Por estas razones, es factible 
interpretar que el primer pulso magmático, de edad 
Viseense- Serpukhoviense, y como consecuencia el 
primer episodio metamórfico (M1), son previos a las 
estructuras D2.

Figura 7. Aspecto de campo del clivaje de crenulación S2, desarrollado en las ampelitas silúricas, deformando a la foliación S1. Situ-
ación en figura 2.
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- Estructuras variscas D3

Las estructuras variscas D3 se forman en una es-
trecha banda de cizalla cuyos límites son difusos, si 
bien el inferior se sitúa cerca del contacto entre la 
Serie de Jujols y el Granitoide de Bossòst, el límite 
superior coincide aproximadamente con la base de 
las ampelitas silúricas, donde se enraízan los cabal-
gamientos D2 (véase el corte geológico de la figura 
2). En la parte septentrional de la zona estudiada, la 
zona de cizalla afecta a materiales más profundos de 
la sucesión cambro-ordovícica, lo que indica su bu-
zamiento hacia el Norte. En esta zona de cizalla, se 
observan las siguientes estructuras y microestruc-
turas: (I) Porfidoblastos, unos del primer evento 
metamórfico y otros crecidos sin-cinemáticamente 
con la zona de cizalla, de andalucita, estaurolita y 
cordierita, englobando la S1 y rotados. Por encima 
de la zona de cizalla, siguen observándose por-
fidoblastos aunque su rotación es mucho menor o 
nula. Según Mezger y Passchier (2003) la rotación 
de los porfidoblastos se debe una deformación 
no-coaxial, relacionada con la zona de cizalla, y 
con un sentido cinemático de bloque superior ha-
cia el SE, si bien, muchos de los porfidoblastos ob-
servados por nosotros indican sentido cinemático 
hacia el Norte (Fig. 8a). (II) En el límite superior 
de la zona de cizalla se ha desarrollado una ban-
da (inferior a 1 m), subparalela a la estratificación, 
en la que se observan estructuras S-C, que indi-
can sentido cinemático de bloque superior hacia 
el Norte (Fig. 9). (III) Desarrollo de una esquis-
tosidad subhorizontal (S3) (Fig. 10), posterior a la 
rotación de los porfidoblastos y, que según Mezger 
y Passchier (2003), da lugar a una deformación co-
axial. La posición de la S3 es coincidente con la de 
la S1, ya que las estructuras D2 tienen un escaso o 
nulo desarrollo por debajo de la base del Silúrico. 
En relación con esta deformación, también se ob-
servan pliegues D3, de plano axial subhorizontal, 
formados contemporáneamente con la intrusión 
del Granitoide de Bossòst (Fig. 4).

- Evento metamórfico (M2)

Contemporáneamente con las estructuras D3 y 
la intrusión del cuerpo principal del Granitoide 

de Bossòst, tiene lugar el segundo episodio meta-
mórfico (M2), durante el cual se alcanzó el pico 
metamórfico varisco, estimado en 575-600 °C y 
0,3 GPa (AT-BP) (Mezger y Passchier, 2003). El 
metamorfismo M2 da lugar al crecimiento sin-ci-
nemático de estaurolita, cordierita y andalucita, a 
la vez que se desarrolla la foliación S3, contempo-
ráneamente con el crecimiento de muchos porfi-
doblastos. 

En la sucesión cambro-ordovícica del Domo del 
Garona, existen buenos ejemplos de porfidoblas-
tos que posdatan a la S1 y que son posteriormente 
rotados y/o recrecidos durante el desarrollo de la 
S3 (Fig. 8a). Asimismo, en la sucesión devónica 
del Sinclinorio del Valle de Arán, próxima a las 
intrusiones graníticas, también pueden ser obser-
vadas relaciones del mismo tipo donde la rotación 
de los porfidoblastos y la S3 posdatan a la S1 (Fig. 
8b). Sin embargo, en el entorno del Granitoide 
de Bossòst no se desarrolla la foliación S2, por lo 
que no es posible conocer el momento en el cual 
crecen los porfidoblastos en relación con ella. Pese 
a ello, dentro del Sinclinorio del Valle de Arán, es 
posible observar las relaciones temporales existen-
tes entre los pliegues D2 que deforman a la S1, el 
crecimiento de los porfidoblastos y el desarrollo de 
la foliación S3. Como se puede observar en la figu-
ra 11, los cristales de cordierita crecen englobando 
pliegues D2 desarrollados sobre la S1 y, posterior-
mente, los cristales son afectados por la foliación 
S3. Estos ejemplos, evidencian que las estructuras 
D2 ya estaban formadas antes del evento meta-
mórfico M2.

Por último, en las zonas alejadas del Granitoide de 
Bossòst, existen evidencias de retrometamorfismo 
caracterizadas por el crecimiento de biotita a partir 
de cristales de andalucita debido a una disminución 
de la temperatura (Fig. 12). 

Estructuras Alpinas

La Falla de Bossòst (véase los mapas geológicos de las 
figuras 2 y 3) es una fractura subvertical que atraviesa 
la zona de estudio en dirección E–O, ocasionando el 
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Figura 8. (a) Porfidoblastos de andalucita y estaurolita, dentro de la serie cambro-ordovícica, crecidos pos-tectónicamente sobre la 
S1 y rotados durante el episodio de deformación D3. En relación con la rotación de los porfidoblastos pueden ser definidas bandas 
de cizalla tipo “C”. Situación en figura 2. (b) Aspecto microscópico de los porfidoblastos y la S1 rotados. La S1 está reaplastada y, 
paralelamente a ella, se forma la S3. El margen inferior de la imagen equivale a 1,35 mm. Situación en figura 2.

Figura 9. Contacto entre el Ordovícico Superior y las ampelitas silúricas, consistente en un despegue al que se asocian los cabal-
gamientos D2 dirigidos hacia el Sur. El despegue se encuentra verticalizado por pliegues posteriores, posiblemente alpinos. En el 
recuadro de la derecha se reconoce una zona de cizalla definida por pequeñas fallas, subparalelas al despegue (D2), que deforman a la 
S1 indicando dirección de transporte tectónico hacia el Norte, al contrario de los cabalgamientos D2. La geometría de estas fallas es 
diferente a la de los cabalgamientos D2, por lo que se han relacionado con las estructuras D3. Situación en figura 2.
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Figura 10. Aspecto microscópico de la foliación S3, definida por la orientación preferente de biotitas. La lámina delgada se ha toma-
do en un afloramiento donde los porfidoblastos se encuentran rotados y rodeados por la foliación que se muestra en esta fotografía. 
Las foliaciones SE y S1 han sido completamente transpuestas. Situación en figura 2.

levantamiento del bloque septentrional y que, como 
se ha indicado anteriormente, pudo haber actuado 
como falla normal durante el Ordovícico Superi-
or. Sin embargo, esta falla ha sufrido reactivaciones 
posteriores, lo que es objeto de debate. Así, algunos 
autores proponen un origen varisco (Brula, 1984), 
mientras que otros, basándose en que la falla corta a 
las estructuras variscas más modernas y las isogradas 
del metamorfismo, destacan la importancia de su 
juego alpino (García-Sansegundo, 1992).

Otras estructuras de la zona de estudio que tam-
bién pueden considerarse alpinas son los suaves 
pliegues tardíos que deforman el despegue del 
Silúrico, y algunos sills leucocráticos (Fig. 13). 
Localmente, estos pliegues son los responsables de 
la verticalización del límite superior de la zona de 
cizalla D3 (Fig. 9). En definitiva, el propio Domo 
del Garona podría ser una estructura alpina, ya 

que deforma todas las estructuras variscas anterior-
mente descritas.

Interpretación y discusión

La discordancia angular del Ordovícico Superior 
sobre la Serie de Jujols (García-Sansegundo et al., 
2004), la edad tipo de los yacimientos Mississippi 
Valley y/o SEDEX (Cardellach et al., 1996; Gar-
cía-Sansegundo et al., 2014) de Liat (al Norte de la 
Fig. 3) y del Puerto de Benasque (al SO de la zona 
estudiada) y el desarrollo de un clivaje pizarroso (SE) 
que afecta exclusivamente a las rocas pre-Caradoc 
del Domo del Garona (García-Sansegundo et al., 
2011), son evidencias de la existencia de un episodio 
extensional entre el Ordovícico Superior y el Devó-
nico inferior en la zona estudiada. La desaparición 
de la Formación Cava al Sur de la Falla de Bossòst, 
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pudo ser debida al papel jugado por esta estructura 
durante la extensión en el Ordovícico Superior.

En la zona estudiada, se reconocen tres episodios de 
deformación varisca (D1, D2, D3), con una distri-

bución irregular (García-Sansegundo, 1992; 1996 y 
García-Sansegundo et al., 2011) y dos eventos meta-
mórficos variscos (M1 y M2 de Mezger y Passchier, 
2003), cuyas características generales y cronología se 
resumen en la figura 14.

Figura 11. (a) Cristal de cordierita dentro del cual se observa una foliación interna (S1) deformada por pliegues tipo chevron, que 
corresponden a estructuras D2. Fuera del cristal, y paralelamente a su borde, se observa una foliación suavemente crenulada que cor-
responde a la S3. En la imagen de la derecha se observan inclusiones de minerales opacos; las líneas azules indican aquellas orientadas 
paralelas a la S1, mientras que las líneas amarillas señalan las inclusiones orientadas paralelamente al plano axial de los pliegues D2. 
Situación en figura 2. (b) Porfidoblastos de estaurolita–cordierita que crecen englobando a la foliación S1 suavemente crenulada por 
pliegues D2, cuyo plano axial está en posición subvertical. Los cristales se encuentran ligeramente rotados y rodeados por la foliación 
S3. El margen inferior de las imágenes de la izquierda equivale a 5,4 mm, el margen inferior de las imágenes de la derecha equivale 
a 1,35 mm. Situación en figura 2.
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Figura 12. Imagen de una muestra con cristales de andalucita, en la que se reconocen evidencias de retrometamorfismo a biotita. El 
margen inferior de la imagen equivale a 5,4 mm. Situación en figura 2.

Figura 13. Dique aplítico, subparalelo a la S1, que corta los cabalgamientos D2 y se encuentra afectado por los pliegues tardíos 
(posiblemente alpinos) que deforman a los propios cabalgamientos. Situación en figura 2.
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En el Domo del Garona se desarrollaron pliegues 
D1 de escala cartográfica, observables al Norte de 
la zona estudiada, con un clivaje (S1) asociado y ge-
neralizado en toda la zona. Las condiciones meta-
mórficas durante el desarrollo de la S1 son de bajo 
grado (Fig. 14a). En las cercanías del Granitoide de 
Bossòst, posteriormente al desarrollo de la S1, se al-
canzaron condiciones metamórficas de alta tempera-
tura y presión intermedia (AT-MP) (M1, de Mezger 
y Passchier, 2003), en relación con un primer pulso 
magmático registrado en las intrusiones del Grani-
toide de Bossòst, con una edad comprendida entre 
el Viseense y el Serpukhoviense (Mezger y Gerdes, 
2016; López-Sánchez et al., 2019) (Fig. 14b). La 
presencia de circones detríticos Viseense en las capas 
del “Culm” (Martínez et al., 2016) pueden consi-
derarse otra evidencia de un pulso magmático y un 
episodio metamórfico precoces. En el Sinclinorio 
del Valle de Aran, las estructuras D1 se encuentran 
bien desarrolladas, aunque los pliegues D1 son más 
pequeños, menos apretados, el desarrollo de la S1 es 
menor y se produjo bajo condiciones metamórficas 
de bajo a muy bajo grado (Figs. 14a-b). En secto-
res más meridionales, fuera de la zona estudiada, los 
pliegues D1 son escasos, de pequeñas dimensiones y 
la foliación S1 no siempre se encuentra desarrollada. 

A mayor escala, la Zona Axial pirenaica queda in-
sertada en la rama septentrional del Arco Ibero-Ar-
moricano, donde las estructuras compresivas vari-
scas deben estar dirigidas al Sur (Martínez Catalán 
et al., 2007; García-Sansegundo et al., 2011), por 
lo que la vergencia Norte de las estructuras D1 no 
encaja en este modelo. Este hecho puede ser expli-
cado invocando a dificultades en la propagación de 
la deformación hacia el antepaís al principio de la 
compresión varisca, como por ejemplo la existencia 
de fallas normales de la etapa preorogénica varisca 
(p. e. fallas normales del Ordovícico Superior), que 
pudieron ejercer un efecto contrafuerte durante la 
primera etapa de deformación compresiva varisca 
(D1), dando lugar a pliegues retrovergentes.

Las estructuras D2 se generan a partir de un nivel de 
despegue situado en la base del Silúrico, sobre el que 
se desarrollan cabalgamientos dirigidos hacia el Sur, 
pliegues derechos de dirección E-O y un clivaje de 

crenulación (S2), cuya importancia aumenta notable-
mente hacia la parte superior de la sucesión devónica 
y hacia los sectores más meridionales del Sinclinorio 
del Valle de Aran (Matte, 1969; García-Sansegundo, 
1990, 1992, 1996) (Fig. 14c). En el Domo del Ga-
rona, las estructuras D2 solo están representadas por 
pequeños cabalgamientos dirigidos hacia el Sur, que 
controlan la geometría de los yacimientos de Zn-Pb 
del Ordovícico.

Se puede deducir, por lo tanto, que a la vista del 
tipo de estructuras variscas (D1 y D2) y del grado 
metamórfico durante estos dos episodios de defor-
mación, las rocas de la zona estudiada se encuentran 
en las zonas internas del Orógeno Varisco, aunque el 
Domo del Garona representa partes algo más pro-
fundas que el Sinclinorio del Valle de Aran.

Las estructuras D3, consisten en una zona de cizalla 
que, al Sur de la zona estudiada, está desarrollada 
entre el Granitoide de Bossòst y el despegue de las 
estructuras D2, en la base del Silúrico. El desarrollo 
de esta zona de cizalla es contemporáneo con el clí-
max del metamorfismo, que es de alta temperatura 
y baja presión (AT-BP) (M2 de Mezger y Passchier, 
2003), generado por la intrusión del Granitoide de 
Bossòst en las etapas finales de la Orogenia Varisca 
(Asseliense) (López-Sánchez et al., 2019), cuando 
la Zona Axial pirenaica se encontraba inmersa en 
un proceso extensional generalizado (Lloret et al., 
2021). En esta zona de cizalla se observan: (1) Crec-
imiento sin-cinemático y rotación de porfidoblastos 
de andalucita, estaurolita cordierita, englobando a la 
foliación S1, que está asimismo plegada en esta etapa 
de deformación. La S2 no se desarrolla debajo del 
despegue del Silúrico, donde solamente se han en-
contrado pequeños y escasos cabalgamientos fuera 
de secuencia despegados en las calizas mineralizadas 
del Ordovícico Superior. (2) Reapretamiento de la 
S1, que conlleva el desarrollo de una nueva foliación 
subhorizontal (S3) y el crecimiento de nuevos cris-
tales y sombras de presión. (3) Formación de estruc-
turas S-C, paralelas a la zona de cizalla. En esta zona 
de cizalla, Mezger y Passchier (2003) indican que 
el bloque superior ha descendido hacia el SE, sin 
embargo, existen evidencias de que el movimiento 
de la zona de cizalla es de bloque superior hundién-
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dose hacia el Norte. Este sentido cinemático puede 
ser constatado en las estructuras S-C, por el sentido 
de la rotación de muchos porfidoblastos y porque 
la zona de cizalla, hacia el Norte del área de estu-
dio, afecta a niveles más profundos de la sucesión 
cambro-ordovícica lo que demuestra su buzamiento 
hacia el Norte. En las rocas devónicas del Sinclino-
rio del Valle de Arán, y por lo tanto por encima de 
la zona de cizalla D3, pero cerca del Granitoide de 
Bossòst, coexisten estructuras D2 y D3. En estas 
zonas se observan micropliegues D2, de tipo chev-
ron, que deforman a la S1, englobados en cristales 
de cordierita. Además, estos porfidoblastos están ro-
deados por la foliación S3, menos desarrollada que la 
observada dentro de la zona de cizalla. Por tanto, las 
estructuras D2 también se generan previamente a la 
S3 y al clímax del metamorfismo (Fig. 14d).

De todo lo dicho, se puede interpretar que las 
estructuras D3 y el metamorfismo de AT-BP con-
temporáneo con ellas (M2), pueden considerarse 
relacionados con el final del colapso extensional del 
Orogeno Varisco, cuyo comienzo sería ligeramente 
anterior a la intrusión del Granitoide de Bossòst, 
datado en 295+2 Ma (López-Sánchez et al., 2019) 
y que se prolonga duante todo el Pérmico inferior 
(Asseliense) (Lloret et al., 2021). El desarrollo del 
metamorfismo AT-BP ya había sido relacionado con 
el colapso extensional varisco (Van den Eeckhout 
y Zwart, 1988; Vissers, 1992), sin embargo, estos 
autores consideraron como extensionales todas las 
estructuras subhorizontales, es decir, las perteneci-
entes a la Infrestructura de Zwart (1963a). Sin em-
bargo, a la luz de las relaciones estructurales y de 
la evolución metamórfica reconocidas en la zona 
estudiada, la mayor parte de las estructuras consid-
eradas como extensionales y tardi-variscas son pre-
coces, relacionadas con la etapa compresiva varisca 
D1. Desde nuestro punto de vista, la coincidente 
posición entre las foliaciones S1 y S3 pudo ser la cau-
sa de estas interpretaciones erróneas. 

En la zona estudiada las estructuras D3 se observan 
deformadas por suaves pliegues de dirección E-O, 
relacionables con el propio Domo del Garona, y cor-
tadas por la Falla de Bossòst. Todas estas estructuras 
pueden ser consideradas Alpinas.

Conclusiones

- En la zona estudiada existen evidencias de una tec-
tónica extensional ordovícica que son: (i) la existencia 
de una foliación tectónica (SE) desarrollada solamente 
en las rocas pre-Caradoc, (ii) la Falla de Bossòst, que 
separa el bloque Norte, en el que la base del Ordoví-
cico Superior viene marcada por la Formación Cava, 
ausente en el bloque Sur y (iii) la presencia de yaci-
mientos de Zn-Pb de tipo SEDEX y/o Mississippi Va-
lley, con una edad tipo de Ordovícico Superior.

- Se han reconocido tres episodios de deformación 
varisca (D1, D2 y D3), caracterizados por el desarro-
llo de foliaciones tectónicas de distribución irregular 
dentro de la zona estudiada (S1, S2 y S3). Los dos pri-
meros episodios se relacionan con la etapa compresi-
va y el último con el final del colapso extensional del 
Orogeno Varisco.

- En torno al Granitoide de Bossòst, las relaciones 
blástesis-deformación indican que las estructuras 
D1 son previas al desarrollo de los porfidoblastos de 
estaurolita, granate y andalucita. En el Sinclinorio 
del Valle de Arán, dentro de la sucesión devónica, 
se han observado pliegues D2 que deforman la S1 
y están englobados dentro de los porfidoblastos de 
cordierita que crecen pre- o sin-tectónicamente con 
la foliación S3. 

- A partir de los datos existentes sobre la edad del 
Granitoide de Bossòst, se puede interpretar que 
han existido dos pulsos magmáticos, con los que 
se pueden asociar los episodios metamórficos M1 y 
M2 de Mezger y Passchier (2003). El primer even-
to magmático y el metamorfismo M1 (AT-MP) 
contemporáneo con él, tuvo lugar durante el Vi-
seense-Serpukhoviense y debió de tener lugar entre 
el desarrollo de las estructuras D1 y D2. El segundo 
evento magmático produce un metamorfismo de 
AT-BP (M2), contemporáneo con las estructuras D3 
y en relación con el final del colapso extensional del 
Orógeno Varisco.

- La componente inversa del movimiento de la Falla 
de Bossòst y los pliegues que deforman las estructu-
ras D3 pueden considerarse Alpinas.
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Figura 14. Esquemas mostrando la secuencia de for-
mación de estructuras variscas y de las etapas metamórfi-
cas de la zona estudiada. (a) Inicio de la deformación 
varisca con el desarrollo de estructuras D1, bajo condi-
ciones metamórficas de grado bajo, consistentes en plieg-
ues de dirección E–O y vergencia Norte, con la foliación 
S1 asociada. (b) Tras la formación de las estructuras D1 
tuvo lugar un primer pulso magmático (Viseense–Ser-
pukhoviense), durante el cual se alcanzaron condiciones 
metamórficas de grado medio en esta zona (M1). (c) De-
sarrollo de cabalgamientos despegados en la base de las 
ampelitas del Silúrico, en relación con los cuales se for-
man los pliegues D2, de dirección E–O y vergencia Sur, 
a los que se asocia el clivaje de crenulación S2. (d) Etapa 
de deformación extensional tardi-varisca D3, consistente 
en una zona de cizalla inclinada al Norte situada entre el 
Granitoide de Bossòst y la base del Silúrico, con desar-
rollo de estructuras S–C y movimiento del bloque supe-
rior hacia el Norte, a la que se asocia una nueva foliación 
tectónica (S3) cuya posición es coincidente con la de la 
S1, por lo que en muchas ocasiones produjo su reaplasta-
miento. Durante la etapa de deformación D3, tiene lugar 
el emplazamiento del cuerpo principal del Granitoide de 
Bossòst (Pérmico inferior), que produjo unas condiciones 
metamórficas de alta temperatura y baja presión (M2). 
Los porfidoblastos relacionados con el primer evento 
metamórfico (M1) y los sin-cinemáticos con las estruc-
turas D3 situados dentro de la zona de cizalla, sufren 
rotación durante su crecimiento, englobando la S1 ple-
gada. Fuera de la zona de cizalla, los porfidoblastos cre-
cen englobando pliegues D2, a la vez que se encuentran 
rodeados por la foliación S3. (1) Serie cambro-ordovícica, 
(2) ampelitas silúricas, (3) sucesión devónica, (4) primer 
pulso mágmático del Granitoide de Bossòst (Viseense–
Serpukhoviense), (5) cuerpo principal del Granitoide de 
Bossòst (Pérmico inferior).
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