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RESUMEN (en español) 

 

La Zona Axial del orógeno alpino de los Pirineos está constituida principalmente 
por rocas precámbricas y paleozoicas afectadas por deformación y metamorfismo 
variscos. La deformación alpina dio lugar en la Zona Axial a cabalgamientos de 
dirección general E – O y sentido de movimiento hacia el sur que involucraron a estas 
rocas previamente deformadas, sin embargo no se produjo en ellas un importante 
desarrollo de pliegues y foliaciones tectónicas. Así, el Paleozoico de la Zona Axial 
conserva las características estratigráficas y estructurales adquiridas durante el ciclo 
Varisco. 

Las características de la deformación varisca varían de unos sectores a otros de 
la Zona Axial. En cualquier caso, se puede decir que todos los autores que han 
estudiado esta zona admiten que la deformación varisca consiste en una deformación 
polifásica, sin embargo, no existe acuerdo en lo referente al número de fases de 
deformación y al contexto geodinámico en el que estas tuvieron lugar. Además, en la 
Zona Axial se han diferenciado tradicionalmente dos dominios estructurales 
denominados infraestructura y supraestructura distinguidos por la disposición de la 
foliación principal y el grado metamórfico. La mayoría de autores coinciden en que la 
foliación principal se dispone subhorizontal en la infraestructura donde pueden 
alcanzarse condiciones de alto grado metamórfico, mientras que en la supraestructura la 
foliación principal muestra una disposición subvertical y se generó en condiciones de 
grado metamórfico bajo, sin embargo, la edad de las estructuras que caracterizan ambos 
dominios y como se produce el paso de un dominio a otro es, todavía hoy, motivo de 
controversia. 

En este trabajo se presenta un análisis estratigráfico y estructural de un sector de 
la Zona Axial situado en los Pirineos centrales en el que pueden observarse diferentes 
unidades estructurales incluidas tradicionalmente tanto en la infraestructura (domos 
gnéisicos del Aston y del Hospitalet) como en la supraestructura (sinclinal de Tor-
Casamanya, anticlinal de La Massana, sinclinal de Llavorsí), así como la zona de 
transición entre ambos dominios situada dentro de la sucesión pre-Caradoc del noreste 
del macizo de la Pallaresa. Este estudio aporta nuevos datos que contribuyen a explicar 



                                                                
 
 

 

las cuestiones controvertidas que se acaban de exponer. Así, en resumen, los principales 
objetivos planteados han sido: 

Mejorar el conocimiento de la sucesión estratigráfica paleozoica en la zona, como base 
necesaria para poder abordar el estudio estructural. 

Reconocer y caracterizar las estructuras, con el fin de establecer la secuencia de 
deformación varisca y diferenciarla de las estructuras pre-variscas y alpinas presentes en 
la zona. 

) Establecer las relaciones de los diferentes eventos de deformación con los distintos 
episodios metamórficos, buscando construir un modelo de evolución 
tectonometamórfica coherente. 

) Correlacionar las estructuras más características de la zona de tesis con las de otros 
sectores de la Zona Axial pirenaica tratando de llegar a un modelo que pueda hacerse 
extensivo a toda la Zona Axial. 

Finalmente, proponer y discutir la relación entre el Paleozoico de los Pirineos y otros 
afloramientos cercanos de la Cadena Varisca, encajando esta porción del órogeno 
Varisco en un contexto mayor. 

Así, el estudio estratigráfico permitió diferenciar tres tramos litoestratigráficos, 
en la serie pre-Caradoc del área de estudio, equivalentes a las unidades descritas en los 
últimos años para el macizo de la Pallaresa. Por otra parte, en el caso de la serie 
devónica del sinclinal de Tor – Casamanya, se identificaron las formaciones típicas del 
área de facies Sierra Negra, reconociendo además, por encima de la Fm. Civis, un tramo 
de calizas que constituye la sucesión del Devónico Medio y Superior de esta serie y que 
está escasamente representada en el resto de los Pirineos centrales. 

Los estudios estructurales a escala mesoscópica y microestructural permitieron 
reconocer un clivaje pizarroso (SE) que solo se ha identificado en las rocas de la 
sucesión pre-Caradoc y con el que no se han reconocido pliegues asociados. Estas 
observaciones unidas a otros datos, obtenidos en diversos sectores del Paleozoico de los 
Pirineos, que hacen referencia a un evento extensional antes y durante el Ordovícico 
Superior como puede ser: (i) la discordancia de la base del Ordovícico Superior, (ii) la 
existencia de yacimientos de Pb – Zn de tipo SEDEX y Mississippi Valley de edad 
comprendida entre el Ordovícico Superior y el Devónico Inferior y (iii) el vulcanismo 
relacionado con una extensión cortical de edad Ordovícico Superior, permiten 
interpretar el clivaje SE como relacionado con un evento extensional pre-varisco. Por 
otra parte, en lo que se refiere a la deformación varisca se han reconocido en el área de 
estudio tres eventos principales de deformación (D1, D2 y D3). El evento D1 está 
caracterizado por pliegues de todas las escalas, de dirección E – O, vergentes al norte y 
cuya foliación asociada (S1) es la dominante en el sector septentrional del área de 
estudio. El evento D2 consiste en pliegues de dirección E – O, derechos o vergentes al 
sur a los que está asociada una foliación de plano axial (S2) que es la principal en el 
extremo sur del sector septentrional y en el sector meridional. Durante este evento 
también se desarrollan cabalgamientos de dirección E – O y sentido de movimiento 
hacia el sur, enraizados, unos en la base del Silúrico y otros, fuera de secuencia, en 
niveles situados por debajo de la sucesión pre-Caradoc. Por último, el evento D3 está 
caracterizado por estructuras propias de deformación por cizalla cuyo desarrollo está 
restringido esencialmente a la zona de contacto entre el macizo de La Pallaresa y el 



                                                                
 
 

 

domo del Hospitalet. 

Como se ha señalado anteriormente, los cabalgamientos que se desarrollan 
durante el evento de deformación D2 se enraízan en dos niveles de despegue. Por 
debajo de las ampelitas del Silúrico, en la sucesión pre-Caradoc, se observa que existe 
una relación genética entre los pliegues D2 y la falla de Merens así como con otros 
cabalgamientos que afectan a la sucesión pre-Caradoc y cuyo nivel de despegue se 
situaría dentro o por debajo de esta. La existencia de dos niveles de despegue da como 
resultado una transición gradual desde zonas profundas, con predominio de estructuras 
subhorizontales, a zonas más superficiales donde existe un buen desarrollo de 
estructuras subverticales. Esto explica coherentemente la idea ya sugerida en esta zona 
por otros autores sobre la transición gradual entre los dominios de la infraestructura y la 
supraestructura. 

Las relaciones blastesis – deformación han permitido reconocer dos episodios 
metamórficos de baja presión y alta temperatura. El primero está caracterizado 
esencialmente por asociaciones de bajo grado metamórfico, aunque en algunos puntos 
puede alcanzar condiciones de grado medio y es contemporáneo con el evento de 
deformación D1 y con las primeras etapas del evento D2. El segundo episodio alcanzó 
condiciones de grado medio – alto y se restringe a las áreas colindantes con los domos 
del Aston y del Hospitalet. Este episodio metamórfico es contemporáneo con el evento 
de deformación D3 que, como se ha señalado anteriormente, está caracterizado por 
estructuras no coaxiales, que pueden reflejar la existencia de condiciones de 
deformación extensional asociada a la intrusión de cuerpos ígneos en etapas tardías de 
la deformación varisca. 

A partir de las características estructurales y metamórficas expuestas se puede 
considerar que la deformación varisca en los Pirineos centrales se produjo bajo un 
contexto esencialmente compresivo, con desarrollo de pliegues y cabalgamientos que 
darían lugar a un importante engrosamiento cortical en esta parte del orógeno Varisco. 
Posteriormente, en las últimas etapas de deformación varisca, tuvo lugar un evento 
extensional cuyos efectos se restringen a las zonas próximas a los domos gnéisicos y 
que estaría relacionado, probablemente, con la intrusión de granitos tardíos en la zona. 

En cuanto a la relación del Paleozoico de los Pirineos con otros afloramientos 
cercanos de la cadena Varisca, y concretamente con el Macizo Ibérico, las 
características estructurales, metamórficas y del magmatismo, han permitido establecer 
una zonación para la Zona Axial pirenaica, susceptible de ser correlacionada con la 
rama norte del Arco Ibero Armoricano. Concretamente la zona estudiada en esta tesis 
guarda importantes similitudes con la Zona Asturoccidental Leonesa y parte oriental de 
la Zona Centro – Ibérica del noroeste peninsular. 

 
 

RESUMEN (en Inglés) 
 

ABSTRACT 

The Axial Zone of the Pyrenean Alpine orogen is composed mainly of 
precambrian and paleozoic rocks affected by Variscan deformation and metamorphism. 
Afterwards, during the Alpine deformation, these rocks were affected by E – W 



                                                                
 
 

 

trending and south-directed thrusts without development, however, of significant 
folding or tectonic foliations. Therefore, the Variscan stratigraphic and structural 
features are well preserved in the Paleozoic rocks of the Pyrenean Axial Zone.  

The characteristics of the Pyrenean Variscan deformation in Paleozoic rocks 
vary from place to place. Despite all authors accept that the Varican deformation is 
polyphasic, there is not agreement in relation with the number of deformation phases 
and the geodynamic setting in which Paleozoic structures formed. Two structural 
domains have been classically recognized in the Pyrenean Axial Zone according to their 
different main Variscan cleavage disposition and metamorphic grade: “infrastructure” 
and “suprastructure”. Most authors agree that in the “infrastructure” the main cleavage 
is subhorizontal and usually associated with high temperature metamorphism, whereas 
in the “suprastructure”, the cleavage is subvertical and was generated in low grade 
metamorphic conditions. However, the relative age of the main structures characterizing 
each domain and the transition between them are still a matter of debate.This  

Thesis shows a stratigraphic and structural study from a sector located on the 
central part of the Pyrenean Axial Zone. This sector is characterized by the presence of 
structural units belonging to both domains, the “infrastructure” (Aston and Hospitalet 
gneissic domes) and “suprastructure” (Tor-Casamanya syncline, La Massana anticline, 
Llavorsí syncline), and a transition zone between these two domains. This study 
provides new data to give clues in relation with the controversial issues exposed above. 
The main aims of this Thesis are: 

i) To improve the knowledge of the Paleozoic stratigraphic successions in this area, 
necessary to do a structural study.ii) To identify and characterize Variscan structures in 
terms of differentiating from Alpine and pre-Variscan structures.  

iii) To study the relationships between deformation phases and metamorphic episodes in 
order to propose a logical tectonometamorphic evolution model.  

iv) To correlate the principal structures present in the study area with structures 
observed in other sectors of the Pyrenean Axial Zone to establish a general deformation 
model of the Pyrenean Varican belt. 

v) Finally, to propose and discuss similarities and differences between the Paleozoic 
Pyrenean rocks and other Paleozoic rocks of neighbor outcrops in the Variscan orogen 
frame. 

The stratigraphic study allowed us to distinguish three lithostratigraphic units in 
the pre-Caradoc succession of the study area. These units are equivalent to units 
recently described in the Pallaresa massif. Devonian rocks belonging to the Sierra Negra 
facies were identified in the Tor-Casamanya syncline. Moreover, Middle and Upper 
Devonian limestones have been identified over the Civis formation, which are very 
scarce in the central Pyrenees. 

The meso and microstructural study allowed us to recognize a slaty cleavage (SE), 
only present in the pre-Caradoc rocks although folds associated with this cleavage have 
not been identified. These data together with other from different Paleozoic sectors of 
the Pyrenees which support an extensional event before and during the upper 
Ordovician, for example: (i)the existence of an angular unconformity of late Ordovician 
rocks over the previous series, (ii) Zn-Pb stratiform or stratabound ore deposits of late 



                                                                
 
 

 

Ordovician – early Devonian age, related to a continental pre-Variscan extension, and 
(iii) the presence of late Ordovician volcanic rocks, allowed us to consider the SE 
cleavage as pre-variscan related to an extensional origin. On the other hand, in reference 
to variscan deformation three main variscan deformation events have been identified in 
the study area (D1, D2, D3). The deformation event D1 is characterized by E-W 
trending, recumbent to inclined north vergent folds and are developed at all scales. An 
axial plane foliation is associated with these folds (S1) and is the dominant foliation in 
the northern sector of the study area. The deformation event D2 includes E – W trending 
upright or south vergent folds with an associated foliation (S2). This foliation is 
dominant in the southern most part of northern sector as well as in the southern sector. 
During the D2 event, E – W trending, south-directed thrusts were mainly developed. 
Some of these thrusts merge into detachment levels located within the Silurian slates, 
and others, out-of-sequence thrusts, with deeper detachments located within pre-
Caradoc rocks. Finally, the deformation event D3 is characterized by shear deformation 
structures which developed only in the contact area between the Pallaresa massif and 
the Hospitalet dome. 

As stated above, the thrusts developed during D2 deformation event merge into 
two detachment levels. Bellow Silurian slates, within pre-Caradoc rocks, the 
relationship between the Merens fault, other thrusts with a detachments level located in 
the pre-Caradoc succession, and D2 folds to indicate that both structures have a 
common origin. The existence of two detachment levels gives rise to a more gradual 
transition from deeper levels where subhorizontal structures are predominant to 
superficial levels characterized by subvertical structures. It is a coherent explanation 
about the gradual transition between “infrastructure” and “suprastructure” proposed by 
previous authors for this area. 

The crystallization-deformation relationships have allowed us to recognized two 
high temperature – low pression metamorphic events. The first is characterized by low 
metamorphic grade minerals assemblages, although can reach medium grade conditions 
in some places. This episode is coeval with D1 deformation event and the beginning of 
the D2 deformation event. The second episode reached medium-high metamorphic 
grade conditions and is restricted to areas close to Aston and Hospitalet domes. This 
metamorphic episode is coeval with D3 deformation event which is characterized by no 
coaxial structures, this fact can indicate extensional deformation conditions associated 
with emplacement of igneous bodies during late stages of the variscan deformation. 

The structural and metamorphic features exposed above have allowed us to 
consider that the variscan deformation in the central Pyrenees mostly occurred during a 
compressional tectonic setting in which folds and thrusts systems developed giving rise 
to the crustal thickening of the Variscan cordillera in this region. Subsequently, in the 
last stages of the variscan deformation, an extensional deformation event, whose effects 
are only observed close to the gneissic domes, occurred which is probably related to 
emplacement of late granites in this zone. 

The structural, metamorphic and magmatic features of variscan age recognized 
in the palaeozoic rocks of the Pyrenees allowed us to propose a zonation for the 
Pyrenean Axial Zone (foreland southwards of the hinterland). So, the Axial Zone of the 
Pyrenees can be related to the north branch of the Ibero-Armorican or Asturian Arc. The 
study area specifically would be the prolongation of the West Asturian Leonese Zone 



                                                                
 
 

 

and the northeastern part of the Central-Iberian Zone. 
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Capítulo 1. 
INTRODUCCIÓN 

 

 

En  el  orógeno  alpino  de  los  Pirineos  afloran  rocas  de  edades  comprendidas  entre  el 

Neoproterozoico y el Terciario. Las rocas pre‐cámbricas y paleozoicas, afectadas por deformación y 

metamorfismo variscos, afloran en una zona que constituye el eje de la cadena y están flanqueadas 

al sur y al norte por extensos afloramientos de materiales mesozoicos y  terciarios. La deformación 

alpina  da  lugar  al  desarrollo  de  cabalgamientos  de  dirección  E  – O,  que  involucran  al  Paleozoico 

previamente deformado. Estos cabalgamientos producen la traslación y rotación de grandes bloques 

de basamento con una deformación interna alpina restringida y desarrollo de una foliación tectónica 

representada esencialmente al oeste de los Pirineos (Choukroune y Séguret, 1973; Autran y García–

Sansegundo,  1996;  Izquierdo‐Llaval,  2013).  Las  características  de  la  deformación  varisca  en  el 

Paleozoico pirenaico varían de unos sectores a otros. Al sur y al oeste de  la Zona Axial predominan 

los pliegues y  cabalgamientos desarrollados en  condiciones de metamorfismo de grado muy bajo, 

mientras que en el sector oriental, donde el nivel de erosión alpino ha propiciado el afloramiento de 

rocas más profundas, la deformación tuvo lugar en condiciones metamórficas de bajo a alto grado e 

incluso  localmente se pudo alcanzar condiciones de fusión parcial (migmatitas). El estudio realizado 

en  este  trabajo  se  centra  en  las  rocas  pre‐cámbricas  y  paleozoicas  que  afloran  en  los  Pirineos 

centrales del oeste de Andorra y los valles colindantes de la provincia de Lleida que, a pesar de haber 

sufrido una deformación compleja como resultado de  la superposición de dos orogenias  (Varisca y 

Alpina),  conservan  buena  parte  de  las  características  estratigráficas  y  estructurales  originales. 

Además, se ha comprobado que existen deformaciones pre‐variscas afectando a rocas del Paleozoico 

Inferior.  La  elaboración  de  esta  tesis  pretende  contribuir  al  conocimiento  de  la  estratigrafía,  la 

estructura y el metamorfismo de esta parte de  los Pirineos. Para este fin se ha realizado un análisis 

estratigráfico y estructural  clásico, mediante  la  realización de  la  cartografía y  cortes geológicos,  la 

elaboración  de  mapas  de  flancos,  el  análisis  estructural,  el  levantamiento  de  columnas 

estratigráficas,  el  estudio  petrográfico,  el  análisis microestructural  y  el  estudio  de  las  relaciones 

metamorfismo ‐ deformación. Cuyos resultados quedan recogidos en esta memoria. 
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1.1 Situación geográfica y morfología del relieve 

La zona estudiada corresponde a un área que se alarga en dirección norte – sur en la cadena 

pirenaica, desde el Noroeste de Andorra al norte, hasta las comarcas del Pallars Sobirá y el Alt Urgell 

en la provincia de Lleida (España) al sur (figura 1.1). El área estudiada dentro del territorio andorrano 

supone aproximadamente un  tercio de  la  superficie  total del país, que  tiene 468 km2 y abarca  los 

valles de los ríos: Arinsal, Valira del Nord, y los valles situados al norte y oeste del río Valira del Orient  

(valle de Incles, valle de Ransol, val de Ríu y valle del Montaup) (figura 1.1). Los ríos Valira del Nord y 

Valira del Orient se unen en la población de Escaldes y desde este punto hacia el sur dan lugar al río 

Gran Valira que, en  La Seu de Urgell, desemboca en el Segre, afluente del Ebro. En esta parte de 

Andorra se encuentran las mayores cimas del principado, entre ellas destaca el Pic de Comapedrosa 

de 2942 m, el Pic de Medacorba de 2914 m, el Pic de la Font Blanca de 2903 m, el Pic de La Serrera 

de 2913 m y el Pic del Estanyo de 2915 m. Todas estas cimas excepto el Pic de Comapedrosa, situado 

íntegramente en Andorra,  se encuentran en  la  cresta  fronteriza entre Andorra  y el departamento 

francés del Ariège. En su extremo sur‐occidental, Andorra limita con las comarcas del Pallars Sóbira y 

el Alt Urgell en Lleida (España) donde se localiza la parte sur del área estudiada. Concretamente, este 

sector meridional  se extiende a  lo  largo de una  franja E – O, desde  la  cresta  fronteriza hispano – 

andorrana al este hasta el valle del río Noguera Pallaresa, a  la altura de  las poblaciones de Escart y 

Baiasca  al  oeste  (figura  1.1).  La  zona  meridional  presenta  altitudes  algo  menores  que  la 

septentrional,  así,  la  cima más  elevada  corresponde  al  Pic  de  Saloria,  de  2789 m.  Esta  zona  está 

atravesada al este por los valles de los ríos Seturía y Civis, ambos afluentes del Gran Valira y, al oeste, 

por los ríos Noguera de Cardós y Noguera Pallaresa, el primero afluente del segundo y este, a su vez, 

del Segre.  

A la vista de los datos de altitud antes referidos y teniendo en cuenta que el punto más bajo 

corresponde a la población de Llavorsí situada a unos 800 m, es evidente que en el área de estudio 

existen grandes desniveles. El modelado del relieve de la mayor parte de los Pirineos y, por tanto, de 

la  zona  estudiada  en  esta  tesis,  tiene  un  origen  principalmente  glaciar  y  periglaciar  y  es 

geológicamente  muy  reciente.  Este  comenzó  a  erigirse  hace  8  Ma  (Barrère  et  al.  2008), 

posteriormente, durante el Cuaternario (2,58 últimos Ma) se produjo la erosión y el encajamiento de 

los valles condicionado por la alternancia de periodos glaciares e interglaciares, dando lugar al relieve 

montañoso que observamos en  la actualidad. Este  relieve está caracterizado por  formas de origen 

glaciar,  tanto  erosivas  como  deposicionales. De  las  primeras  formas  son  característicos  los  circos 

glaciares, los valles de fondo plano o en artesa y las cubetas de sobreexcavación. En las cabeceras de 

los valles de  la parte septentrional de  la zona de estudio existen claros ejemplos de circos glaciares 

destacando los de Comapedrosa, Pla de l’Estany y Tristaina. Igualmente, en la zona de Comapedrosa, 
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en el noroeste de Andorra, el valle del  río del mismo nombre presenta un perfil  típico de valle de 

fondo plano al  igual que ocurre en  los casos de  los valles de Rialb, Ransol e  Incles. En cuanto a  las 

cubetas de sobreexcavación, la mayoría de los lagos o estanys presentes en la parte septentrional del 

área de estudio tiene este origen y entre ellos destacan: los estanys de Montmantell, de l’Angonella 

o los de Tristaina. Las formas deposicionales más típicas corresponden a cordones morrénicos de los 

cuales existen restos en muchas de las cabeceras de los valles y en el interior de los circos glaciares 

(Copons, 2005).  

 

Figura 1.1. (a) Localización geográfica del área de estudio en la zona pirenaica fronteriza entre Francia, Andorra y España. 
(b) Se  localizan en  la  figura  la Capital del Principado de Andorra, Sort y La Seu de Urgell, cabeceras de  las comarcas del 
Pallars  Sobirá  y  del  Alt  Urgell  respectivamente.  Así  como  las  cumbres  principales  de  la  Zona  de  estudio.
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Por  lo que  respecta al modelado periglaciar, esta  actividad ha  sido  y  todavía  sigue  siendo 

bastante intensa en toda la zona de estudio. Dentro de estas formas destacan los glaciares rocosos, 

los derrubios estratificados y los canchales, alcanzando estos últimos una gran extensión. La actividad 

periglaciar junto con procesos típicos del modelado de laderas se reconocen fácilmente en el paisaje 

actual pirenaico, destacando formas como grandes deslizamientos, con un espectacular ejemplo en 

los alrededores de la población andorrana de Canillo (deslizamiento del Forn), coladas de derrubios, 

desprendimientos  de  bloques  o  deslizamientos  superficiales.  A  su  vez,  la  circulación  de  agua  de 

manera permanente o discontinua que da lugar al modelado fluviotorrencial es importante en zonas 

de alta y media montaña, como la que ocupa el área estudiada. Los elementos geomorfológicos más 

representativos de  esta dinámica  son  los  ríos,  los  conos de deyección,  las  llanuras  aluviales  y  los 

escarpes producidos por  la  incisión de  los  torrentes. Los  ríos en esta  zona ocupan el  fondo de  los 

valles principales y  las  llanuras aluviales mejor desarrolladas en  la zona son  las de  los ríos Noguera 

Pallaresa, Noguera de Cardos y Gran Valira en la parte más meridional del área de estudio (Copons, 

2005). 

 

1.2 Marco geológico y antecedentes 

La  zona  estudiada  en  esta  tesis  se  ubica  en  la  Cordillera  Pirenaica  originada  durante  la 

orogénia Alpina que tuvo lugar entre el final del Cretácico Superior hace aproximadamente 80 Ma y 

se prolongó hasta el Mioceno  Inferior. Concretamente,  corresponde a un área  situada en  la parte 

interna de la cadena Pirenaica donde afloran rocas paleozoicas cuyos rasgos estructurales se forjaron 

en gran medida durante la orogenia Varisca pretérita. Esta circunstancia obliga a realizar una revisión 

de  las principales características de  la Cordillera Pirenaica así como del Paleozoico de  los Pirineos y 

de la Cordillera Varisca de la cual formaban parte estas rocas antes del Mesozoico. En este apartado 

se  mostrará,  de  manera  general,  el  estado  de  conocimiento  actual  sobre  ambas  cordilleras 

centrándose  principalmente  en  los  aspectos  estratigráficos  y  estructurales  que  las  caracterizan. 

Posteriormente, en  los capítulos 2 (Estratigrafía) y 3 (Estructura), se realizará una revisión detallada 

de los antecedentes centrados en el área de estudio y su entorno. 

1.2.1 Características de la Cordillera Pirenaica 

Los Pirineos como cadena de montañas se extienden a lo largo de 450 km formando el istmo 

que separa  la Península  Ibérica de Europa, si bien, desde el punto de vista geológico,  la Cordillera 

Pirenaica se extiende a  lo  largo de aproximadamente 1000 kilómetros,  llegando por el este hasta  la 

baja  Provenza  en  Francia  y  por  el  oeste  se  prolonga  por  la  Cordillera  Cantábrica,  cuyo margen 

continental septentrional se encuentra sumergido bajo el mar Cantábrico (Alonso et al., 1996; Pulgar 
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et  al.,  1996,  1997;  Gallastegui,  2000).  Los  Pirineos  representan  uno  de  los  pocos  ejemplos  de 

orógenos de colisión continental con una estructura dominada por cabalgamientos y sin desarrollo 

de  zonas  internas  típicas,  caracterizadas  por  el  desarrollo  de  deformaciones  asociadas  a 

metamorfismo y magmatismo, lo que ha permitido que se conserven parte de sus rasgos pre‐alpinos 

(Pedreira,  2004).  Este  orógeno  se  formó  como  consecuencia  de  la  convergencia  entre  las  placas 

Ibérica y Euroasiática que comenzó a finales del Cretácico Superior (Santoniense ‐ Campaniense) y se 

prolongó hasta el Mioceno  Inferior. Una pieza clave, e  íntimamente  relacionada con el origen y  la 

evolución del orógeno pirenaico, es la apertura del Golfo de Vizcaya que, a su vez, se enmarca en los 

procesos de expansión del océano Atlántico durante el Mesozoico.  

A principios del Mesozoico, en los Pirineos se generalizó un régimen distensivo que se inició 

con un proceso de rifting continental incipiente en el que comenzaron a individualizarse las cuencas 

mesozoicas  (Capote  y  Carbó,  1983;  Rat,  1988).  Esto  estuvo  condicionado  en  gran medida  por  el 

desarrollo,  al  final de  la orogenia Varisca, de  grandes desgarres que  afectaron  a  gran parte de  la 

actual Europa suroccidental. Según Arthaud y Matte  (1977) y más tarde Ziegler  (1982, 1986, 1988) 

estos desgarres  forman parte de una gran  zona de  cizalla dextra que actuó desde el Estefaniense 

hasta  el  Pérmico,  entre  los  Apalaches  y  los  Urales.  Estas  grandes  fallas  se  desarrollaron  antes  y 

durante  la  formación de cuencas  intramontañosas de pequeña extensión sobre el orógeno Varisco 

(Gisbert, 1981; Martí y Mitjavila, 1987, 1988; Valero‐Garcés, 1993). De este modo, en  la Península 

Ibérica,  la geometría de  las cuencas Permo‐Triásicas estuvo fuertemente  influida por  la orientación 

de  estos  desgarres  y  por  el  ámbito  Pirenaico,  quedando  la  sedimentación  concentrada  en  un 

lineamiento pirenaico‐cantábrico  (Vegas  y Banda, 1982; Pedreira, 2004). A partir del Triásico,  y  la 

mayor parte del  Jurásico,  se  instaura y  se  incrementa  la extensión,  lo que queda  reflejado en una 

inicial  sedimentación  sub‐aérea  que  posteriormente  pasó  a  condiciones  marinas,  en  las  que  se 

alcanzaron  grandes  espesores  de  sedimentos,  principalmente  en  la  cuenca  de  Aquitania.  Esta 

evolución sería contemporánea con la apertura del Atlántico Norte (figura 1.2a y 1.2b Rosenbaum et 

al.  2002).  A  finales  del  Jurásico  se  inicia  el  rifting  continental  entre  Iberia  y  el  resto  de  Europa 

reflejado por la sedimentación de las facies Weald (Pedreira, 2004) (figura 1.2c). Esta etapa de rifting 

se mantendrá hasta el Aptiense, momento en el que se produce un fuerte régimen extensional en la 

zona y a partir del Aptiense – Albiense,  según muchos autores  (Mattauer y Seguret, 1971; Olivet, 

1978;  Boillot,  1986;  Malod  y  Mauffret,  1990;  Van  der  Voo,  1993;  Rosenbaum  et  al.,  2002), 

comenzaría la apertura del Golfo de Vizcaya, íntimamente relacionada con la rotación antihoraria de 

la península Ibérica respecto a Europa (figura 1.2d y 1.2e). Si bien para la mayoría de los autores esta 

rotación es de entre 30 y 35°  (Van der Voo, 1969; Galdeano et al., 1989; Le Pichon y Sibuet, 1971; 



Capítulo 1. – Introducción 

6 

Sibuet y Collette, 1991), no existe  consenso acerca de cómo  se produjo  tanto  la  rotación como  la 

apertura del Golfo de Vizcaya.  

 

Figura  1.2. Reconstrucción  paleogeográfica  de  las  posiciones  de  las  placas  Ibérica  y  Europea  desde  el  Júrasico  hasta  el 
Mioceno propuesta por Rosenbaum et al. (2002). 
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En este sentido, los modelos propuestos se dividen básicamente en dos grupos, dependiendo 

principalmente de la posición del polo de rotación de Iberia: (i) aquellos que consideran una apertura 

en tijera, con el eje de rotación situado en  la esquina suroriental del Golfo de Vizcaya o en  la parte 

occidental de los Pirineos, lo que implicaría una compresión contemporánea en el dominio pirenaico 

(Carey, 1958; Matthews  y Williams, 1968; Masson  y Miles, 1984,  Sibuet  y Collette, 1991; Roest  y 

Srivastava,  1991;  Sibuet  et  al.,  2004)  y  (ii)  los que  consideran una  apertura  acompañada por una 

translación  siniestra  de  más  de  300  kilometros  de  la  península  Ibérica  a  favor  de  una  falla  de 

desgarre, la falla Norpirenaica, y con un polo de rotación situado al norte de Francia (Le Pichon et al., 

1970; Choukroune et al. 1973; Sibuet, 1989). Este último modelo puede encajar mejor con los datos 

geológicos,  si bien  la consideración de  la  falla Norpirenaica como una gran estructura de desgarre 

planteó  también  algunos  problemas  (Mattauer  y  Seguret,  1971; Montardet  y Winnok,  1971).  Así 

surgieron modelos intermedios como el de Olivet (1996) que proponía la apertura en dos fases, una 

primera distensiva y una segunda con carácter de desgarre, planteando una translación  lateral más 

moderada. 

En  el  límite  Santoniense  –  Campaniense  (Cretácico  Superior)  se  produce  un  cambio  en  la 

evolución  geodinámica  desde  una  situación  de  movimiento  transcurrente  a  un  régimen  de 

convergencia. Esta convergencia fue provocada por el movimiento de la placa Africana hacia el norte 

como  consecuencia  de  la  apertura  del  océano  Indico,  que  produjo  el  empuje  de  la  placa  Ibérica 

contra  la Europea  (Savostin et al., 1986). Esto daría  lugar al  inicio de  la  compresión Alpina  con  la 

inversión de las cuencas mesozoicas y el levantamiento del orógeno Pirenaico. 

Los  Pirineos  son  un  orógeno  asimétrico  de  doble  vergencia,  que  tradicionalmente  se  ha 

divido en  tres zonas orientadas en dirección ONO – ESE  (según  la zonación definida por Mattauer, 

1968):  la  Zona Norpirenaica,  la  Zona Axial  y  la  Zona  Surpirenaica.  La  Zona Norpirenaica  y  la  Zona 

Surpirenaica están compuestas principalmente por  rocas mesozoicas y  terciarias y en  la Zona Axial 

aflora  principalmente  el  basamento  paleozoico  y  constituye  el  eje  de  la  cadena.  En  la  Zona 

Norpirenaica  las estructuras presentan vergencia esencialmente hacia el norte y  los cabalgamientos 

involucran  afloramientos  del  basamento  paleozoico  (macizos  Norpirenaicos  y macizos  Vascos)  y 

potentes  series  sedimentarias mesozoicas.  Su  límite  norte  viene marcado  por  el  cabalgamiento 

frontal norpirenaico que cobija sedimentos terciarios de la cuenca de antepais de Aquitania. Al sur de 

esta zona donde  las estructuras son esencialmente subverticales un accidente  tectónico de primer 

orden,  la falla Norpirenaica, marca el  límite con  la Zona Axial. Esta última zona constituye el mayor 

afloramiento  de  rocas  paleozoicas  de  los  Pirineos,  las  cuales  están  deformadas  por  estructuras 

alpinas  de  vergencia  sur  que  consisten  en  un  gran  apilamiento  antiformal  de  láminas  de 

cabalgamiento  que  será  el  responsable  de  su  exhumación  (Fischer,  1984; Déramond  et  al.  1985; 
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Willians, 1985; Muñoz, 1992; Vergés et al., 1995 y Teixell, 1998). Estos  cabalgamientos alpinos  se 

superponen a  las estructuras variscas previas,  lo que  imprime una mayor complejidad estructural a 

las rocas de la Zona Axial. Sobre las rocas paleozoicas de la Zona Axial se superponen discordantes las 

series post‐variscas que se extienden hacia el sur hasta el cabalgamiento frontal surpirenaico, situado 

en el límite con la cuenca de antepais del Ebro y que constituyen la Zona Surpirenaica. Esta zona está 

afectada  por  cabalgamientos  dirigidos  al  sur  que  involucran  al  basamento  y,  principalmente,  a 

materiales  mesozoicos  y  terciarios.  En  ella  se  diferencian  longitudinalmente  tres  subzonas 

delimitadas  por  las  alineaciones  estructurales  del  Segre,  del  Cinca  y  de  Pamplona:  la  Zona 

Surpirenaica Oriental, constituida por una estrecha banda de rocas mesozoicas y terciarias;  la Zona 

Surpirenaica  Central  formada  por  tres  láminas  de  cabalgamiento  principales  (Bóixols, Montsec  y 

Sierras Marginales) y  la Zona Surpirenaica Occidental constituida esencialmente por  los materiales 

sin‐orogénicos de la cuenca de Jaca‐Pamplona (Barnolas y Pujalte, 2004).  

En  cuanto  a  la  estructura  profunda  de  la  Cordillera  Pirenaica,  en  las  últimas  décadas,  ha 

aumentado notablemente su conocimiento debido a la aplicación de diferentes técnicas geofísicas en 

todos  los sectores del orógeno, destacando  la adquisición de  los perfiles sísmicos de  los proyectos 

ECORS  [ECORS‐Pirineos  (ECORS – Pyrenees Team, 1988); ECORS‐Arzacq  (Daignières et al., 1994)] y 

ESCIN (ESCIN‐2). Con ayuda de estos perfiles diferentes autores han elaborado transectas de escala 

cortical en distintas partes de la cadena pirenaica (figura 1.3). En todas ellas se observa la subducción 

parcial de la corteza ibérica bajo la europea y el desarrollo de una cuña de doble vergencia en niveles 

supra‐  y mesocorticales  (Pedreira,  2004).  Sin  embargo,  como  se  puede  apreciar  en  la  figura  1.3, 

longitudinalmente existen algunas diferencias estructurales. Así, en los Pirineos centrales y orientales 

la  interpretación de  la estructura es similar, con  la formación de un gran apilamiento antiformal de 

láminas de basamento en  la Zona Axial responsable de un  importante relieve estructural (Vergés et 

al.  1995; Muñoz,  1992;, Martínez‐Peña  y  Casas‐Sainz,  2003)  (figuras  1.3a  y  1.3b).  En  los  perfiles 

occidentales,  este  apilamiento  estructural  es  mucho  menor  y,  como  se  aprecia  en  el  extremo 

occidental de la Zona Axial, el basamento queda en una posición mucho más baja y cubierto por los 

materiales cretácicos de la cobertera, lo que implica que el acortamiento asociado al apilamiento es 

mucho menor  (Teixell,  1998;  figura  1.3c).  Por otra parte,  en  los  Pirineos  centrales  y orientales  el 

cabalgamiento  basal  de  la  corteza  europea  puede  seguirse  hasta  el  cabalgamiento  frontal 

surpirenaico mientras que en los Pirineos occidentales la indentación entre ambas cortezas presenta 

una  geometría  más  complicada  que  guarda  importantes  similitudes  con  la  interpretada  por 

Gallastegui  (2000;  figura  1.3d)  en  la  transecta  del  perfil  ESCIN‐2  en  la  Cordillera  Cantábrica. Otra 

variación  longitudinal  que  se  aprecia  tras  la  restauración  de  todas  las  secciones  es  que  el 

acortamiento calculado decrece también de este a oeste desde 125 a 147 km en  las más orientales 
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(Vergés et al., 1995; Muñoz, 1992  respectivamente), 103 km en el central  (Martínez‐Peña y Casas‐

Sainz, 2003), 75 – 80 km en los Pirineos occidentales (Teixell, 1998) y 96 km en el margen Cantábrico 

(Gallastegui, 2000). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 1.3. (a) Esquema de situación de 
cuatro cortes  interpretativos realizados 
a partir de  los datos aportados por  los 
pérfiles  sísmicos  ECORS  y  ESCIN, 
modificada  de  Teixell  (2000).  Cortes 
modificados  de  Verges  et  al.  (1995) 
(corte b), Muñoz, 1992 (corte c), Teixell 
(1998)  (corte  d),  Gallastegui  (2000) 
(corte e). Cortes c, d y e modificados de 
Geología de España (Vera, Ed., 2004). 

 

 

 

 

La zona estudiada en esta tesis, se sitúa en las proximidades del perfil ECORS‐Pirineos, donde 

se apilan tres  láminas de cabalgamiento denominadas: Nogueras, Orri y Rialp (Muñoz, 1992) (figura 

1.3b)  que  generan  un  gran  relieve  estructural,  responsable  de  las  altas  cotas  e  importantes 

desniveles presentes  en  la  zona  y descritos  en  el  primer  apartado de  este  capítulo,  así  como del 
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afloramiento en superficie de rocas paleozoicas afectadas por la deformación varisca pretérita y que 

serán objeto de estudio en este trabajo.  

1.2.2 La Zona Axial Pirenaica 

Las rocas paleozoicas de los Pirineos afloran principalmente en la Zona Axial, esta se extiende 

en dirección ONO – ESE desde el Cap de Creus al este hasta los valles de Hecho y Aspe en los Pirineos 

occidentales  al oeste, donde quedan  cubiertas por  la  cobertera mesozoica. Además de  aflorar  en 

esta  zona,  las  rocas paleozoicas afloran  también en  los macizos norpirenaicos,  involucrados en  los 

cabalgamientos  alpinos  de  la  zona  norpirenaica,  en  las  unidades  de  los  Nogueras  en  la  Zona 

Surpirenaica y en los macizos vascos que suponen los afloramientos paleozoicos más occidentales de 

los Pirineos. Como se ha señalado en el apartado anterior, la Zona Axial conforma el basamento del 

orógeno pirenaico involucrado en los cabalgamientos alpinos dirigidos hacia el sur, los cuales además 

de provocar el levantamiento de este basamento, dan lugar a una rotación variable de las estructuras 

variscas  previas  (García‐Sansegundo,  2004).  Si  bien  el  desarrollo  de  estructuras  de  edad  alpina 

(foliación,  pliegues)  es  limitado  y,  por  tanto,  las  estructuras  que  se  observan  en  esta  zona  son 

principalmente variscas (García‐Sansegundo, 2004; Gil‐Peña, 2004). 

La sucesión estratigráfica que aflora en la Zona Axial abarca desde el Neoproterozoico hasta 

el Carbonífero, si bien existen algunos afloramientos aislados de  rocas permo‐triásicas y cretácicas 

(figura  1.4).  Las  rocas  precámbricas,  cámbricas  y  ordovícicas  se  caracterizan  por  sucesiones 

siliciclásticas  y  afloran principalmente  en  grandes unidades  con  geometría de domo nucleados en 

gneises y/o metasedimentos, no datados paleontológicamente, del Proterozoico superior (Gil‐Peña y 

Barnolas, 2004). Estos domos están afectados por metamorfismo de baja presión y alta temperatura, 

aunque puede  alcanzar  condiciones de  alto  grado. Por  encima,  el  Silúrico presenta  características 

muy homogéneas a  lo  largo de  toda  la Zona Axial y,  junto al Devónico de  carácter  carbonatado y 

lutítico, se suelen localizar en estrechos sinclinales de orientación esencialmente E – O a ONO – ESE y 

presentan metamorfismo de grado bajo o muy bajo. El Carbonífero está representado por litologías 

bastante variadas; así, durante el Carbonífero Inferior se produce el depósito de series carbonatadas, 

mientras que el Carbonífero Superior se caracteriza por una sedimentación arenosa y conglomerática 

que  representan  las series sinorogénicas variscas con  la existencia a  techo de depósitos volcánicos 

considerados post‐orogénicos por algunos autores (Mey et al. 1968). Finalmente, durante el Pérmico, 

claramente post‐orogénico,  la  sedimentación  tiene  lugar en pequeñas  cuencas  limitadas por  fallas 

extensionales  donde  la  sedimentación  presenta  un  carácter  heterogéneo  con  intercalaciones  de 

rocas volcánicas. Además de las rocas sedimentarias, en la Zona Axial afloran también ortogneises de 

edad Ordovícica (Laumonier, 2004) y granitoides variscos (figura 1.4). 
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Los primeros estudios en los que se llevo a cabo una cartografía sistemática de la Zona Axial y 

que  aportaron  gran  cantidad  de  relevantes  datos  paleontológicos,  estratigráficos,  estructurales  y 

metamórficos fueron los realizados en las décadas de los sesenta y setenta, del pasado siglo, por los 

geólogos de  la escuela holandesa de Leiden. Entre ellos destacan Zwart (1963b, 1979), Kleinsmiede 

(1960),  Zandvliet  (1960),  Mey  (1967),  Oele  (1966),  Sitter  y  Zwart  (1962)  y  Hartevelt  (1970). 

Contemporáneamente con estos autores otras escuelas comenzaron  también a estudiar diferentes 

sectores de la Zona Axial destacando la escuela de Montpellier (Seguret y Prouts, 1968a y b; Matte, 

1969), así como otros autores franceses y españoles como Autran y Guitard (1969), Guitard (1970) y 

Santanach (1972). A partir de aquí estas y otras escuelas como las de Toulouse (Majeste‐Menjoulas, 

1979; Soula et al., 1986a y b) y Barcelona (Carreras et al. 1980; Muñoz, 1985; Casas, 1984, Casas et 

al. 1989) abordaron el estudio de la Zona Axial y lo hicieron con diferentes objetivos y metodologías, 

lo  cual  se  ha  visto  reflejado  principalmente  en  una  gran  variedad  de  propuestas  para  explicar  la 

deformación polifásica varisca y el contexto en el que esta se produjo. 

Así, en  lo que se refiere a  la estructura de  la Zona Axial, según  la mayoría de  los autores,  la 

orogenia Varisca dio  lugar a una deformación polifásica y  la orogenia Alpina produjo algunas de  las 

estructuras que se reconocen en las rocas paleozoicas. Sin embargo el número de fases variscas y la 

representación de las estructuras alpinas es todavía hoy objeto de debate (Seguret y Proust, 1968a y 

b; Zwart, 1960, 1979, 1986; Matte, 1969; Clin et al., 1970; Muller y Roger, 1977; Soula, 1982; 1986 et 

al.,  1986;  Vissers,  1992).  Tradicionalmente,  en  la  Zona  Axial  se  han  diferenciado  dos  dominios 

estructurales  denominados  infraestructura  y  supraestructura  (Zwart,  1963).  La  infraestructura  se 

caracteriza por una foliación subhorizontal, desarrollada bajo unas condiciones de metamorfismo de 

grado medio  a  alto.  Por  su  parte,  en  la  supraestructura  las  estructuras  principales  son  pliegues 

subverticales  con  una  foliación  de  plano  axial  asociada  y  desarrollada  bajo  condiciones  de 

metamorfismo de bajo o muy bajo  grado.  La  infraestructura  está mejor  representada  en  la parte 

oriental  de  la  Zona Axial  debido,  probablemente,  a  que  el  nivel  de  erosión  del  edificio  alpino  es 

mayor en esta zona como ya se señaló en el comienzo de este capítulo. Si bien,  la mayoría de  los 

autores están de acuerdo en las estructuras que caracterizan cada dominio no existe consenso en lo 

que  se  refiere  a  su edad  y  al  contexto  geodinámico en el que  se desarrollaron. Así, para  algunos 

autores (Van den Eeckhout, 1986; Van den Eeckhout y Zwart, 1988; Kriegsman et al., 1989; Vissers, 

1992  y  Aerden,  1994)  la  deformación  subvertical  de  la  supraestructura  es  anterior  a  la  foliación 

subhorizontal de la infraestructura, la cual se produjo en relación con un evento extensional varisco 

contemporáneo  con  el  pico  metamórfico.  Soula  (1982)  y  Soula  et  al.  (1986)  proponen  una 

interpretación diferente, considerando ambas  foliaciones sincrónicas y  relacionadas con un evento 

de diapirismo regional generado por la intrusión de granitos variscos durante un evento extensional 
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precoz. Otros autores consideran que la foliación subhorizontal fue la primera en desarrollarse y que 

el  contexto  en  el  que  se  produjo  la  deformación  principal  varisca  fue  esencialmente  compresivo 

(Matte, 1969; Seguret y Proust, 1968a y b; Matte y Mattauer, 1987; Casas y Poblet, 1983; Carreras y 

Capella, 1994; Carreras y Debat, 1996; García‐Sansegundo, 1996). A la vista de todas estas hipótesis 

se pone de manifiesto otra cuestión para la que no existe acuerdo entre los diferentes autores: esta 

es  el  contexto  geodinámico  invocado  para  explicar  el  origen  de  las  estructuras  variscas,  el 

metamorfismo y el magmatismo en los Pirineos (Wickham y Oxburgh, 1985, 1986; Soula et al., 1986; 

Matte y Mattauer, 1987; Van den Eeckhout y Zwart, 1988; Pouget et al., 1989; Pouget, 1991; Vissers, 

1992; Poblet y Casas, 1993). Es posible que estas diferencias de interpretación tengan su base en la 

escasez de datos estructurales de  la Zona Axial o en el hecho, como se ha señalado anteriormente, 

de que los estudios se desarrollaron por diferentes escuelas.  

Como  se  acaba  de  exponer,  los  principales  rasgos  estructurales  de  la  Zona  Axial  son  el 

resultado de la deformación varisca y la superposición de la orogenia Alpina. Si bien, existen también 

deformaciones  anteriores,  que  afectan  a  las  rocas  precámbricas,  cámbricas  y  ordovícicas.  Esta 

deformación pre‐varisca queda reflejada claramente por la existencia de una discordancia en la base 

del Ordovícico  Superior, puesta de manifiesto en diferentes puntos de  la Zona Axial  (Llopis‐Lladó, 

1965;  Santanach,  1972;  Laumonier  y Guitard,  1986; García‐Sansegundo  y  Alonso,  1989; Muñoz  y 

Casas,  1996;  García‐Sansegundo  et  al.,  2004;  Casas,  2007).  Además,  en  algunos  sectores  de  los 

Pirineos orientales  se han observado pliegues  sin  foliación  asociada, que  afectan únicamente  a  la 

sucesión  pre‐Caradoc  (Muñoz  y  Casas,  1996)  y  fallas  normales  en  la  parte  inferior  del Ordovícico 

Superior (Casas, 2010), así como magmatismo durante el Ordovícico Superior (Navidad et al., 2010). 

Por otra parte, en muchos de  los estudios realizados sobre  la estructura varisca de  la Zona 

Axial, se  trató esta unidad como una porción prácticamente aislada del  resto de afloramientos del 

orógeno  varisco  europeo  y  por  tanto  la  evolución  estructural,  los  dominios  estructurales 

diferenciados  y  el  contexto  geodinámico  propuesto  para  el  Paleozoico  de  los  Pirineos,  no  encaja 

correctamente con lo observado en porciones vecinas del orógeno Varisco. Además, la superposición 

de la orogenia Alpina al segmento varisco de los Pirineos añade complejidad a su estudio, lo que llevo 

a algunos autores a no  tener en  cuenta  la deformación alpina en  las  reconstrucciones propuestas 

para  el  Varisco  (Matte,  1995,  1998).  Será  ya  en  los  últimos  años  cuando  diferentes  autores 

propongan la correlación del basamento Paleozoico de los Pirineos con los afloramientos vecinos del 

orógeno Varisco europeo (Laumonier et al. 2010; Martinez‐Catalan, 2011; García‐Sansegundo et al., 

2011;  Edel,  2012;  Aguilar,  2013;  Carreras  y  Druguet,  2014),  si  bien,  las  correlaciones  propuestas 

sitúan este segmento en diferentes posiciones dentro de la cadena.  

 



Capítulo 1. – Introducción 

14 

1.2.3 La Cordillera Varisca 

El cinturón orogénico varisco se extiende en Europa desde el norte de Bohemia (Macizo de 

Bohemia)  al  este,  hasta  la  Península  Ibérica  al  oeste,  (Macizo  Ibérico)  quedando  interrumpida  en 

ambos  extremos  por  el  frente  del  orógeno  Alpino,  si  bien,  existen  evidencias  claras  de  que  esta 

cordillera  se  extendió mas  allá  de  estos  límites,  hasta  los Urales  por  el  este  y  hasta  el  conjunto 

Apalaches – Mauritanides al oeste (Julivert, 1983, 1996) (figura 1.5). Su formación se produjo al final 

del Paleozoico como consecuencia de  la colisión de dos grandes continentes Laurussia y Gondwana 

(Matte y Ribeiro, 1975; Matte, 2001) que darían lugar posteriormente al super‐continente Pangea. La 

Cordillera Varisca  presenta  un marcado  carácter  bilateral  que  queda  claramente  de manifiesto  al 

conectar  los Apalaches con el Macizo  Ibérico. En  la parte más oriental de  la rama perteneciente al 

Macizo Ibérico predomina una tectónica de cobertera que afecta a rocas poco o nada metamórficas 

de edad Cámbrico – Carbonífero. Esta rama por el oeste limita con una franja que ocupa el centro del 

orógeno, en la que se sitúan la mayor parte de los terrenos metamórficos y los granitoides (Julivert, 

1996; Pérez‐Estaun et al., 2004). 

 

 

 

 

Figura  1.5. Trazado  de  las  cordilleras 
Caledoniana  y  Varisca  en  Europa  y 
America. Donde se observa la extensión 
de la Cordillera Varisca desde los Urales 
al  este  hasta  los Montes  Ouachitas  al 
oeste.  Tomada  de  Julivert,  M.  y 
Martínez,  J.  F.  (1983):  Estructura  de 
conjunto y visión global de la Cordillera 
Hercianiana.  En:  Geología  de  España. 
Libro  Jubilar  J.M.  Ríos  (J.A.  Comba, 
Coord.),  IGME,  Madrid,  1:  612‐630. 
Redibujada  por  F.  Bastida,  tomada  de 
Pérez‐Estaún et al. (2004): La cordillera 
Varisca Europea: El Macizo  Ibérico. En: 
Geología de España (J.A Vera, Ed.), SGE 
– IGME, Madrid, pp. 21 – 25. 

 

 

 

Los afloramientos del orógeno Varisco a lo largo de Europa occidental varían en extensión y 

posición  (figura 1.6)  y  están  incluidos,  en ocasiones,  en  el basamento de orógenos más  recientes 
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como es el caso de los afloramientos paleozoicos de los Pirineos o desgajados de su posición original 

como  ocurre  con  el Macizo  Ibérico  debido  al movimiento  de  la  Placa  Ibérica  en  relación  con  la 

apertura del Golfo de Vizcaya. En este macizo aflora  la  sección más completa del orógeno varisco 

europeo lo que ha permitido que esta sea una de las zonas mejor conocidas de dicho orógeno. En el 

Macizo  Ibérico  se  distinguen  seis  zonas  (Lotze,  1945; Matte,  1968;  Julivert  et  al.  1972; Robardet, 

1976; Arenas et al., 1988; Farias et al., 1987). Estas  zonas  sobre el mapa geológico muestran una 

geometría arqueada que se continúa al norte del Golfo de Vizcaya en, el Macizo Armoricano dando 

lugar al Arco Ibero – Armoricano, en cuyo núcleo se sitúa la Zona Cantábrica que representa las zonas 

externas  de  la  cadena,  pasando  hacia  el  oeste  hacia  zonas  cada  vez más  internas  (Zonas  Astur‐

occidental  Leonesa  y  Centro‐Ibérica)  (figura  1.7).  Diferentes  autores  han  propuesto  distintas 

hipótesis para explicar la génesis de este arco (Brun y Burg, 1982; Martínez‐Catalán, 1990; Ribeiro et 

al.  1995)  que  ha  sido  clasificado  recientemente,  según  la  clasificación  de Weil  y  Sussman  (2004), 

como  un  arco  orogénico  secundario  u  oroclinal  (Gutiérrez‐Alonso  et  al.,  2008; Martínez‐Catalan, 

2011; Pastor‐Galan, 2012). Así, según estos autores,  la cadena, en esta zona, adquirió su curvatura 

por un proceso posterior a la orogenia Varisca. La continuación de la rama norte de este arco hacia el 

este  correspondería  a  los  afloramientos paleozoicos de  los Pirineos, Cordillera Costero Catalana  y 

Cordillera‐Ibérica, si bien, como se señaló en el apartado anterior, todavía no existe consenso sobre 

la parte del arco (externa o interna) a la que corresponden estos afloramientos. 

 

 

Figura  1.6.  Afloramientos  de  los 
diferentes  macizos  de  la  Cordillera 
Varisca en Europa. Tomada de Chauvel, 
J.J.  y  Robardet,  M.  (1976):  Massif 
Armoricain.  Géologíe  des  pays 
européens  (France,  Belgique, 
Luxembourg).  Dunod,  125‐178. 
Redibujada  por  F.  Bastida  tomada  de 
Pérez‐Estaún et al. (2004): La cordillera 
Varisca Europea: El Macizo  Ibérico. En: 
Geología de España (J.A Vera, Eds.), SGE 
– IGME, Madrid, pp. 21 – 25. 

 

 

 

En la rama norte del arco formado por el Macizo Ibérico afloran rocas que esencialmente se 

depositaron en el antiguo margen continental de Gondwana. Sin embargo, en la parte meridional del 

arco,  en  la  Zona  Centroibérica,  existe  una  serie  de  unidades  alóctonas,  con  presencia  de  rocas 

máficas y ultramáficas así como unidades ofiolíticas, lo que llevó a Farias et al. (1987) a separarlas del 
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resto de  la zona Centro‐Ibérica definiendo una nueva zona  (Zona de Galicia‐Tras‐Os‐Montes) y que 

según Matte  (1991)  representan parte del otro margen continental  involucrado en  la orogenia. La 

raíz  de  estas  unidades  o  mantos  alóctonos  se  encontraría  al  oeste  de  la  costa  de  Galicia  y 

representaría la prolongación de la zona de cizalla Badajoz – Córdoba. 

 

Figura  1.7.  Localización de  las  seis  zonas que  componen  el Macizo  Ibérico  en  el marco del orógeno Varisco de  Europa 
occidental, Africa y Norte America,  (1) Zona Cantábrica,  (2) Zona Asturoccidental Leonesa,  (3) Zona Centro –  Ibérica,  (4) 
Zona de Galicia Tras – Os – Montes, (5) Zona de Ossa‐Morena, (6) Zona Sudportuguesa. Modificada de Alonso et al. (2009) 
con  la  reconstrucción del  frente varisco  (9), el prisma de acreción  (7) y el  foreland  (8)  (reconstrucción de Pangea en  las 
proximidades de Ibería, después de Lefort, 1989)   

 

La  estructura  del Macizo  Ibérico,  así  como  de  otros muchos  afloramientos  de  la  cadena 

varisca,  es  el  resultado  esencialmente  de  la  Orogenia  Varisca,  si  bien  se  han  reconocido 

deformaciones más antiguas. Las rocas precámbricas fueron deformadas antes de  la generación de 

las cuencas y de  la sedimentación de  las unidades Paleozoicas (Pérez‐Estaun et al., 2004), como se 

pone de manifiesto en el caso del Macizo Ibérico donde se ha reconocido una discordancia en la base 

del  Cámbrico  inferior  (denominada  “Asíntica”  o  “Cadomiense”  por  correlación  con  otras  regiones 

europeas) (De Sitter, 1961; Matte, 1967; Matte, 1968b; Marcos, 1973). Por otra parte, en este mismo 

macizo,  se  ha  reconocido  una  discordancia    (Gutiérrez‐Marco,  2004),  en  la  base  del  Ordovícico 

(discordancia  “Toledánica”)  (Lotze,  1956)  y  la  discordancia  de  la  base  del  Ordovícico  Superior, 

reconocida  tanto  en  el Macizo  Ibérico,  como  en  los  Pirineos  y  en  los  afloramientos  variscos  de 
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Cerdeña,  de  donde  adquirió  la  denominación  de  discordancia  “Sárdica”.  Por  otra  parte,  en  los 

últimos  años  se ha  comprobado  la existencia de magmatismo de edad Ordovícico  Inferior que  se 

relaciona con un evento extensional (Valverde‐Vaquero y Dunning, 2000; Montero et al., 2007; Díez‐

Montes et al., 2010; Navidad y Castiñeiras, 2011). 

 

1.3 Objetivos y metodología 

Considerando el  contexto  geológico descrito en el  apartado  anterior  y  las  cuestiones que, 

todavía hoy, son objeto de debate, en el siguiente apartado se exponen los objetivos planteados para 

la elaboración de esta tesis y la metodología empleada para su consecución. 

1.3.1 Objetivos 

Hasta  el  momento  actual,  en  la  zona  objeto  de  esta  tesis  son  escasos  los  datos 

estratigráficos,  tanto  de  la  sucesión  pre‐Caradoc  como  de  la  serie  devónica,  y  existe  una  notable 

controversia  en  cuanto  a  la  interpretación  de  la  estructura.  Por  ello,  el  primer  objetivo  de  este 

trabajo es  la  realización de una  transversal de  la Zona Axial pirenaica, con el  fin de  resolver estos 

problemas que son principalmente de índole estratigráfica y estructural. 

En esta área pueden observarse sectores como  los correspondientes a  los domos gnéisicos 

del  Aston  y  del  Hospitalet,  incluidos  tradicionalmente  en  la  infraestructura,  así  como  otras 

estructuras,  tales como el  sinclinal de Tor‐Casamanya, el anticlinal de La Massana y el  sinclinal de 

Llavorsí,  que  representan  la  supraestructura,  dominios  estructurales  estos,  cuyas  características 

fueron explicadas anteriormente. Igualmente, en esta área se observa también la zona de transición 

entre  ambos  dominios,  situada  dentro  de  la  sucesión  pre‐Caradoc  del  noreste  del macizo  de  la 

Pallaresa y que  fue estudiada por diversos autores  (Oele, 1966; Seguret y Prouts, 1968). Así pues, 

esta  es  un  área  idónea  para  la  caracterización  tanto  de  las  estructuras  representativas  de  cada 

dominio como de las relaciones existentes entre ellas. Por lo tanto, el estudio de esta área es de gran 

ayuda para alcanzar un mejor conocimiento de la estructura con el que se podrá explicar la transición 

entre infraestuctura y supraestuctura, que ha sido eje de controversia entre los diferentes grupos de 

trabajo que han estudiado la zona (Oele, 1966; Seguret y Prouts, 1968; Van den Eeckhout, 1986). 

Para poder abordar el estudio estructural es necesario mejorar el conocimiento estratigráfico 

de  las  sucesiones del pre‐Caradoc, del Ordovícico  Superior  y del Devónico.  En  el  sinclinal de  Tor‐

Casamanya la sucesión devónica presenta importantes lagunas en cuanto a su caracterización, por lo 

que  será  preciso  llevar  a  cabo  un  estudio  bioestratigráfico  para  identificar  las  formaciones 

litoestratigráficas  que  componen  el Devónico  de  esta  unidad.  Las  nuevas  unidades  estratigráficas 
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reconocidas se  representaran en  la cartografía geológica de  la zona que servirá como base para el 

estudio estructural. 

El estudio estructural tiene como primer objetivo el reconocimiento y caracterización de  las 

estructuras, para posibilitar el establecimiento de la secuencia de deformación varisca y diferenciarla 

de las posibles deformaciones pre‐variscas y alpinas presentes en la zona. Estas deformaciones pre‐ y 

post‐variscas  serán  también descritas y caracterizadas en esta  tesis.  Junto al estudio estructural, y 

dada  la existencia de zonas afectadas por metamorfismo que puede alcanzar condiciones de grado 

medio  ‐ alto,  se  realizará un análisis de  las  relaciones metamorfismo – deformación que permitan 

conocer de manera precisa el orden cronológico de las diferentes fases de deformación y su relación 

con el metamorfismo, buscando construir un modelo de evolución tectonometamórfica coherente. 

En este sentido, se llevará a cabo el estudio de estructuras relevantes presentes en la zona como la 

falla  de Merens,  con  objeto  de  conocer  el  papel  jugado  por  dichas  estructuras  a  lo  largo  de  la 

evolución tectónica de esta área. A partir de este estudio, se intentará establecer la correlación entre 

las estructuras más características de la zona de tesis y las de otros sectores de la Zona Axial tratando 

de llegar a un modelo que pueda hacerse extensivo para el Paleozoico de los Pirineos. 

Además, teniendo en cuenta el contexto geológico descrito en el apartado anterior, a la hora 

de caracterizar  la deformación, metamorfismo y magmatismo variscos se  tomará en consideración 

que  la  Zona Axial  corresponde  a una porción del  extenso Orógeno Varisco  y  todos  los datos que 

aporte  este  estudio  detallado  de  la  estratigrafía,  estructura  y  su  relación  con  el metamorfismo 

permitirán  establecer  y  discutir  las  relaciones  entre  el  Paleozoico  de  los  Pirineos  y  otros 

afloramientos cercanos de la Cadena Varisca, así como lograr el encaje de esta porción del Orógeno 

Varisco en un contexto mayor. 

1.3.2 Metodología 

Para la consecución de estos objetivos se ha adoptado una metodología clásica que se puede 

dividir  en  cuatro  etapas  que  son:  (1)  análisis  de  los  trabajos  previos,  (2)  trabajos  de  campo,  (3) 

trabajos de laboratorio y (4) tratamiento de datos. 

1) Análisis de los trabajos previos 

Debido a  las condiciones de  los diferentes proyectos que permitieron el desarrollo de esta 

tesis, en una primera etapa  se procedió al análisis de  la bibliografía existente  sobre el  sinclinal de 

Llavorsí, para pasar, en una etapa posterior, a estudiar la información sobre la geología del sinclinal 

de  Tor‐Casamanya,  el macizo  de  la  Pallaresa  y  los  domos  gnéisicos  del  Aston  y  del  Hospitalet. 

Igualmente, se revisaron todas las cartografías geológicas existentes, que en su gran mayoría estaban 

realizadas a escala 1:50.000, siendo especialmente útiles los mapas realizados por los geólogos de la 
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escuela holandesa de Leiden  (Hartevelt, 1970; Zwart, 1965; Zwart y Roberti, 1976),  si bien existen 

notables variaciones en el detalle y en la información registrada entre unos mapas y otros. También 

fueron  analizadas  y  revisadas  las  cartografías  inéditas,  realizadas  en  algunos  sectores del  área de 

estudio  en  el marco  de  diferentes  tesis  doctorales  y  de  licenciatura  (Capella,  1988;  Poblet,  1987, 

1991). Por otra parte, en el caso del Principado de Andorra,  la cartografía de síntesis realizada por 

Casas et al.  (2002) y especialmente  la memoria que acompaña dicha cartografía, así como  la hoja 

número  1093  (Fortangente)  (Besson,  1991)  del mapa  geológico  francés  a  escala  1:50.000,  fueron 

revisadas y valoradas en los comienzos de este trabajo.  

2) Trabajos de Campo 

En  esta  segunda  etapa  se  comenzó  realizando  un  estudio  fotogeológico mediante  pares 

estereoscópicos de las fotografías aéreas existentes. En el caso de las comarcas de Lleida se utilizaron 

fotografías a escala 1:33.000 (vuelo del ejército de 1957) y 1: 18.000 (vuelo del Instituto Cartográfico 

de Cataluña). Para el sector de Andorra se utilizaron dos vuelos, el primero de escala 1: 22.000 del 

año 1982 y el segundo, de escala 1: 16.000, del año 1995. Dada la orografía de la zona, este estudio 

ha  resultado  de  gran  utilidad,  para  tener  una  primera  idea  de  la  localización  y  acceso  a  algunos 

afloramientos  que  pudieran  ser  de  interés  tanto  estratigráfico  como  estructural,  así  como  para 

realizar el trazado cartográfico de las estructuras mayores, de escala hectométrica y kilométrica, que 

quedan reflejadas en el paisaje. 

En  lo  que  se  refiere  a  los  trabajos  de  campo  enfocados  al  estudio  estratigráfico  se  han 

realizado  los perfiles  estratigráficos  representativos del Devónico,  tanto  en  el  sinclinal de  Llavorsí 

como en el  sinclinal de Tor  ‐ Casamanya. En estos perfiles  se ha prestado especial atención en el 

reconocimiento de discontinuidades o  interrupciones en  la sedimentación, con el  fin de establecer 

correctamente los límites entre las distintas formaciones. Igualmente, se realizaron observaciones de 

carácter  litológico,  sedimentológico  y  paleontológico.  A  su  vez,  se  llevó  a  cabo  un  muestreo 

sistemático del perfil del  sinclinal de Tor‐Casamanya, para poder  realizar precisiones acerca de  las 

características texturales, paleontológicas y microestructurales. En las zonas y unidades en las que no 

se  han  podido  levantar  perfiles  se  han  realizado  observaciones  de  carácter  general  que  han 

permitido elaborar, al menos, perfiles sintéticos de las mismas.  

En el Devónico del sinclinal de Tor‐Casamanya se  llevó a cabo un estudio bioestratigráfico a 

partir de conodontos, dirigido por los doctores Valenzuela‐Ríos y Liao, con el fin de buscar la datación 

preliminar de las formaciones devónicas que afloran en este sinclinal. Se levantaron cinco secciones 

estratigráficas que  se muestrearon detalladamente  en  la  vertiente  sur del Pic de Casamanya  y  se 

tomaron varias muestras en  la  sección de Canillo, donde  se había  realizado el perfil estratigráfico 
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referido en el apartado anterior. Para la consecución de los datos bioestratigráficos se tomaron más 

de 50 muestras de entre 3 y 10 kg que totalizaron unos 400 kg. 

En lo referente a la sucesión cambro‐ordovícica, la elaboración de una columna estratigráfica 

representativa es difícil debido a la gran complejidad estructural existente en el domo de la Pallaresa. 

Por esta razón, para obtener esta columna estratigráfica ha sido necesario estudiar detalladamente 

la estructura, con el fin de caracterizar la geometría y magnitud de los pliegues y fallas que afectan a 

los materiales cambro‐ordovícicos, a la vez que se realizaba la ordenación estratigráfica de las rocas 

reconocidas en el campo. 

Contemporáneamente al estudio fotogeológico y en fases posteriores del trabajo, se realizó 

la cartografía geológica de las unidades litoestratigráficas definidas en la zona estudiada. La escala de 

trabajo  utilizada  ha  sido  principalmente  1:  25.000,  si  bien,  cuando  la  complejidad  geológica  lo 

requería, se emplearon escalas de mayor detalle. Para la presentación del trabajo en esta memoria, 

se ha optado por emplear  la cartografía a escala 1: 50.000, que permite mostrar  la geología de  la 

zona sin perjuicio del nivel de detalle, a la vez que se puede obtener una visión global de la geología 

del área de  tesis. A partir de  la cartografía geológica se realizaron varios cortes geológicos, que en 

muchas ocasiones, sobretodo en el caso de los cortes elaborados en el macizo de la Pallaresa, se han 

realizado  a  escala  detallada  (escala  1:  10.000),  con  base  en  cortes  realizados  directamente  en  el 

campo. Estos cortes se han construido atendiendo a las relaciones de corte entre la estratificación y 

la  foliación  tectónica  y  conociendo  la  polaridad  estratigráfica  de  la  serie.  De  esta  forma,  se  han 

podido diferenciar zonas de flanco normal y flanco  inverso que han permitido  la reconstrucción de 

pliegues de escala cartográfica, que de otra manera pasarían desapercibidos. A su vez, este trabajo 

ha  permitido  relacionar  estructuras  de  escala  centimétrica  o métrica  con  las  estructuras  de  gran 

escala, lo cual ha sido representado en mapas de flancos que permiten visualizar mejor la entidad de 

las estructuras reconstruidas. 

3) Trabajos de laboratorio 

En  primer  lugar,  estos  trabajos  conllevaron  el  tratamiento,  en  los  laboratorios  del  IGME 

(Instituto Geológico y Minero de España), de una pequeña parte de  las muestras  tomadas para el 

estudio bioestratigráfico.  El  resto de muestras  fueron  tratadas por  los doctores Valenzuela‐Ríos  y 

Liao, en  los  laboratorios de  la Universidad de Valencia. En ambos casos, este  tratamiento consistió 

en: (i) la fragmentación y ataque químico de las muestras mediante una disolución de ácido fórmico 

al 10%, (ii) su posterior  lavado por decantación (iii) secado, (iv) concentración por  líquidos pesados 

y/o  separación magnética  y  (v)  finalmente,  las muestras  fueron  triadas  con  ayuda  de  una  lupa 

binocular para separar los ejemplares positivos y susceptibles de aportar datos bioestratigráficos. 
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Por  otro  lado,  los  trabajos  de  laboratorio  relativos  al  estudio  estructural,  han  consistido 

principalmente en el estudio de las láminas delgadas obtenidas a partir de las muestras recogidas en 

el  campo,  orientadas  en  la mayoría  de  los  casos,  para  realizar  el  análisis microestructural.  Este 

estudio  se  ha  realizado  mediante  el  microscopio  óptico  de  luz  transmitida,  que  ha  permitido 

reconocer  la  composición mineral  de  las  rocas  sedimentarias,  los minerales  índice  de  cada  zona 

metamórfica y  las microestructuras y  foliaciones  características de  cada  fase de deformación. Con 

estos  análisis  se han  establecido  las  relaciones  entre  las  fases de deformación  y  el desarrollo del 

metamorfismo. 

4) Tratamiento e interpretación de datos  

En este apartado se agruparon  los trabajos que conllevan el tratamiento y  la  interpretación 

de  los datos obtenidos en el campo y en el  laboratorio y que culminaron con  la  redacción de esta 

memoria. El primero de estos trabajos fue la digitalización de la cartografía mediante una aplicación 

CAD  (Microstation  SE)  para,  posteriormente,  introducirla  junto  al  resto  de  datos  tomados  en  el 

campo  en  un  sistema  de  información  geográfica  (ArcGis).  Este  trabajo  ha  permitido  una mayor 

rapidez y eficacia en el tratamiento de los datos. A partir de la cartografía geológica (anexos 1 y 2) se 

han  elaborado  los  cortes  geológicos  generales  (anexo  3)  y  de  detalle,  estos  últimos,  como  se  ha 

señalado anteriormente, realizados con datos tomados directamente en el campo, lo que ha servido, 

a su vez, para apoyar y mejorar la cartografía geológica.  

Por otra parte, se ha  realizado el análisis de  la geometría de  las estructuras a partir de  los 

datos de foliación, estratificación, lineaciones de intersección y ejes de pliegues mediante programas 

de representación estereográfica (Stereonet y Geocalculator). Con este trabajo se ha podido obtener 

un mejor conocimiento de la orientación general de estas poblaciones de estructuras. Igualmente, a 

partir de criterios de superposición de estructuras y de su relación con el metamorfismo, obtenida en 

el  estudio  microscópico,  las  estructuras  se  agrupan  en  episodios  de  deformación,  buscando 

finalmente establecer la secuencia de deformación. 
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Capítulo 2. 
ESTRATIGRAFÍA 

La sucesión estratigráfica estudiada en esta tesis, abarca el intervalo temporal comprendido 

entre  el  Precámbrico  ‐  Cámbrico  Inferior  y  el  Devónico  Superior.  Las  unidades  estratigráficas 

observadas se pueden separar atendiendo a distintas unidades estructurales. Así, en el macizo de la 

Pallaresa, más concretamente en los domos del Aston y del Hospitalet y el anticlinal de la Massana, 

afloran  las  formaciones más antiguas,  comprendidas entre el Precámbrico  ‐ Cámbrico  Inferior y el 

Ordovícico Superior, mientras que en  los sinclinales de Tor‐Casamanya y Llavorsi afloran materiales 

pertenecientes al Silúrico y al Devónico.  

Los principales estudios realizados sobre la geología regional de la zona, dentro de los cuales 

se propusieron diferentes divisiones estratigráficas, fueron los realizados por Zandvliet (1960), Zwart 

(1965),  Llopis‐Lladò  (1965),  Hartevelt  (1970)  y  Zwart  (1979).  En  épocas  más  recientes  se  han 

realizado otros  trabajos de carácter más especializado para  los que se han  llevado a cabo estudios 

estratigráficos  locales  como  los de Van den Eeckhout  (1986), Poblet  (1991) y Sanz‐López  (2002) o 

bien  estudios  estratigráficos  comparativos  como  los  de  Laumonier  et  al.  (2004).  Durante  la 

realización del presente trabajo se han utilizado los nombre de las formaciones definidas en algunos 

de  estos  estudios,  tanto  procedentes  de  los  trabajos  más  antiguos  de  autores  de  la  escuela 

holandesa de  Leiden,  como  es  el  caso de  las  formaciones definidas para  el Ordovícico  Superior  y 

Devónico,  como  de  las  últimas  aportaciones  realizadas  por  Laumonier  y  otros  autores  a  la 

estratigrafía  de  la  sucesión  pre‐Caradoc,  que  incluye  todas  las  rocas  anteriores  al  Ordovícico 

Superior.  Se  ha  intentado,  en  la medida  de  lo  posible,  no  introducir  nueva  nomenclatura  para 

unidades estratigráficas muy similares a las ya definidas y únicamente se han añadido los nombres de 

las nuevas unidades diferenciadas. 

En este capítulo se describen  las características de  las unidades estratigráficas  identificadas, 

teniendo en  cuenta que en muchas de  las  series  los espesores  serán aproximados  ya que existen 

dificultades para realizar mediciones precisas debido a  la  intensa deformación que presentan estos 

materiales.  Para  poder mostrar  de manera  clara  la  terminología  utilizada  y  su  relación  con  otras 

preexistentes se realizará una comparación con las divisiones estratigráficas propuestas para la zona 
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por otros autores y se establecerán correlaciones con las unidades descritas en áreas cercanas. Todo 

esto quedará plasmado en varias tablas resumen de las diferentes columnas. 

Por otra parte en este trabajo se ha intentado precisar, en la medida de lo posible, la edad de 

las diferentes formaciones lo cual dado el carácter azoico de parte del registro estratigráfico resulta 

complicado. En este sentido, se han realizado dataciones a partir de conodontos para los materiales 

devónicos del sinclinal de Tor‐Casamanya, cuyos resultados han permitido realizar precisiones tanto 

litoestratigráficas como cronoestratigráficas. 

 

2.1 Sucesión pre‐Caradoc 

La  sucesión  pre‐Caradoc  en  los  Pirineos  Centrales  consiste,  a  grandes  rasgos,  en  una 

monótona  alternancia  de  lutitas  y  areniscas  con  algunas  intercalaciones  de  calizas,  cuarcitas  o 

microconglomerados y cuyo carácter azoico ha  llevado a denominarla tradicionalmente como serie 

cambro‐ordovícica. En el conjunto de la Zona Axial pirenaica, solamente dos afloramientos fosilíferos 

aislados  han  arrojado  datos  acerca  de  la  edad  de  estas  rocas,  uno  de  ellos  en  Terrades,  en  los 

Pirineos Orientales, en el que se  identifican arqueociatos del Cámbrico  Inferior  (Abad, 1987, 1989; 

Perejón et al., 1994, 1996) y otro en los Pirineos Vascos (macizo de Aldudes) en el que se registraron 

icnofósiles  atribuibles  al  Arenigiense  (Gutiérrez  Marco,  2004).  Por  otra  parte,  resulta  también 

problemático conocer la edad de la base y el techo de esta sucesión ya que en la gran mayoría de los 

casos tampoco se conoce la edad de los materiales infrayacentes y su límite superior consiste en una 

discordancia (Santanach, 1972; Den Brok, 1989; García‐Sansegundo y Alonso, 1989; Muñoz y Casas, 

1996; García‐Sansegundo et al. 2004; Casas y Fernández, 2007).  

Una  de  las  primeras  descripciones  de  esta  sucesión  fue  realizada  por  Cavet  (1957)  en  el 

macizo del Canigó  (zona de Conflent) donde este autor define dos series, una  inferior denominada 

serie de Canaveilles y otra superior que denominó serie de Jujols, considerándolas como Paleozoico 

Inferior. Coetáneamente, en  la  zona de  los Pirineos  centrales, otros autores, destacando  los de  la 

escuela holandesa de Leiden, estudiaron esta sucesión (Zandvliet, 1960; Zwart, 1965) proponiendo su 

subdivisión  y  en  algunos  casos  la  correlación  con  las  unidades  estratigráficas  definidas  por  Cavet 

(1957). De este modo, Zandvliet  (1960), de base a  techo, describe dos  series para el macizo de  la 

Pallaresa y el anticlinal de La Massana – Ribera de Cardos, la serie de Lleret–Baiau y la serie de Pilas‐

Estats, que correlacionó con  la serie de Canaveilles y serie de  Jujols respectivamente. Zwart  (1965) 

sustituirá  el  término  de  serie  de  Lleret–Baiau  por  Formación  Ransol  para  el  extremo  oriental  del 

macizo de la Pallaresa, aunque no considera esta formación equiparable a la serie de Canaveilles. Por 

su  parte,  Llopis‐Lladò  (1965)  realiza  el  estudio  de  los materiales  del  pre‐Caradoc  que  afloran  en 
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territorio andorrano, definiendo dos series que, de base a techo, son  la serie de Comapedrosa que 

considera equivalente a la serie de Canaveilles y la serie de Sant Julia o La Massana que equipara a la 

serie de Jujols. Posteriormente, Hartevelt (1970) agrupa toda la sucesión pre‐Caradoc de los Pirineos 

centrales  en una única  formación, denominada  Formación  la  Seo, diferenciando dentro de  ella  el 

Miembro Ransol, anteriormente considerado como Formación Ransol por Zwart (1965). En la década 

de  los ochenta, Van den Eeckhout (1986) diferencia dentro de  la Formación  la Seo tres niveles, uno 

inferior  de  cuarcitas  y microconglomerados  (Nivel  de  Pic  du  Sal),  el Miembro Ransol,  de  carácter 

carbonatado que quedará en posición  intermedia y un nivel superior  también silicilástico  (Nivel de 

cap  d’Entor).  Al  mismo  tiempo,  Laumonier  y  Guitard  (1986)  redefinen  como  grupo  las  series 

Canaveilles y Jujols de Cavet (1957) y, por comparación con los Pirineos orientales, consideran que la 

sucesión  pre‐Caradoc  del  centro  de  la  Zona  Axial,  salvo  el  domo  del Orri,  pertenecería  al Grupo 

Canaveilles,  lo  cual  implicaría  una  laguna  estratigráfica  importante  que  abarcaría  todo  el  Grupo 

Jujols.  A  su  vez,  subdividen  el  Grupo  Canaveilles  en  cuatro  formaciones  (Formación  Carança, 

Formación Canaveilles, Formación Cabrils y Formación Evol). Según Laumonier y Guitard (1986), de 

estas  cuatro  formaciones  la mejor  representada  en  los  sectores  centrales  de  la  Zona  Axial  es  la 

Formación Evol,  la cual  reposa directamente  sobre  los considerados metagranitos cadomienses de 

los domos del Aston y del Hospitalet. Esta formación presenta un tamaño de grano, en general, más 

grueso que el resto del grupo y desarrolla, en este sector de la Zona Axial, tres miembros: miembro 

inferior esquistoso grosero, miembro  intermedio de esquistos negros con un nivel carbonatado de 

poco espesor y de  carácter discontinuo y miembro  superior arenoso‐pelítico de grano  fino y  tono 

verdoso. 

A principio de los años noventa, Poblet (1991) estudia la sucesión pre‐Caradoc de la vertiente 

sur de la Zona Axial de los Pirineos centrales y la subdivide en tres formaciones, que de base a techo 

son: Formación Montenartró, Formación del Barranc dels Horts y Formación de la Central. La primera 

de  estas  formaciones  puede  ser  equivalente  a  la  serie  de  Jujols  de  Cavet  (1957).  Por  otra  parte, 

García‐Sansegundo y Alonso  (1989) y García‐Sansegundo  (1992)  realizan el estudio estratigráfico y 

estructural de la serie pre‐Caradoc del Domo del Garona en la que identifican tres unidades: la serie 

de Urets,  la Caliza de Bentaillou y  la Serie de Orlá, comparándolas con  la serie Jujols de  los Pirineos 

Orientales. 

En los últimos años Laumonier et al. (2004) han reinterpretado la estratigrafía de la sucesión 

pre‐Caradoc  de  la  Zona  Axial  pirenaica,  redefiniendo  los  grupos  Canaveilles  y  Jujols.  La  principal 

diferencia con  las unidades  iniciales es que  la formación más alta del grupo Canaveilles (Formación 

Evol) pasa  a  formar parte del Grupo  Jujols  y  el  límite  entre  ambos  grupos queda marcado por  la 

presencia  de  dos  olistostromas  que  estos  autores  denominaron  Formación  Tregura.  A  partir  de 
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nuevos datos geocronológicos, obtenidos con isótopos de U‐Pb sobre monozircones, establecen una 

edad de 473 ± 4 Ma (Floianiense: parte alta del Ordovícico inferior) para los metagranitos lacolíticos 

del  Canigó  y  otra  de  581 Ma  (Ediacariense)  para  los  niveles  volcánicos  intercalados  en  el  grupo 

Canaveilles (Cocherie et al. 2005), lo que sitúa a la serie de Canaveilles con una edad más antigua de 

lo que  se pensaba hasta  ese momento. A  su  vez,  Laumonier  et al.  (2004)  señala que  en  la parte 

central de la Zona Axial (macizo de la Pallaresa, anticlinal de La Massana ‐ Ribera de Cardos, domo del 

Aston  y  domo  del Hospitalet),  el Grupo  Canaveilles  aflora  únicamente  bajo  el  domo  gneísico  del 

Aston, mientras que  la mayoría de  los materiales pre‐Caradoc corresponden a  la parte  inferior del 

Grupo Jujols, en el que diferencia tres formaciones: Fm Alos de  Isil, Fm Lleret‐Baiau y Fm Alins que 

serán equivalentes laterales de la Fm. Evol de los Pirineos Orientales. 

En  la  zona  estudiada  en  este  trabajo,  los  afloramientos  de  la  sucesión  pre‐Caradoc 

corresponden mayoritariamente a las formaciones: Alos de Isil, Lleret‐Baiau y Alins, según Laumonier 

et  al.  (2004)  si  bien,  en  ciertas  áreas  como  el  extremo  Noroeste  de  Andorra,  las  características 

litológicas, granulométricas y petrológicas (presencia de niveles calcosilicatados, aboudinados y con 

bordes de  reacción, abundantes venas pegmatíticas con cuarzo y  feldespato) hacen pensar en una 

edad  más  antigua  (Ediacariense?)  para  estas  rocas  (A.  Marcos  y  F.J.  Martínez;  comunicación 

personal). Por otra parte, Laumonier et al. (2004) tampoco sitúan el límite inferior del Grupo Jujols en 

una edad concreta sino que dejan abierto un intervalo temporal entre la parte alta del Ediacariense y 

la parte baja del Cámbrico  Inferior.  En  cualquier  caso  y hasta que estas últimas observaciones  se 

verifiquen mediante  dataciones  o  estudios  estratigráficos  y  sedimentológicos más  precisos,  en  el 

presente  trabajo  con  los  datos  estratigráficos  obtenidos  y  las  observaciones  realizadas,  se  ha 

establecido una equivalencia entre  la  sucesión pre‐Caradoc que aflora en el área de estudio  y  las 

formaciones  descritas  por  Laumonier  et  al.  (2004)  y,  a  su  vez,  se  ha  elaborado  una  tabla  de 

correlación con el resto de divisiones precedentes y expuestas en párrafos anteriores (tabla 2.1). Así, 

en  el  área  estudiada,  se  pueden  diferenciar  dos  tramos  de  carácter  esencialmente  siliciclástico, 

correspondientes a las formaciones Alos de Isil y Alins, separados por un tramo intermedio de calizas 

y lutitas negras que corresponde a la Formación Lleret‐Baiau (figura 2.1a). 

La serie pre‐Caradoc aflora en dos sectores del área de estudio, el más extenso se sitúa al 

norte  y  corresponde  a  la parte oriental del macizo de  la Pallaresa  y  el  extremo occidental de  los 

domos  gneísicos  del  Aston  y  del  Hospitalet  y  el  segundo,  situado  en  la  mitad  sur  de  la  zona, 

corresponde al extremo oriental del anticlinal de la Massana‐Ribera de Cardos. En el primer sector se 

han podido diferenciar los tres tramos a los que se ha hecho referencia anteriormente, mientras que 

el  sector meridional muestra  características más  afines  con  el  tramo  superior  de  la  sucesión  o 

Formación Alins. 
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Tramo inferior: Formación Alos de Isil 

En  esta  unidad  se  incluyen  los materiales  que  afloran  por  debajo  del  tramo  carbonatado 

intermedio que se considerará equivalente a la Fm. Lleret‐Baiau. La Formación Alos de Isil consiste en 

una alternancia centimétrica a decimétrica de areniscas beiges a grises claras y lutitas grises oscuras 

(figura 2.1b), con intercalaciones de cuarcitas blancas a beiges dispuestas en estratos de hasta 60 cm 

de  potencia.  Ocasionalmente  se  han  identificado  tramos  carbonatados  de  no más  de  10 m  de 

espesor  y  con  escasa  continuidad  lateral,  consistentes  en  calizas  beiges  a  blancas,  tableadas, 

dispuestas en estratos de potencia decimétrica y a las que normalmente se asocian niveles de lutitas 

negras. La potencia mínima de esta Formación es de unos 400 m. 

Un extenso afloramiento de esta Formación se encuentra en la zona de la estación de esquí 

de Arcalis, en Andorra, donde cabalga sobre los materiales del Silúrico y del Ordovícico Superior que 

afloran en la Sierra del Cap de la Coma (Anexo 1). 

La edad de esta formación es todavía incierta ya que no se ha encontrado en la zona ningún 

resto  fósil que permita determinar  su  edad,  si bien,  con base  en  la  correlación  con  el Paleozoico 

Inferior  de  los  Pirineos  Orientales  que  sugieren  Laumonier  et  al.  (2004)  (tabla  2.1),  estas  rocas 

pertenecerían al Cámbrico Inferior. Aunque, por otra parte, algunos de los afloramientos incluidos en 

este  tramo, en concreto  los de  la zona de  la estación de esquí de Arcalís, muestran características 

que como se ha señalado anteriormente harían pensar en una edad Ediacariense para estas rocas. 

Además,  como  se  ha  descrito  en  este  mismo  apartado  en  este  tramo  se  intercalan  niveles 

carbonatados,  rasgo  que  también  es  característico  de  la  Formación  Canaveilles  (Neoproterozoico 

Superior). 

Tramo intermedio: Formación Lleret‐Baiau 

En  la zona de estudio esta Formación  intermedia está constituida por calizas, normalmente 

grises claras y lutitas negras, equivalentes al Miembro Ransol de Van den Eeckhout, (1986), si bien, se 

ha optado por la denominación Lleret‐Baiau que es la utilizada en los trabajos más recientes sobre la 

estratigrafía del Paleozoico Inferior de la Zona Axial (Laumonier et al., 2004, Laumonier, 2008).  

Las calizas que constituyen esta unidad son de tonos entre blanco y gris claro aunque, hacia 

la base, pueden mostrar un carácter más arenoso y un color  tostado. Estas calizas se disponen en 

estratos  centimétricos  a  decimétricos  y  pueden  constituir  tramos  de  hasta  50 m  de  espesor  que 

alternan  con  otros  de  lutitas  negras  en  las  que  no  se  han  podido  observar  superficies  de 

estratificación  y  que  pueden  alcanzar  varias  decenas  de metros  de  potencia.  Algunos  niveles  de 

calizas muestran fragmentos de lutitas negras con morfología elipsoidal que podrían tener un origen 

sedimentario,  relacionado  con un aumento de energía en el medio que daría  lugar a  capas  rotas. 
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Debido al efecto del metamorfismo, estas  rocas presentan un  importante grado de  recristalización 

que  no  permite  observar  en  ellas  ningún  tipo  de  estructuras  sedimentarias,  únicamente  en  el 

afloramiento  de  la  collada  de  la  Tosa  de  Caraup  puede  reconocerse  una  laminación  que,  por  su 

aspecto, parece tener este origen (figura 2.1c). Esta unidad alcanza un máximo de 150 m de espesor, 

si bien el aumento  lateral de potencia que  se observa en el mapa, es debido a  su duplicación por 

cabalgamientos (Anexo 1). 

 

Figura  2.1.  (a)  Columna  estratigráfica  sintética  realizada  para  la  sucesión  pre‐Caradoc  a  partir  de  los  afloramientos 
observados en la zona estudiada. (b) Aspecto de campo de las alternancias de cuarcitas y pizarras de la Fm. Alos de Isil. (c) 
Calizas blancas de la Fm. Lleret – Bayau con fragmentos de pizarras negras en la zona del Pic de La Serrera. (d) Aspecto de 
un tramo cuarcítico de la Fm. Alins en la zona del Estany de Querol 

Esta formación está bien representada en la cresta que separa los valles de Sorteny y Ransol, 

entre  el  collado  de  les Meners  y  el  Pic  de  la  Serrera,  donde  pueden  observarse  varias  láminas 
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constituidas por  tramos de  calizas  y  lutitas de  esta  formación,  asociadas  a un  cabalgamiento que 

afecta a la serie pre‐Caradoc de la zona. 

Por correlación con el tramo calcáreo intermedio de la Fm. Evol reconocido hacia los Pirineos 

Centro‐Orientales por Laumonier y Guitar (1986), se le atribuye una edad Cámbrico Inferior. 

Tramo superior: Formación Alins 

Por encima de la Fm. Lleret‐Baiau aflora una serie alternante de lutitas y areniscas que se ha 

considerado equivalente a la Fm. Alins y sobre la cual se disponen las formaciones correspondientes 

al Ordovícico Superior, aunque este contacto en  la mayoría de  los afloramientos de este sector se 

encuentra afectado por fallas. 

Esta alternancia está compuesta por lutitas grises a gris verdoso y areniscas beiges dispuestas 

en  estratos  milimétricos  a  decimétricos  aunque,  en  general,  muestran  una  disminución  de  la 

potencia  de  los  niveles  alternantes  hacia  techo.  Se  identifican  tramos  de  carácter  esencialmente 

cuarcítico que pueden alcanzar varias decenas de metros de espesor, como puede observarse en  la 

zona del Estany de Querol, en  la  ladera derecha del valle de  Incles (figura 2.1d). El espesor de esta 

unidad es difícil de determinar ya que sus límites se encuentran fallados, si bien, como mínimo y a la 

vista de los cortes realizados, se estima en unos 600 m. 

De  las  tres unidades que  componen  la  serie pre‐Caradoc esta es  la que mejor aflora en el 

sector meridional,  ya  que  constituye  toda  la  serie  pre‐Caradoc  que  aflora  en  el  anticlinal  de  la 

Massana‐Ribera de Cardos, donde puede observarse claramente al norte de  la población de Os de 

Civis,  siguiendo  la  pista  que  remonta  el  valle  del  río  Seturia  hacia  su  cabecera.  En  el  sector más 

septentrional  (macizo de  la Pallaresa, domos  gneísicos del Aston  y del Hospitalet)  aflora bastante 

bien en la parte alta de la Val de Riu y en la cresta que une el coll d’Arenes con el pico del Estanyo. En 

la parte sur de esta cresta afloran  las ampelitas del Silúrico sobre  la serie del Ordovícico superior y 

por debajo de esta, hacia el norte, la Formación Alins. La edad de esta unidad, al igual que sucedía en 

el  caso  de  las  dos  precedentes,  sería  Cámbrico  Inferior  siguiendo  la  correlación  que  proponen 

Laumonier et al. (2004) de estas unidades con la Fm. Evol de los Pirineos Orientales.  

 

2.2 Ordovícico Superior 

Sobre  la  sucesión  pre‐Caradoc  se  disponen  discordantes  las  rocas  pertenecientes  al 

Ordovícico  Superior,  que  constituyen  una  serie  esencialmente  siliciclástica  con  una  unidad 

carbonatada en su parte media ‐ superior. El carácter discordante de su límite inferior ha sido puesto 

de manifiesto  por  varios  autores  en  distintos  puntos  de  la  Zona Axial  pirenaica,  algunos  de  ellos 
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cercanos al área de estudio  (Santanach, 1972; Den Brok, 1989; García‐Sansegundo y Alonso, 1989; 

García‐Sansegundo  et  al.  2004;  Muñoz  y  Casas,  1996;  Casas  y  Fernández,  2007).  Si  bien  esta 

discordancia  no  ha  sido  observada  claramente  en  el  ámbito  de  la  zona  estudiada,  las  relaciones 

angulares  entre  la  estratificación  de  la  serie  pre‐Caradoc  y  del  Ordovícico  Superior,  en  las 

proximidades de las bordas de Percanela, al norte de Arinsal, indicarían su existencia (Anexo 1). 

El  primer  estudio  estratigráfico  detallado  de  la  sucesión  del  Ordovícico  Superior  en  los 

Pirineos Centrales fue realizado por Hartevelt (1970) en el valle del Segre. Posteriormente, diferentes 

autores  han  descrito  las  características  litoestratigráficas  de  estos materiales:  Van  den  Eeckhout 

(1986)  en  el Domo del Hospitalet, García‐Sansegundo  y Alonso  (1989)  y García‐Sansegundo  et  al. 

(2004) en el Domo del Garona, Poblet (1991) en distintos puntos de la vertiente sur de la Zona Axial 

de los Pirineos Centrales, Palau (1998) en el macizo de Marimanya y Gil‐Peña et al. (2000) en el domo 

del  Orri.  Algunos  de  estos  autores  han  adoptado  la  diferenciación  de  unidades  realizada  por 

Hartevelt (1970), en otras ocasiones cuando estas no han sido claramente  identificables o no están 

presentes, se han modificado o se han definido otras nuevas  (tabla 2.2). Las  formaciones definidas 

por Hartevelt (1970) son de base a techo las siguientes:  

‐ Formación  Rabassa,  consistente  en  conglomerados  de  carácter  no  granosostenido 

compuestos por cantos de cuarzo, cuarzitas, pizarras, areniscas y esquistos negros en una 

matriz  lutítica  de  colores  verde  a  púrpura.  El  tamaño  de  los  cantos  varía  desde 

milimétrico  a  centimétrico  y  los  niveles  de  conglomerados  pueden  pasar  lateral  y 

verticalmente a niveles de lutitas.  

‐ Formación  Cavá,  compuesta  por  grauvacas,  limolitas  y  lutitas  y  que  Hartevelt  (1970) 

dividió  en  cuatro  miembros  (Mb.  grauváquico,  Mb.  esquistoso,  Mb.  pelítico  y  Mb 

cuarcítico) los cuales no siempre pueden ser diferenciados.  

‐ Fm.  Estana,  caracterizada  por  calizas  y margas  en  las  que  se  identifican,  entre  otros, 

restos de braquiópodos y conodontos pertenecientes al Ashgill (Sanz López y Sarmiento, 

1995).  Estas  calizas no  siempre  están presentes  y,  en muchas ocasiones,  sobre  la  Fm. 

Cavá afloran las lutitas de la unidad suprayacente. 

‐ Formación Ansovell, son  lutitas que presentan un color gris oscuro a negro y en  las que 

es difícil observar  superficies de estratificación a no  ser en aquellos  tramos en  los que 

aumenta la proporción de niveles milimétricos arenosos. 

‐  Formación  Cuarcita  de  Bar,  es  la  unidad  más  moderna,  no  suele  alcanzar  grandes 

potencias  (en  torno  a  una  decena  de  metros),  está  representada  normalmente  por 
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cuarcitas  grises  claras  y,  localmente,  por  cuarcitas  negras  como  ocurre  al  norte  de  la 

población de Bar y al Noreste de Bescaran. 
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Como  se  señalaba  anteriormente,  los estudios de  esta  sucesión  realizados  en  épocas más 

recientes por otros autores han dado lugar a la definición de nuevas unidades, lo que queda reflejado 

en  la  tabla  2.2.  En  general, muchas  de  estas  unidades  pueden  correlacionarse  fácilmente  con  las 

descritas por Hartevelt  (1970). Por ejemplo,  la Fm. de  la Massana definida por Van den Eeckhout 

(1986), según el propio autor, sería correlacionable con  la Fm. Rabassa y con  la Fm Cavá, si bien,  la 

primera  con  ciertas  reservas  debido  al  carácter  mucho  más  discontinuo  de  los  niveles  de 

conglomerados  y  a  las diferencias  litológicas que presentan  en  la  zona del macizo del Hospitalet. 

Ciertas diferencias  litológicas  fueron  también  las que  llevaron a Poblet  (1991) a  la definición de  la 

Fm.riú d’Ars compuesta por elementos intermedios entre tres formaciones: Cavá, Estana y Ansovell y 

la  Fm.  Bernui,  que  representaría  la  sustitución  por  “horizontes  detríticos”  de  las  formaciones 

Ansovell y Bar. Por otra parte, hay que señalar  la definición de una nueva unidad conglomerática a 

techo de  la  sucesión que,  si bien había  sido observada en distintos  trabajos,  serán Gil‐Peña et al. 

(2000, 2001 y 2004) quienes definan y describan con detalle sus características litoestratigráficas en 

el domo del Orri y en otros puntos de la Zona Axial de los Pirineos Centrales. Esta formación consiste 

en  un  conglomerado  carbonatado  con  cantos  centimétricos  de  composición  tanto  silícea  como 

carbonatada entre  los que se reconocen cantos de  las  formaciones Ansovell y Estana y cuyo  límite 

inferior viene marcado por una superficie erosiva. El carácter erosivo de esta superficie y su posición 

estratigráfica ha permitido a estos autores  relacionar el depósito de esta  formación  con el  rebote 

isostático que se produjo tras la fusión del casquete polar al final del Hirnantiense inferior. 

En  el  presente  trabajo  se  han  utilizado  las  unidades  definidas  por  Hartevelt  (1970), 

atribuyendo  los  materiales  diferenciados  como  Ordovícico  Superior  a  una  u  otra  formación  en 

función de sus características  litoestratigráficas (figura 2.2a). No se ha observado prácticamente en 

ningún punto la sucesión completa. Además, hacia el norte de la zona estudiada, los conglomerados 

de la Fm. Rabassa y la Fm. Cavá tienen un escaso desarrollo. En general, la Fm. Ansovell es la mejor 

representada  mientras  que  la  cuarcita  de  Bar  únicamente  aflora  en  el  extremo  suroriental  del 

sinclinal de Llavorsí. Las características de estas unidades en la zona estudiada son las siguientes: 

Formación Rabassa 

En  esta  formación  se  han  incluido  los  conglomerados  y microconglomerados  observados 

sobre  la  sucesión  pre‐Caradoc  y  sobre  los  cuales  afloran  rocas  correspondientes  a  diferentes 

formaciones  del  Ordovícico  superior.  Los  primeros  se  han  encontrado  esencialmente  al  sur  del 

sinclinal  de  Tor‐Casamanya  (figura  2.2b),  mientras  que  los  microconglomerados  afloran 

principalmente al norte del sinclinal.  
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Los conglomerados son de carácter poligénico, están constituidos por cantos subangulosos a 

redondeados de cuarzo, cuarcita, areniscas y pizarras mosqueadas que pueden alcanzar hasta 10 cm 

de  diámetro.  Los  cantos  se  encuentran  soportados  en  una matriz  de  color  verde,  esencialmente 

lutítica, aunque en ocasiones puede presentar un carácter más arenoso. Los microconglomerados se 

disponen en niveles de escala métrica y escasa continuidad  lateral, siendo  los cantos de cuarzo  los 

más abundantes pudiendo alcanzar tamaños de hasta 4 mm. Estos niveles pasan lateralmente a unas 

areniscas o limolitas de color marrón verdoso. La potencia de esta formación en ningún caso supera 

los 25 m. 

 

Figura 2.2. (a) Columna estratigráfica sintética realizada para la serie del Ordovícico Superior a partir de los afloramientos 
observados  en  la  zona  de  estudio.  (b)  Conglomerados  de  la  Fm.  Rabassa  en  la  cresta  del  Pic  de  Seturia  con  cantos 
centimétricos de cuarzo, cuarcitas y pizarras. (c) Afloramiento de calizas y calizas arenosas de  la Fm. Estana  la zona de  la 
estación de esquí de Arcalis. (d) Aspecto de campo de la Fm. Ansovell en la cresta del Pic de Port Vell. 

 

Como  se ha  señalado anteriormente  se aprecia en  la  zona una  variación en el  tamaño de 

grano  de  sur  a  norte,  pasando  de  conglomerados  con  cantos  centimétricos  al  sur  a 

microconglomerados al norte. Así, los mejores afloramientos de los conglomerados afloran en ambos 
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flancos  del  anticlinal  de  La Massana  – Ribera  de  Cardos,  en  el  Pic  de  Seturia,  cercano  al  Port  de 

Cabus, y en  la cima del Pic de Saloria,  situado en el Pallars Sobirá  (Anexos 1 y 2). Por  su parte, el 

mejor afloramiento de  los microconglomerados se encuentra en  la parte meridional de  la Serra del 

Estanyo, al sur del estany del mismo nombre. La disminución del tamaño de grano hacia el norte fue 

ya  señalada  por  Hartevelt  (1970)  y  Poblet  (1991),  apuntando  este  último  autor  que  este 

decrecimiento  en  el  tamaño  de  grano  hacia  el  norte  y  oeste  podría  deberse  a  una  dirección  de 

transporte del sedimento hacia el noroeste. En cuanto a su edad,  la Fm. Rabassa es azoica y se ha 

atribuido al Caradoc, en función de la edad de la formación suprayacente (Hartevelt, 1970). 

Formación Cavá 

Está compuesta esencialmente por areniscas,  lutitas y  limolitas de color marrón verdoso a 

gris,  normalmente  dispuestas  en  estratos  tabulares  de  escala  milimétrica  a  decimétrica,  con 

intercalaciones  ocasionales,  hacia  la  base  de  la  unidad,  de  niveles  centimétricos  de 

microconglomerados,  fundamentalmente  cuarcíticos.  Las  areniscas  poseen  un  tamaño  de  grano 

medio y muestran oquedades posiblemente originadas por la disolución de restos fósiles. En algunos 

niveles se identifican estructuras sedimentarias como laminaciones paralela y cruzada. Las limolitas, 

en ocasiones, presentan laminación paralela y numerosos restos bioclásticos entre los que destacan 

los  braquiópodos.  En  alguno  los  afloramientos,  estos  niveles  bioclásticos  están  situados 

principalmente en  la base de un  tramo más  limolítico.  La baja  calidad de  los afloramientos no ha 

permitido  determinar  con  exactitud  en  ningún  punto  la  potencia  de  esta  formación  pero  podría 

estimarse entre 50 y 125 m. 

Los  mejores  afloramientos,  al  igual  que  ocurría  en  el  caso  de  la  unidad  anterior,  se 

encuentran al sur en el anticlinorio de La Massana – Ribera de Cardos, concretamente en el Pic de 

Saloria, mientras que hacia el norte, en el Domo de la Pallaresa, son escasos, poco potentes y de muy 

baja calidad. 

Para  esta  formación  y  en  esta misma  zona  Spjeldnaes  en Hartevelt  (1970) determinó una 

edad Caradoc Superior con base en su contenido en braquiópodos. Trabajos más recientes realizados 

en  áreas  vecinas,  en  los  que  se  han  obtenido  también  restos  de  braquiópodos,  han  permitido 

identificar:  Rafinesquina  sp.,  Rostricellula  sp.  y  Svobodaina  havliceki,  que  permiten  datarla  como 

Caradoc terminal – Ashgill (Gil‐Peña et al., 2004).  

Formación Estana 

Esta  formación  consiste  en  calizas,  calizas margosas  grises  a marrones  oscuras  y  calizas 

arenosas  grises que en ocasiones  adquieren un  tono ocre  anaranjado,  todas ellas  se disponen en 

estratos  tabulares decimétricos. Las calizas presentan oquedades originadas probablemente por  la 
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disolución  de  restos  fósiles,  lo  cual  las  hace  fácilmente  identificables  en  campo  (figura  2.2c).  En 

sección  pulida,  las  calizas  tienen  color  negro  y  algunas  de  ellas muestran  texturas  nodulosas.  Al 

microscopio se observan algunos restos bioclásticos pero no se ha podido determinar el grupo fósil al 

que pertenecen (crinoides, braquiópodos, etc), debido a la intensa recristalización que presentan. En 

cuanto a su potencia no llega a superar en ningún caso los 20 m de espesor. 

Al  contrario  que  las  formaciones  precedentes,  la  Formación  Estana  muestra  más 

afloramientos al norte del área de estudio que al  sur,  siendo esta unidad de carácter discontinuo. 

Algunos de  los mejores afloramientos se sitúan en  la zona de  la estación de esquí de Arcalis y más 

concretamente  en  la  cresta del Pic de Arcalis,  además,  en  este  afloramiento puede observarse  el 

paso gradual de esta formación hacia la Fm. Ansovell por la intercalación de niveles de lutitas negras 

que van aumentando hacia el techo. 

La  edad  de  esta  formación  según  los  últimos  trabajos  realizados  a  partir  del  estudio 

bioestratigráfico de  conodontos  en  el  valle del  Freser  (Girona)  (Sanz‐López  y  Sarmiento,  1995)  es 

Ashgill Medio.  Edad más moderna  que  la  propuesta  por  Spjeldnaes  en Hartevelt  (1970)  quien  la 

atribuyó al Caradoc terminal – Ashgill inferior. 

Formación Ansovell 

Sobre las calizas de la Formación Estana o, más frecuentemente en la zona estudiada, sobre 

la Formación Cavá afloran las lutitas de la Formación Ansovell, que se caracterizan por una monótona 

serie  de  lutitas  de  color  gris  oscuro  a  negro  que,  en  ocasiones  y  dada  su  posición  estratigráfica, 

pueden  ser  confundidas  con  las  lutitas  negras  del  Silúrico.  En  la  Fm.  Ansovell  es  difícil  observar 

superficies  de  estratificación,  pudiéndose  únicamente  identificar  niveles  muy  finos  de  limos  o 

areniscas grises claras de escasos milímetros en algunos tramos. El espesor total de esta unidad es 

bastante variable de unos afloramientos a otros, superando en algunos casos los 200 metros. Debido 

a que el  límite  superior de esta  formación, en  la mayoría de  los  casos, está  fallado no es posible 

precisar  su  potencia  con  exactitud.  En  general,  esta  unidad  es  la más  ubicua  de  la  sucesión  del 

Ordovícico superior y algunos de sus mejores afloramientos se pueden encontrar en  la zona del Pic 

del Port Vell, al norte del sinclinal de Tor‐Casamanya (figura 2.2d) y en las laderas del Pic de Saloria al 

norte del sinclinal de Llavorsí. 

Los  restos  fósiles en esta unidad  son escasos  y, en  cualquier  caso, no determinantes para 

asignarle una edad concreta. Por ello, y  teniendo en cuenta  las edades de  las  formaciones  infra‐ y 

suprayacente, se puede considerar una edad Ashgill Medio – Superior para esta unidad.  
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Formación Bar 

Esta es la formación más alta del Ordovícico superior, está caracterizada por cuarcitas grises 

claras  que  suelen  adquirir  un  tono  ocre  anaranjado  en  superficie.  Se  disponen  en  bancos 

decimétricos  a métricos  y  su  tamaño  de  grano  es  grueso  llegando  algunos  niveles  a  alcanzar  un 

tamaño  más  propio  de  microconglomerado.  En  ocasiones  pueden  observarse  cantos  de  calizas 

redondeados de hasta 5 cm y de esquistos de hasta 15 cm dispersos en la matriz arenosa. En cuanto 

a su contenido fósil, se observan fragmentos bioclásticos entre los que se puede identificar valvas de 

braquiópodos. Su potencia no supera  los 25 metros. Esta unidad únicamente aflora en el extremo 

sureste del área de estudio,  si bien presenta buenos afloramientos en  la  carretera de acceso a  la 

población leridana de Argolell, cercana a la frontera Sur de Andorra.  

La Formación Bar tradicionalmente ha sido atribuida al techo del Ashgill (Hartevelt, 1970) y, a 

la  vista  de  sus  características  estratigráficas  y  sedimentológicas,  se  considera  que  representa  una 

rápida transición a las facies de lutitas y limolitas ampelíticas del Silúrico (Gil‐Peña et al., 2001).   

 

2.3 Silúrico 

Al  igual  que  en  el  resto  de  la  Zona Axial  pirenaica,  el  Silúrico  está  representado  por  una 

sucesión de  lutitas ampelíticas negras con  intercalaciones de niveles de calizas negras que se hacen 

mucho más abundantes hacia techo. Estas rocas han sido descritas por diferentes autores (Zandvliet, 

1960; Zwart, 1965; Llopis‐Lladò, 1966; Hartevelt, 1970; Buchroithner, 1979b; Poblet, 1991) si bien, 

fue Degardin  (1988) quien  realizó un estudio bioestratigráfico y paleogeográfico del Silúrico de  los 

Pirineos, en el que  identifica más de 80 especies correspondientes a 13 géneros de graptolites que 

representan la mayor parte de las biozonas del Llandovery y el Wenlock. Hacia techo de la sucesión, 

la  ausencia  de  graptolites  queda  paliada  por  la  presencia  de  niveles  carbonatados  que 

proporcionaron  fauna  de  conodontos  lo  que  permitió  a  Degardin  (1988)  identificar  diferentes 

biozonas  clásicas  de  Europa  desde  el  Telychiense  al  Gediniense.  Estos  resultados muestran  que 

prácticamente  todo  el  registro  sedimentario  correspondiente  al  Silúrico  está  representado  en  los 

afloramientos pirenaicos. Aunque  su base no está datada  totalmente  y hay que asumir  la posible 

existencia de  lagunas estratigráficas,  los graptolites más antiguos que  identifica Degardin (1988) en 

las lutitas negras arenosas los asigna al Aeroniense, por tanto, la parte alta de la cuarcita de Bar debe 

asignarse a  la base del Llandovery. Sin embargo, en  la zona estudiada, Llopis‐Lladò,  (1966) obtuvo 

graptolites  del  Rhuddaniense medio‐superior,  lo  que  indicaría  una  edad más  temprana  para  las 

lutitas ampelíticas de la base del Silúrico. 
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Para  la  zona de Andorra  y  áreas  limítrofes Degardin  (1988)  estudió  la  sucesión  silúrica en 

varios puntos. En  la  sección de  la  Fontaneda, extremo oriental del  sinclinal de  Llavorsí, al  Sur del 

Principado de Andorra, identifica desde graptolites de la base del Llandovery (Monograptus halli, M. 

holmi  y  M.  priodon)  hasta  conodontos  del  Pridoli  (Hindeodella  equidentata,  Neoprioniodus 

bicurvatus,  Neoprioniodus  latidentatus,  Ozarkodina  typica  denckmanni,  Spathognathodus 

steinhornensis eosteinhornensis et Synprioniodina silúrica). Al norte del sinclinal de Tor‐Casamanya, 

en la zona del Port Negre (valle de Arinsal), este autor solo obtuvo fauna de conodontos de las calizas 

con ortoceras. Sin embargo, para esta misma área, Buchroithner (1979b) obtuvo conodontos desde 

la zona siluricus hasta la zona eosteinhornensis (Ludlow‐Pridoli, en Sanz‐López, 1995). 

En  la zona estudiada  los afloramientos del Silúrico están constituidos mayoritariamente por 

lutitas ampelíticas negras y algunos niveles carbonatados de calizas negras que se hacen algo más 

abundantes hacia  techo. A  grandes  rasgos,  las  sucesiones observadas  se podrían  correlacionar,  al 

menos en parte, con  la  sección  sintética propuesta para el Silúrico de  la unidad de Sierra Negra – 

Llavorsí por Sanz‐López et al. 2002 (figura 2.3). 

 
Figura 2.3. Columna estratigráfica sintética de las rocas silúricas del sinclinal Sierra Negra – Llavorsí según Sanz López et 
al. (2002). 
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Lutitas ampelíticas negras 

Estas  lutitas  se  corresponderían,  al  menos  parcialmente,  con  las  denominadas  “Pizarras 

Graptolíticas  inferiores”  (Schmidt, 1931)  (figura 2.3). Constituyen una sucesión en  la que no suelen 

identificarse  superficies  de  estratificación  salvo  si  se  presentan  intercalaciones  de  niveles 

carbonatados.  En  general,  en  todos  los  afloramientos  identificados,  estas  lutitas  suelen  estar 

intensamente  foliadas,  plegadas  y  afectadas  por  numerosas  fallas  que  hacen  muy  complicado 

confeccionar una sucesión continua, así como conocer el espesor real de la serie (figura 2.4a). Es muy 

frecuente  la  presencia  de  nódulos  de  pirita  y  precipitaciones  sulfurosas  y  sulfatadas  de  colores 

amarillentos  y  blancos.  Cuando  estas  lutitas  se  encuentran metamorfizadas  es muy  abundante  la 

presencia de silicatos alumínicos como por ejemplo: quiastolita, corindon y cloritoide, llegando en el 

caso  de  la  primera  a  alcanzar  tamaños  centimétricos  como  se  observa  en  los  alrededores  de  la 

población de Llorts. Su alto contenido en aluminio ya fue señalado por Zwart (1979) quien a partir de 

análisis químicos señaló que el aluminio podía llegar al 35 por 100 de Al2O3 lo que contrasta con un 

bajo contenido en SiO2 que oscila entre el 40 y el 60 por 100. Hacia techo, aumenta la presencia de 

nódulos carbonatados y capas de calizas que marcan el paso gradual hacia las “Calizas con Ortoceras” 

(figura 2.3)  

 

 

Figura 2.4. (a) Aspecto de campo de las 
lutitas ampelíticas negras del Silúrico en 
la  zona  del  coll  de  Arenes.  (b) 
Alternancia  de  calizas  y  pizarras 
carbonatadas  de  la  parte  alta  del 
Silúrico,  en  las  proximidades  de  la 
población de Canillo. 
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Calizas negras con ortocerátidos 

Consisten  en  niveles  de  calizas  y  lutitas  negras  con  nódulos  carbonatados.  Las  calizas  se 

disponen  en  estratos  tabulares  de  hasta  40  cm  en  los  que  se  puede  identificar  restos  de 

ortocerátidos y crinoides (figura 2.4b). Estos materiales no superan la decena de metros de potencia 

en ninguno de los afloramientos observados.  

En  la  zona estudiada, Valenzuela‐Ríos y  Liao  (2008) han estudiado  la  sección de Canillo, al 

sureste  del  sinclinal  de  Tor‐Casamanya.  En  ella  tomaron  diferentes  muestras  en  varios  niveles 

calcáreos que, hasta el momento, no han proporcionado resultados positivos. Litológicamente, esta 

sección puede ser correlacionada con la estudiada por Degardin (1988) en el Port de Cabus, situada 

también  al  sur  de  dicho  sinclinal.  A  este  respecto,  Valenzuela‐Ríos  y  Liao  (2008)  indican  que  se 

pueden atribuir al Silúrico Superior las lutitas y limos algo arenosos con intercalaciones de bancos de 

caliza negra de 15  a 40  cm,  con  abundantes ortocerátidos,  sin descartar una posible extensión  al 

Devónico Inferior más temprano (Lochkoviense inferior). 

 

2.4 Devónico 

Como  ocurre  en  el  resto  de  la  Zona  Axial,  la  sucesión  devónica  en  los  Pirineos  centrales 

muestra una gran  variación  lateral de  facies de unas unidades estructurales a otras.  Los primeros 

estudios estratigráficos coherentes del sistema Devónico en esta zona fueron  los realizados por  los 

autores de  la escuela de Leiden Mey  (1967a y b), Hartevelt  (1970), Boersma  (1973) y Zwart  (1979) 

entre  otros. Mey  (1967a)  definió  cuatro  áreas  de  facies  caracterizadas  por  diferentes  sucesiones 

estratigráficas  para  todo  el Devónico  de  los  Pirineos  (tabla  2.3): Área  de  facies Occidental  ‐ Nor‐

pirenaica, Área de  facies Septentrional, Área de  facies Central y Área de  facies Meridional. En esta 

última quedarían  incluidos  los materiales devónicos estudiados en este  trabajo que afloran en  los 

sinclinales de Tor‐Casamanya y Llavorsí. 

Boersman (1973) realizó un estudio bioestratigráfico sobre conodontos del Área Meridional 

introduciendo algunas modificaciones a  la  subdivisión  inicial propuesta por Mey  (1967a) para esta 

área (subfacies Sierra Negra, subfacies Baliera, Subfacies Renanue y subfacies Comte), agrupando las 

dos primeras en  la subfacies Sierra Negra s.l. Posteriormente, Zwart (1979) siguió esencialmente  la 

propuesta de Boersman, aunque, incluyó además la subfacies Renanue dentro de la subfacies Sierra 

Negra, si bien, ambos autores mantienen dentro de  la subfacies Sierra Negra s.l. una diferenciación 

en  dos  áreas:  la  subfacies  Sierra  Negra  s.s.  y  la  subfacies  Baliera,  que  se  corresponden 

aproximadamente con la división inicial de Mey (1967a) (tabla 2.3).  
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En  la década de  los noventa otros  autores han  estudiado  la  estratigrafía del Devónico  en 

diferentes sectores de los Pirineos Centrales. Estos tomarán como base la división propuesta por los 

anteriores, respetando en gran medida la nomenclatura que dieron a las unidades litoestratigráficas, 

si bien proponen algunas modificaciones. Este es el caso de Poblet  (1991) en  la vertiente sur de  la 

Zona Axial en el Pirineo Central, García‐Sansegundo  (1992) en el sinclinal del Valle de Aran y en el 

sector  de  la  Alta  Ribagorza,  Valenzuela‐Riós  (1994)  entre  los  valles  del  río  Esera  y  el  Noguera 

Ribagorzana y Palau  (1998) en el Macizo de Marimanya. De estos autores, Poblet  (1991) y García‐

Sansegundo  (1992)  introducen algunas modificaciones en  lo  referente a  la  subdivisión del área de 

facies meridional el primero y a la edad de algunas de las unidades litoestratigráficas, características 

de  este  área,  el  segundo.  Por  su  parte,  Valenzuela‐Ríos  (1994)  estableció  una  bioestratigrafía 

detallada  de  los  pisos  Lochkoviense  y  Praguiense  del  Devónico  Inferior  a  partir  de  diferentes 

secciones de las subfacies Baliera y Comte.  

El  hecho  de  que  las  áreas  de  facies  estén  limitadas  en  la  mayoría  de  los  casos  por 

importantes  accidentes  tectónicos,  tanto  variscos  como  alpinos,  ha  supuesto  una  limitación  en 

cuanto  a  su  utilidad  estratigráfica  regional.  Este  hecho  unido  a  los  avances  en  los  estudios 

bioestratigráficos  llevaron en  los últimos años a Sanz‐López.  (2002a, 2004) a proponer una división 

en dominios  sedimentarios que no  tienen  relación  con  las estructuras  y permiten una  correlación 

entre  las diferentes unidades  litoestratigráficas. Así, este autor diferenciará: Los dominios de Cinco 

Villas  y  de  Alduides‐Mendibeltza,  en  los macizos  vascos,  dándose  en  el  segundo  condiciones  de 

plataforma  interna  durante  todo  el  Devónico.  La  región  de  Sierra  Negra  en  la  que  incluye  los 

dominios de Sallent, Baliera y Sierra Negra, que representarían un área marginal próxima a una zona 

emergida meridional  (Macizo Cántabro‐Ebroico).  El Domino del Comte que muestra  los depósitos 

propios de una plataforma externa profunda. El Dominio Central, caracterizado por potentes series 

siliciclásticas marinas depositadas en un surco que ocuparía el centro de la cuenca. Al norte y noreste 

de  este  surco  se  situaría  el Dominio  Septentrional  que  hacia  el  este  pasaría  al Dominio Oriental, 

caracterizados ambos por una sedimentación hemipelágica con series condensadas, sobretodo en el 

segundo  caso,  mientras  que  al  noroeste  del  Dominio  Central  se  situaría  un  área  con  una 

sedimentación marina somera, similar a  la de  la  región de Sierra Negra y denominada Dominio de 

Ferrieres. 

Una  división  en  dominios  sedimentarios  ya  fue  esbozada  por  García‐Sansegundo  (1992) 

señalando  en  este  sentido  que  a  partir  del  esquema  propuesto  por  los  autores  holandeses 

únicamente  podían  ser  claramente  diferenciados  tres  tipos  de  facies:  aquellas  con  un  Devónico 

Superior  predominantemente  calcáreo,  un  segundo  grupo  de  facies  con  un  marcado  carácter 

siliciclástico del Devónico Superior y,  finalmente, un  tercer grupo en el cual el Devónico Medio es 
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fundamentalmente  lutítico.  En  trabajos  recientes  García‐Sansegundo  et  al.  (2011)  sugieren  la 

diferenciación en tres dominios principales Devónico – Carboníferos (Carbonífero pre‐Estefaniense). 

Un dominio nor‐oriental caracterizado por calizas, pizarras y margas con un importante desarrollo de 

calizas  nodulosas  durante  el  Devónico Medio  y  Superior.  En  este  se  incluirían:  el  área  de  facies 

septentrional,  el  área  de  facies  Nor‐pirenaica  y  el  área  de  facies  Comte  y  representarían  la 

sedimentación propia de zonas de plataforma hemipelágica moderadamente profunda. Un segundo 

dominio sur‐occidental con predominio de la sedimentación lutítica sobre margas y calizas durante el 

Devónico Inferior. Un Devónico Medio caracterizado por calizas al arrecifales al oeste y lutitas negras 

al este. Mientras que, el Devónico Superior está representado generalmente por calizas. Estas series 

muestran las características de un ambiente de plataforma somera y, en este dominio, se incluyen las 

áreas de  facies Sierra Negra y Baliera de Mey  (1967). Finalmente el tercer dominio diferenciado se 

situaría entre  los dos anteriores y correspondería al dominio central, caracterizado principalmente 

por un Devónico Medio y Superior representado por una potente sucesión siliciclástica. Este incluiría 

el  área  de  facies  Central  de  Mey  (1967)  y  representaría  la  sedimentación  propia  de  un  surco 

profundo y elongado a lo largo de la parte central de la cuenca devónica. 

Siguiendo  las  últimas  aportaciones  expuestas  arriba  por  los  diferentes  autores,  se  puede 

considerar que las sucesiones devónicas que afloran en la zona estudiada y que se incluían en el área 

de  facies  Sierra Negra  s.s. de Boersman  (1973)  y  Zwart  (1979),  representarían el depósito en una 

plataforma somera con variaciones en la cantidad de los aportes terrígenos, mucho más abundantes 

hacia  el Oeste,  así  como  en  la  tasa  de  subsidencia,  lo  que  daría  lugar  a  series marinas  detrítico‐

carbonatadas.  

Las unidades litoestratigráficas utilizadas en este trabajo corresponden, la mayor parte, a las 

definidas  por Mey  (1967)  para  la  subfacies  Sierra Negra  que  de  base  a  techo  son:  la  Fm. Rueda, 

formada por una monótona  serie de  lutitas  arenosas  y  calizas margosas. Una  segunda  unidad de 

calizas masivas oscuras, la Fm. Castanesa, sobre la que se sitúa una unidad de lutitas negras y grises 

oscuras denominada Fm. Fonchanina. Por encima de estas,  la última unidad definida por Mey para 

esta  subfacies  fue  la  Fm. Manyanet  compuesta  por  calizas  nodulosas  de  color  rojo  y  verde  con 

tramos  de  calizas  y  calizas  margosas.  A  partir  de  aquí  la  serie  adquiere  un  carácter  pizarroso, 

representado  por  una  unidad  de  lutitas  micáceas,  localmente  arenosas,  que  fue  definida  por 

Hartevelt  (1970)  y  la  denominó  Fm.  Civis.  Ya  en  los  últimos  años,  en  los  afloramientos  más 

occidentales de esta área de facies se ha descrito una unidad carbonatada que se superpone a esta 

formación  consistente  en  calizas nodulosas  grises  y  arrecifales  (Fm. Calizas de  la Renclusa)  (Sanz‐

López, 2002). 
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En  las sucesiones devónicas estudiadas  tanto en el sinclinal de Llavorsí como en el de Tor‐

Casamanya se diferencian, generalmente bien, las formaciones que representan el Devónico Inferior 

en facies Sierra Negra s.s. (Zwart, 1979), si bien, pueden observarse ciertas variaciones de un sinclinal 

a otro, así como dentro de cada uno de ellos. En ambos sinclinales se aprecia el aumento del carácter 

carbonatado de la serie hacia el Este. En el extremo occidental del sinclinal de Llavorsí, este hecho se 

pone de manifiesto por la presencia de un tramo intermedio más arenoso dentro de la Fm. Castanesa 

que no se encuentra al este de la unidad. Este tramo arenoso podría ser correlacionable con el tramo 

intermedio  cuarcítico  descrito  para  esta misma  formación  en  el  área  de  facies  Baliera  por Mey 

(1967). Otra diferencia significativa de la sucesión devónica de ambos sinclinales es la ausencia de la 

Fm. Fonchanina, fundamentalmente lutítica, en la parte oriental del sinclinal de Llavorsi, donde sobre 

la Fm. Castanesa se sitúa directamente la Fm. Manyanet. Una situación similar a esta se produce en 

el  sinclinal  de  Tor‐Casamanya,  donde,  en  lugar  de  la  Formación.  Fonchanina,  se  observa  un  paso 

gradual de la Formación. Castanesa hacia la Formación. Manyanet, marcado por un aumento de los 

niveles de calizas margosas. Este aumento del carácter carbonatado hacia el Este se puede apreciar 

también porque la Fm. Rueda contiene mayor proporción de niveles de calizas margosas y calizas en 

el sinclinal de Tor que en el de Llavorsí. Por otra parte, a techo de la Fm. Civis, en la parte central del 

sinclinal  de  Tor‐Casamanya  (Zona  del  Pic  de  Casamanya)  afloran  unas  calizas  de  las  que 

recientemente  se  han  realizado  los  primeros  estudios  bioestratigráficos  y  dataciones  a  partir  de 

conodontos (Valenzuela‐Ríos et al. 2009) pudiendo comprobar que representan desde  la parte alta 

del Devónico Medio  hasta  el  límite Devónico  –  Carbonífero. Dentro  de  este  intervalo  y  con  base 

principalmente en sus características litológicas se han diferenciado, hasta el momento, dos unidades 

que se han denominado: unidad D. S. Casamanya_1 y unidad D. S. Casamanya_2.  

Para  realizar  la  descripción  de  estas  series,  se  han  realizado  dos  columnas  estratigráficas 

representativas, una en el sinclinal de Llavorsí  (figura 2.5) y otra en  la población de Canillo, sector 

oriental del sinclinal de Tor‐Casamanya, en la que está representado todo el Devónico Inferior (figura 

2.6),  mientras  que  el  Devónico Medio  y  Superior  se  ha  podido  estudiar  en  la  zona  del  Pic  de 

Casamanya  (figura  2.8),  como  ya  se  ha  señalado  anteriormente.  Con  base  en  estas  columnas 

estratigráficas, la descripción de las diferentes unidades devónicas es la siguiente: 

Formación Rueda 

Se  sitúa  inmediatamente por encima de  los últimos niveles negros  carbonatados o  incluso 

directamente sobre las pizarras ampelíticas del Silúrico, debido a que en ocasiones este contacto se 

encuentra  fallado.  Esta  Formación  está  constituida  por  una  alternancia  de  lutitas,  lutitas 

carbonatadas y  calizas que alcanzan  los 60 m de potencia y  se disponen en estratos  tabulares de 

escala decimétrica. Las lutitas muestran colores grises en superficie y corte fresco, mientras que las  
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Figura 2.5. (a) Columna estratigráfica sintética representativa de la sucesión devónica del sinclinal de Llavorsí, incluida en el 
área de  facies Sierra Negra s.s.  (b) Aspecto de afloramiento de  la Fm. Rueda al oeste del sinclinal de Llavorsí.  (c) Pliegue 
hectométrico en las calizas grises de la Fm. Castanesa en las proximidades de la población de Escart. 
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calizas presentan  tonos ocres  en  superficie  y  gris oscuro  en  corte  fresco.  Estas últimas presentan 

texturas mudstone y wackestone y, en toda la unidad, se identifican restos de crinoides, cefalópodos 

ortocónicos y  fragmentos bioclásticos. Hacia  techo disminuyen  las  lutitas, aumentando  los estratos 

de calizas, que indican un tránsito gradual hacia la unidad superior. En algunos afloramientos se han 

identificado niveles de calizas arenosas, observándose un aumento del carácter carbonatado de  la 

formación  de  Oeste  a  Este.  Esto  se  aprecia  claramente  en  el  sinclinal  de  Tor‐Casamanya  y  es 

coherente, a mayor escala, con el carácter más siliciclástico de la unidad en el área tipo situada más 

al  oeste  en  la montaña  de  Rueda  (valle  de  Benasque)  (Mey,  1967).  Esta  unidad  está muy  bien 

representada en el sector occidental del sinclinal de Tor‐Casamanya y puede observarse, entre otros 

afloramientos, en  la zona situada entre el Coll de  la Botella y el Port de Cabus, en  la carretera C. S. 

413, que da acceso a  la estación de esquí de Arinsal, donde  la  superposición de varias  láminas de 

cabalgamiento da lugar a la repetición de la parte inferior de la serie devónica (figura 2.7a). 

El depósito de esta Formación representa el aumento de la oxigenación de la cuenca a partir 

del Lochkoviense medio, tras la sedimentación pelítica del Silúrico. Esta sedimentación corresponde 

en concreto al depósito en un ambiente de rampa somera con cierto aporte de terrígenos desde el 

Sur y una alta tasa de subsidencia (Sanz‐López, 2004). 

Según  los  últimos  trabajos  sobre  bioestratigrafía  de  conodontos  del  Devónico  Inferior  en 

facies  Sierra  Negra  realizados  por  Valenzuela‐Ríos  (2006),  los  materiales  pertenecientes  a  la 

Formación. Rueda tienen una edad Lochkoviense – Praguiense.  

Formación Castanesa 

Consiste  en  calizas  grises  masivas  y  calizas  estratificadas  con  intercalaciones  de  calizas 

margosas grises oscuras. Esta  formación alcanza unos 100 m de espesor y da  lugar a  importantes 

resaltes en el paisaje  (figura 2.7b),  lo que favorece su cartografía y su utilidad como nivel guía. Las 

calizas  se  disponen  en  estratos  de  hasta  60  cm  y  presentan  texturas  mudstone,  mudstone‐

wackestone  y wackestone, en  las que  se  identifican  restos de  crinoides,  corales,  trilobites  y otros 

fragmentos bioclásticos (figura 2.7c). Las calizas margosas, dispuestas en estratos decimétricos, son 

más abundantes en la mitad inferior y contienen restos de crinoides. A lo largo de la unidad pueden 

diferenciarse tramos de potencia métrica de calizas masivas, dos intermedios en el caso del sinclinal 

de Tor‐Casamanya (figura 2.6) y uno en  la mitad superior en el sinclinal de Llavorsí (figura 2.5a). La 

textura wackestone de las calizas es más frecuente hacia techo, a la vez que en la parte más alta se 

observa cierto aumento de los niveles de calizas margosas.  

Una de las mejores zonas donde se puede observar esta Formación es en los alrededores de 

la población de Escart (figura 2.5c), al oeste del sinclinal de Llavorsí. En este punto, la caliza dibuja un 
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gran pliegue de dirección E – O de escala kilométrica y en ella se pueden diferenciar claramente tres 

tramos:  uno  primero  de  alternancias  de  calizas,  calizas  margosas  y  lutitas  carbonatadas,  otro 

intermedio, en el que aumenta  la proporción de  los niveles  lutíticos  y  limosos,  y un  tercer  tramo 

superior  de  Calizas  masivas.  Hacia  el  Este  la  individualización  del  tramo  intermedio  es  menos 

evidente. 

Su límite superior con la Fm. Fonchanina es bastante neto, si bien en el extremo oriental del 

sinclinal  de  Llavorsí  y  en  el  sinclinal  de  Tor‐Casamanya  la  unidad  suprayacente  no  aflora, 

observándose  en  su  lugar  un  paso  gradual  hacia  calizas  margosas  de  color  verdoso  que  se  ha 

considerado la base de la Fm. Manyanet.  

En lo que se refiere a la edad de esta formación, en el estudio de secciones cercanas al área 

de trabajo, se han registrado en su base conodontos del Praguiense, mientras que en los niveles más 

altos los conodontos encontrados pertenecen al Emsiense Inferior (Sanz‐López et al., 2002).  

La  sedimentación  carbonatada  durante  el  Emsiense  Inferior,  representada  en  la  zona 

estudiada por  la  Fm. Castanesa,  está  generalizada  en  la  cuenca devónica pirenaica  excepto  en  su 

extremo occidental y refleja la retrogradación de los sistemas siliciclásticos. Además se observa una 

tendencia a  la profundización que quedará reflejada hacia el techo de  la formación por el aumento 

de niveles de calizas margosas y que culminará con el posterior depósito, bastante generalizado, de 

formaciones lutíticas representativas de un ambiente de cuenca más profunda que hacia el este son 

sustituidas  por  calizas marcando  una  evolución  hacia  un  ambiente  de  rampa  hemipelágica  (Sanz‐

López, 2002).  

Formación Fonchanina 

Sobre la formación anterior se sitúa la Fm. Fonchanina, que dentro de la zona estudiada solo 

se ha podido diferenciar en el sinclinal de Llavorsí. Está compuesta  íntegramente por  lutitas grises 

oscuras a negras que, cuando se alteran, muestran un color gris muy claro y en  las que no se han 

podido  diferenciar  superficies  de  estratificación.  El  contenido  fósil  de  esta  unidad  no  es  muy 

abundante, identificándose únicamente restos de crinoides. La Formación Fonchanina se caracteriza 

por  su  escasa  potencia,  que  no  supera  los  20 m,  pudiendo  observarse  algunos  de  los mejores 

afloramientos de esta formación en el flanco norte de la parte central del sinclinal de Llavorsí, en los 

alrededores de la población de Burg. 

Esta  unidad  marca  un  límite  neto  sobre  las  calizas  de  la  Fm.  Castanesa  reflejando  la 

profundización de la cuenca y el anegamiento de la plataforma.  
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Figura 2.6. Columna estratigráfica realizada en las proximidades de la población de Canillo, situada en la parte oriental del 
sinclinorio de Tor‐Casamanya, en la que están representado el límite Silúrico – Devónico y las unidades: Rueda, Castanesa y 
Manyanet del Devónico Inferior 
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La edad de esta formación fue establecida como Emsiense Inferior por Sanz‐López (2002) con 

base en la bioestratigrafía de conodontos. 

Formación Manyanet 

Esta unidad se compone de calizas margosas verdes y beiges con  intercalaciones de calizas 

beiges y rosas en la base, que llegan a constituir una alternancia hacia techo. La Formación Manyanet 

muestra  importantes  espesores,  tanto  en  el  sinclinal  de  Tor‐Casamanya  como  en  el  de  Llavorsí, 

superando en ambos casos  los 90 m. Las calizas, dispuestas en estratos de hasta 25 cm de espesor, 

tienen textura mudstone y en ellas pueden  identificarse restos de crinoides y draquioconaridos. En 

muchos casos, estas calizas están recristalizadas adquiriendo un aspecto marmóreo. Esta formación 

en su parte alta es mucho más margosa, marcando el paso gradual a la Fm. Civis.  

En general, se observan buenos afloramientos de  la Fm. Manyanet (figura 2.7e), si bien,  los 

mejores  se  encuentra  en  la  zona  del  Pic  de  Casamanya  (figura  2.7d),  donde  la  presencia  de 

numerosos pliegues de dirección E‐O y plano axial subvertical da  lugar, a  lo  largo de  la cresta entre 

las tres cumbres de este pico, a una  importante extensión de afloramiento como puede apreciarse 

en el mapa geológico (anexo 1). 

Tras  la  sedimentación  lutítica  representada  por  la  Formación  Fonchanina  se  produce  una 

evolución hacia una rampa mixta hemipelágica representada por la Formación Manyanet, en la que 

se desarrollan biostromos de corales y braquiópodos (Sanz‐López, 2004), si bien en la zona estudiada 

no se han identificado ninguno de ellos, siendo mucho más abundantes los restos de tentaculitoides 

y conodontos. Estos últimos microfósiles han permitido atribuir esta formación al intérvalo Emsiense 

Medio – límite Emsiense – Eifeliense (Sanz‐López, 2002).  

Formación Civis 

Está constituida esencialmente por  lutitas grises micáceas con  intercalaciones de niveles de 

calizas margosas grises y areniscas ocres más abundantes hacia la base de la unidad. Su potencia no 

ha  podido  ser  establecida  de  manera  precisa  pero  podría  alcanzar  los  60  m.  Las  lutitas,  con 

características muy uniformes, imprimen un aspecto monótono a la serie (figura 2.7f), solo roto por 

las calizas margosas y areniscas que se disponen en estratos de potencia centimétrica a decimétrica. 

En  las  areniscas,  de  grano  fino,  pueden  identificarse  estructuras  sedimentarias  como  laminación 

paralela y ripples. 

En el sinclinal de Llavorsí, esta Formación ocupa un área muy extensa que marca claramente 

el núcleo del pliegue, mientras que en el sinclinal de Tor‐Casamanya, se ha observado en diferentes 

puntos  de  la  parte  central,  como  por  ejemplo  en  el  Coll  de  Cases,  si  bien  su  afloramiento más 

importante se encuentra en la cresta sur del Pic de Casamanya. 
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Figura 2.7. (a) Alternancias centimétricas a decimétricas de pizarras carbonatadas ocres y calizas pirzarrosas grises de la Fm. 
Rueda en la zona de Arinsal (sinclinal de Tor ‐ Casamanya). (b) Pliegue decamétrico de la Fm. Castanesa en el flanco norte 
del Sinclinal de Tor – Casamanya, en las cercanías del coll de Arenes. (c) Alternancia de calizas y calizas margosas plegadas 
de la Fm. Castanesa, zona de Arinsal, oeste del sinclinal de Tor‐Casamanya. (d) Aspecto de la Fm. Manyamet en la cresta del 
Pic de Casamanya, zona central del sinclinal de Tor ‐ Casamanya. (e) Afloramiento de  las alternancias de calizas margosas 
beiges y verdes de la Fm Manyanet en la población de Ordino, zona central del sinclinal de Tor – Casamanya. (f) Aspecto de 
las pizarras grises de la Fm. Civis en el sinclinal de Llavorsí 

 

Esta unidad, de marcado  carácter pelítico,  representa un episodio de profundización de  la 

cuenca que tuvo  lugar durante el Eifeliense, y se  interpretaría, a su vez, como un  incremento en el 

espacio de acomodación y en los aportes siliciclásticos (Sanz‐López, 2002). 
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Los conodontos obtenidos de esta  formación permiten asignarle una edad Eifeliense  (Sanz‐

López, 2002), si bien su límite superior en el dominio de Sierra Negra todavía no ha sido determinado 

de manera concreta. 

Unidad D. S. Casamanya_1 

Esta unidad consiste en una alternancia de calizas,  lutitas calcáreas y  lutitas de algo más de 

50 m de potencia. Las primeras corresponden principalmente a calizas laminadas gris‐azulado, grises 

y negras y calizas pseudo‐nodulares verdosas, anaranjadas y rojizas, ambas dispuestas en estratos de 

escala  decimétrica.  Las  lutitas  calcáreas  de  tonos  verdosos  y  anaranjados  contienen  abundantes 

granos de mica y niveles milimétricos de calizas grises a negras. En general, esta unidad muestra un 

aspecto externo lajado de color ocre‐anaranjado y con hiladas verde grisáceas (figura 2.8b). 

Como ya se ha señalado anteriormente, la Unidad D. S. Casamanya_1 solo se ha identificado 

en  la parte  centro‐oriental del  sinclinal de Tor‐Casamanya, en  la  ladera  sur del Pic de Casamanya. 

Recientemente, Valenzuela‐Ríos et al.  (2009) han  realizado  los primeros estudios bioestratigráficos 

de  esta  unidad,  reconociendo  los  siguientes  ejemplares:  Tortodus  weddigei  y  Tortodus  bultyncki 

pertenecientes a  la zona varcus que  indicaría una edad Givetiense medio. Los  taxones Ancyrodella 

africana, Ancyrodella soluta transicional a Ancyrodella rotundiloba e Icriodus alternatus y Mesotaxis 

falsiovalis  han  permitido  reconocer  la  unidad  bioestratigráfica  MN3  (Montaña  Negra  ‐  3), 

correspondiente a  la parte alta de  la clásica Zona Falsiovalis del Frasniense  Inferior. Por último, se 

han  identificado  los  conodontos  Ancyrognathus  triangularis,  Ancyrodella  curvata  (forma  tardía)  y 

Tortodus sp., pertenecientes a  la zona MN11 y parte baja de  la zona MN13, con  lo que esta unidad 

alcanzaría el Frasniense alto. Por su edad y posición estratigráfica, estas calizas podrían considerarse 

equivalentes a las calizas de la Renclusa descritas en el dominio de Sierra Negra de la región de Sierra 

Negra de Sanz‐López (2004).  

Unidad D. S. Casmanya_2 

En comparación con la unidad anterior, esta muestra una naturaleza más carbonatada ya que 

está compuesta por 54 m de calizas gris azuladas con glomérulos blancos (figura 2.8c). Hacia los 30 m 

de  la  base  se  observa  una  intercalación  de  calizas  nodulares  verdes  con matriz  roja  de  8 m  de 

espesor, cuyo  límite  superior está  fallado y   presenta un aspecto que contrasta claramente con el 

resto de  la unidad.  Los glomérulos blancos presentes en  las  calizas podrían  corresponder a  restos 

orgánicos, si bien este extremo no está confirmado.  

Esta unidad, cuyo afloramiento  se  sitúa entre dos afloramientos de  la unidad anterior,  fue 

igualmente  estudiada  por  Valenzuela‐Ríos  et  al.  (2009)  quienes  reconocieron,  en  los  estratos 

situados  cerca de  la base, el  taxón Scaphignathus velifer, perteneciente a  la parte alta de  la Zona 
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Marginífera de la zonación tradicional, lo cual les ha permitido atribuir una edad Fameniense Medio 

al menos a la parte inferior de la unidad. 

 

 

Figura 2.8. (a) Columna litoestratigráfica realizada en la cresta del Pic de Casamanya a partir de los datos bioestratigráficos 
aportados por  el  estudio de  conodontos  y  las  características  litológicas observadas.  (b) Aspecto de  las  lutitas  calcareas 
verdes  y  anaranjadas  de  la  unidad  inferior  D.S  Casamanya_1.  (c)  Calizas  gris  azuladas  de  la  unidad  superior  D.S. 
Casamanya_2. 
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Capítulo 3. 
ESTRUCTURA 

 

El área estudiada está  incluida en  la Zona Axial pirenaica que  constituye el eje  central del 

orógeno  alpino  de  los  Pirineos.  En  esta  región  afloran  principalmente  rocas  paleozoicas  con 

deformación  varisca  aisladas  del  resto  de  fragmentos  pertenecientes  al  orógeno  varisco  que  se 

extienden  prácticamente  por  toda  Europa  y  América  del  Norte.  Este  hecho  supone  una  seria 

dificultad  a  la hora de  correlacionar el Paleozoico de  los Pirineos  con el del  resto de  la  cordillera 

varisca,  como  ha  quedado  de  manifiesto  en  numerosas  propuestas  de  reconstrucción  de  este 

orógeno (Van der Voo, 1979; Julivert y Martinez, 1983; Matte, 1986, 1995, 1998 y 2001; Scotese and 

McKerrow,  1990;  Scotese  and  Golonka,  1992;  Robardet  et  al.,  1993;  Olivet,  1996;  Unrug,  1997; 

Torsvik, 1998). Recientemente, con base en un mejor conocimiento estratigráfico y estructural de los 

afloramientos variscos y de  la aplicación de  técnicas de paleomagnetismo y geocronología,  se han 

realizado nuevas propuestas con  la  finalidad de encajar el Paleozoico de  los Pirineos en el sistema 

orogénico  varisco  (figura.  3.1).  Así,  Laumonier  et  al.  (2010)  considerando  un  contexto  tectónico 

general  transpresivo,  lo  sitúan  en  el  núcleo  del Arco  Ibero  ‐ Armoricano  (figura  3.1B),  como  una 

cadena  intracontinental  cuyo  funcionamiento  estaría  condicionado  por  una  importante  zona 

transcurrente dextral situada al norte  (paleo‐falla Norpirenaica). Martinez‐Catalán  (2011) explica  la 

geometría del orógeno Varisco y la formación de sus oroclinales como producto de una  tectónica de 

strike‐slip  a  escala  de  placas  tectónicas  y,  dentro  de  esta  reconstrucción,  considera  la  Zona Axial 

pirenaica como  la prolongación de  la rama norte del Arco  Ibero  ‐ Armoricano (figura 3.1A). García‐

Sansegundo et al. (2011) proponen una zonación estructural para la Zona Axial en la que basándose 

en  sus características estratigráficas, estructurales, y grado metamórfico diferencian unas  regiones 

situadas  originalmente  en  las  zonas  internas  (hinterland)  de  otras  localizadas  en  las  externas 

(foreland)  del  orógeno;  además,  estos  autores  aportan  datos  que  les  permiten  discutir  sobre  las 

similitudes y diferencias entre el Paleozoico de los Pirineos y el del noroeste de la Península Ibérica, 

proponiendo una correlación entre ambos fragmentos del orógeno Varisco (figura 3.1C).  Si bien los 

modelos citados ayudan a establecer una correlación entre las rocas paleozoicas de los Pirineos y las 

del macizo  Ibérico,  todavía  existen  incertidumbres  sobre  su  relación  con  las  rocas  paleozoicas  de 
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zonas relativamente cercanas como son la Montaña Negra, el Macizo de Mouthoumet, la Cordillera 

Costero Catalana o Cerdeña y sobre el contexto  tectónico en el que se originó el orógeno Varisco. 

Recientemente Carreras y Druguet  (2014) han propuesto  la relación entre  la Zona Axial pirenaica y 

los  afloramientos  variscos  cercanos  del  NE  de  Iberia,  Montaña  Negra,  Córcega  y  Cerdeña, 

integrándolos en un modelo de evolución  tectónica varisca. Así, basándose en características de  la 

deformación,  grado metamórfico  y magmatismo han diferenciado  tres  zonas para el NE de  Iberia 

(figura  3.1D):  zonas  Externas  en  las  que  incluyen  los  afloramientos  paleozoicos  de  la  Cordillera 

Ibérica, zonas Intermedias y zonas Internas marcando el límite entre estas dos últimas a través de la 

Zona  Axial  Pirenaica  y  la  Cordillera  Costero  Catalana  en  dirección  ONO  –  ESE  guardando  cierta 

similitud con el límite entre zonas externas e internas propuesto por García‐Sansegundo et al. (2011). 

En  este  sentido  con  la  realización  de  la  presente  tesis,  se  pretende  contribuir  a  mejorar  el 

conocimiento de  las  características estructurales del Paleozoico de  la Zona Axial Pirenaica,  la  cual 

debido  a  sus  peculiaridades  intrínsecas  y  a  su  situación  dentro  del  orógeno  pirenaico,  presenta 

ciertos problemas que podrían resumirse en tres puntos: 

►El  carácter  polifásico  de  la  deformación  varisca.  Las  rocas  paleozoicas  de  los  Pirineos 

presentan estructuras producidas por varias fases de deformación,  lo que fue puesto de manifiesto 

en todos  los trabajos  llevados a cabo en  la zona. El número de fases de deformación presentes, su 

cronología y relación con el magmatismo y metamorfismo, que conlleva el desarrollo de  diferentes 

niveles estructurales, sigue siendo actualmente objeto de debate.  

►El  contexto  tectónico  en  el  que  se  desarrollaron  las  diferentes  fases  de  deformación 

durante  la  orogenia  varisca.  Las  estructuras  variscas  han  sido  interpretadas  como  producto  de 

deformaciones  producidas  en  contextos  tectónicos  diferentes  e  incluso  contradictorios  como  se 

expondrá  de manera  detallada  en  el  siguiente  apartado,  donde  se  hará  una  recopilación  de  los 

modelos estructurales propuestos por diferentes autores. 

►La  influencia  de  la  deformación  alpina  sobre  las  rocas  previamente  deformadas.  A 

grandes rasgos la orogenia Alpina produjo cabalgamientos de dirección E – O, que dieron lugar a un 

apilamiento  antiformal  de  láminas  cabalgantes.  Estas  láminas  involucran  rocas  paleozoicas  que 

poseen deformación varisca previa, quedando el efecto más evidente de la deformación alpina en la 

rotación  y  traslación  de  bloques  de  basamento  paleozoico  con  características  estructurales  algo 

diferentes.  Aunque  la  deformación  interna  parece  quedar  reducida  a  bandas  estrechas  o  al 

moderado  desarrollo  de  un  clivaje  alpino  en  algunos  sectores,  existen  problemas  de  correlación 

entre los bloques de rocas paleozoicas separados por cabalgamientos alpinos. 
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Figura 3.1. Diferentes  interpretaciones  sobre  la  localización y  contexto  tectónico de  los afloramientos paleozoicos de  la 

Zona Axial Pirenaica  tanto en el marco general del orógeno Varisco. A.  Interpretación propuesta por Martinez – Catalán 

(2011); B. propuesta de Laumonier et al. (2010) como en relación al macizo Ibérico y el NE de Iberia: C. propuesta de García‐

Sansegundo et al. (2011); D. propuesta de Carreras y Druguet (2014). 

 

3.1 Trabajos previos. Estado del conocimiento 

En  lo que se refiere a  los trabajos de carácter tectónico realizados en  la zona estudiada,  los 

primeros que marcan un avance  significativo en el  conocimiento estructural  son  las  cartografías y 

cortes geológicos realizados por  los geólogos de  la escuela holandesa de Leiden. A principios de  la 

década  de  los  sesenta  estos  geólogos  comienzan  la  elaboración  de  una  serie  de  cartografías 

geológicas  sistemáticas  a  escala 1:50.000 del  sector  central de  la  Zona Axial pirenaica.  En  el  área 

objeto de este estudio, destacan  los  trabajos de Zandvliet  (1960), Zwart  (1959), Hartevelt  (1969) y 

Zwart y Roberti  (1976). En el  trabajo de Zandvliet  (1960)  se  realiza  la cartografía del macizo de  la 

Pallaresa  y se introducen algunas variaciones en la litología de la serie Cambro – Ordovícica respecto 

de trabajos anteriores. Al mismo tiempo Zwart (1959) lleva a cabo la cartografía geológica del sector 

más oriental del macizo de la Pallaresa, de los domos del Aston y del Hospitalet y del sinclinal de Tor‐

Casamanya. En este mapa se diferencian las rocas cambro‐ordovícicas metamorfizadas y se elaboran 

varios cortes geológicos de dirección N‐S en los que destaca el buen desarrollo de pliegues derechos 

a  los que  se asocia una  foliación  subvertical. Desde áreas adyacentes a  los domos del Aston y del 

Hospitalet y hacia  la parte meridional de  los cortes,  las estructuras adoptan una marcada vergencia 

sur, que contrasta con  lo que ocurre hacia el norte de  los cortes y en torno a  los domos, donde  la 

foliación se dispone subhorizontal. Además, en estos cortes, algunas  fallas  importantes como  la de 

Merens (Anexo 1), que separa el domo del Aston del domo del Hospitalet, o la  de Soldeu – Lanous 

(Anexo  1),  que  pone  los  neises  del  Hospitalet  sobre  el  Cambro‐Ordovícico  del  anticlinal  de  La 

Massana, son  interpretadas como  fallas  inversas. Posteriormente a estos autores, Hartevelt  (1969) 

realiza la cartografía geológica del área correspondiente a los valles del Segre y del Valira y diferencia 

una  serie de  formaciones devónicas que caracterizan el  sinclinal de Llavorsí y  la unidad del Segre. 

También, diferencia en su mapa  las distintas unidades del Ordovícico Superior en  los macizos de  la 

Pallaresa, el Orri y la Rabassa. A su vez, Hartevelt (1969) elabora una serie de cortes geológicos en los 

que  se  observa  una    marcada  vergencia  sur  de  los  pliegues  y  un  buen  desarrollo  de  fallas  y 

cabalgamientos.  En  el  sinclinal  de  Llavorsí  y  la  unidad  del  Segre  se  presentan  pliegues  entre 

apretados e isoclinales y cabalgamientos dirigidos hacia el sur que son especialmente abundantes en 

el  caso  de  la  unidad  de  Segre.  Ya  en  la  década  de  los  setenta  Zwart  y  Roberti  (1976)  realizan  la 

cartografía de  la parte occidental del  sinclinal de Llavorsi, donde  también  fueron diferenciadas  las 

formaciones del Devónico y del Ordovícico Superior definidas por Hartevelt  (1969) más al Este. La 
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cartografía  sistemática  de  estas  áreas  permitió  asimismo  a  los  geólogos  de  la  Escuela  de  Leiden 

desarrollar  trabajos más especializados; así, en  lo que  se  refiere a estructura y metamorfismo del 

área  de  estudio  Sitter  y  Zwart  (1960)  esbozaron  por  primera  vez  la  idea  de  la  existencia  de  dos 

niveles estructurales que denominaron infraestructura y supraestructura basándose en la posición de 

la foliación principal y el grado metamórfico; esquema estructural que fue posteriormente adoptado 

por  el  resto  de  autores  de  la  escuela  de  Leiden.  La  continuación  de  estos  trabajos  en  diferentes 

sectores de los Pirineos centrales llevo a Zwart (1963b) a realizar un modelo evolutivo estructural del 

Paleozoico  de  los  Pirineos  basado  en  los  dominios  estructurales  citados  anteriormente  que  este 

autor  consideró  sincrónicos.  Zwart  (1963b)  señala  que  durante  la  fase  de  deformación  principal 

ligada a una compresión N‐S, en niveles superficiales se produjo una compresión N –S que causó  la 

formación de la foliación subvertical que caracteriza la supraestructura y, en niveles más profundos, 

con una extensión E‐O, se desarrolló  la foliación subhorizontal característica de la infraestructura. En 

esta misma línea Oele (1966) estudió el sector noreste del macizo de la Pallaresa, hacia el Domo del 

Aston, que corresponde a  la zona de transición de estos dos dominios estructurales y consideró  las 

dos foliaciones singenéticas, siendo gradual el paso entre  los dos dominios estructurales por medio 

de una compleja zona de transición localizada en el Cambro – Ordovícico. Para el sector sur‐oriental 

de  la zona estudiada en el presente  trabajo, Hartevelt  (1970), a partir de  su cartografía geológica, 

realizó un estudio estructural en el que diferenció cuatro fases de deformación que correlaciona con 

las propuestas por Zwart  (1963b). Hartevelt  (1970) consideró que su segunda  fase de deformación 

coincidía  con  la  “fase  principal”  de  Zwart  (1963b)  basándose  en  el  paralelismo  existente  entre  el 

clivaje de  segunda  fase en el  sinclinal de Llavorsi y el  slaty clevage de plano axial  (S1 cleavage de 

Zwart (1963))  desarrollado en el anticlinorio de Salat‐Pallaresa. 

En esta misma época destacan también los trabajos realizados en este sector por los autores 

de  la  Escuela  francesa  de Montpellier  como  Seguret  y  Proust  (1968  a  y  b)  quienes  realizan  una 

interpretación  alternativa  para  explicar  la  diferenciación  estructural  en  dominios  propuestos  por 

Zwart (1963). Así, Seguret y Proust (1968 a y b) consideran la existencia de una única foliación que se 

desarrolló  inicialmente  subhorizontal  durante  un  evento  de  deformación  principal  y  que 

posteriormente  se  verticalizó  o  incluso  resulta  transpuesta  por  una  foliación  de  crenulación 

subvertical debido a un evento de plegamiento disarmónico  tardío. También en esta misma época 

Llopis‐Lladó  (1967)  realizó  la  cartografía  del  Principado  de Andorra  a  escala  1:  25.000  en  la  que, 

además de diferenciar varias unidades de la sucesión pre‐silúrica y devónicas y aportar importantes 

datos paleontológicos, diferenció varias zonas atendiendo al grado metamórfico. 

La diferenciación en dominios estructurales señalada por Zwart (1963b), su interpretación, la 

secuencia de eventos de deformación y el  régimen  tectónico en el que se producen, siguió siendo 
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objeto de debate en los años posteriores, dando lugar a numerosos trabajos. En este sentido, a partir 

de los estudios realizados Verhoef et al. (1984) en el extremo occidental del domo del Aston, y Van 

den Eeckhout (1986) y Van den Eeckhout y Zwart (1988) en el domo del Hospitalet propusieron una 

modificación de  la  interpretación de  Zwart  (1963b)  considerando que  la  formación de  la  foliación 

sub‐vertical de la supraestructura precede al desarrollo de la sub‐horizontal de la infraestructura que, 

según  estos  autores,  tiene  lugar  bajo  un  régimen  general  extensional  y  va  acompañada  por  un 

metamorfismo  progrado.  Por  el  contrario,  autores  como  Soula  (1982)  y  Soula  et  al.  (1986  a  y  b) 

mantienen la idea del sincronismo en la formación de ambas foliaciones, si bien su interpretación es 

diferente. Así, Soula (1982) y Soula et al. (1986 a y b) a partir del estudio de  los domos néisicos de 

Aston‐Hospitalet,  interpretan  el  origen  de  ambas  foliaciones  como  producido  en  relación  con  la 

formación de domos estructuro‐metamórficos emplazados diapíricamente, donde la disposición de la 

foliación  depende  de  su  localización  con  respecto  al  domo. Otros  trabajos  realizados  en  la  zona 

estudiada durante estos años tuvieron por objeto la interpretación de la falla de Merens cuya edad, 

extensión  y  características  cinemáticas  fueron  objeto  de  controversia  entre  diferentes  autores,  si 

bien existe un cierto consenso en que se trata de una estructura varisca, con rejuego alpino (Soula y 

Bessière, 1980; Lamouroux et al.; 1980, 1981; Saillant, 1982; Comes, 1983; Verhoef et al., 1984; Soula 

et al., 1986 b y c; Lamouroux, 1987; Mc Caig, 1984, 1986 y Mc Caig & Miller, 1986). Por otra parte, 

Carreras  y  Cires  (1986)  realizaron  un  exhaustivo  trabajo  en  la  Falla  de Merens  y  la  interpretaron 

como  tardi‐varisca,  sin excluir posibles  rejuegos alpinos menores. Además, Carreras y Cires  (1986) 

continuaron  la  cartografía  de  la  falla  hacia  el  oeste,  donde  estudiaron  su  amortiguamiento, 

reconociendo diferentes ramas o bandas de deformación al adentrase en el macizo de La Pallaresa. A 

finales de  la década de  los ochenta cabe destacar  la elaboración de otros  trabajos centrados en el 

estudio estructural del sinclinal de Llavorsí como son  los de Poblet (1987), Capellà (1988) y Casas y 

Poblet  (1989), quienes coinciden en considerar  la estructura del sinclinal como el producto de una 

tectónica polifásica de pliegues y cabalgamientos, aunque divergen en la cronología de formación de 

los cabalgamientos con respecto a la fase de deformación principal. Así, Capella (1988) los considera 

previos, mientras que para Casas  (1987) y Casas y Poblet  (1989)  son posteriores. Años más  tarde, 

Capella  (1991)  y  Poblet,  (1991)  extendieron  sus  estudios  a  áreas  más  amplias  de  los  Pirineos 

Centrales donde llevaron a cabo sus tesis doctorales. En estos trabajos, ambos autores caracterizaron 

el estilo y número de fases de deformación y el contexto tectónico en el que se producen, explicando 

la  variación  del  estilo  estructural  entre  unas  zonas  y  otras  (infraestructura  y  supraestructura). 

Estudios  similares  se  llevarán  a  cabo  en  zonas  vecinas  como  en  la  transversal N‐S  del Domo  del 

Garona ‐ Valle de Aran (García‐Sansegundo, 1992). Todos estos autores considerarán que la foliación 

subhorizontal  característica  de  la  infraestructura  se  desarrolló  con  anterioridad  a  la  foliación 

subvertical y que todos estos eventos de deformación se produjeron en un marco tectónico general 
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compresivo. La diferenciación en niveles estructurales,  la cronología de  los diferentes eventos y el 

régimen  tectónico  responsable,  seguirá  siendo  objeto  de  debate  ya  que  a  su  vez  autores  de  la 

escuela  holandesa  de  Leiden  como  Vissers  (1992)  y  Aerden  (1994)  siguen  proponiendo  que  la 

foliación  de  la  infraestructura  se  produce  en  relación  a  un  evento  extensional  tardío  y  con 

posterioridad al desarrollo de  la  foliación subvertical de  la supraestructura. Esta discusión  llevará a 

Carreras  y  Capella  (1994)  a  la  realización  de  un  trabajo  de  síntesis  muy  completo  sobre  este 

problema  y  a  proponer  un  modelo  alternativo  capaz  de  explicar  la  diferenciación  en  niveles 

tectónicos en espacio y tiempo basado principalmente en  los datos publicados y en  los hechos más 

relevantes puestos de manifiesto por los diferentes autores, si bien Carreras y Capella (1994) asumen 

un contexto tectónico esencialmente compresivo.   

En  los últimos años se han elaborado trabajos en áreas concretas del Domo del Aston y del 

Hospitalet  cercanas  a  la  zona  estudiada.  En  ellas  se  han  propuesto  distintas  secuencias  de 

deformación que difieren en algunos aspectos de las propuestas en trabajos pretéritos. Así Denele et 

al.  (2007) y Denele et al.  (2009a y b), partiendo de  los estudios  llevados a cabo en  los domos del 

Aston y del Hospitalet, consideraron que las características principales de la deformación varisca son 

el  resultado de dos eventos principales  relacionados  con un  régimen general  transpresivo dextral. 

Durante el primero, datado entre 320 y 315 Ma, tuvo  lugar el emplazamiento de numerosos sills y 

magmas calcoalcalinos en la corteza media que provocarían el desarrollo del metamorfismo de baja 

presión  y  alta  temperatura presente en  la  zona. Posteriormente, el  segundo  evento  se produciría 

aproximadamente  entre  312  –  305 Ma,  y  en  él  se  produjo  el  plegamiento  y  la  formación  de  los 

domos  con  el  desarrollo  coetáneo  de  la  foliación  subhorizontal  y  subvertical.  Este  evento  estuvo 

acompañado por el ascenso de magmas calco‐alcalinos a la corteza superior. Por otra parte, Mezger 

(2005  y  2009)  llevó  a  cabo  el  estudio  comparativo  de  los  domos  gnéisicos  de  Bossòst  y  Aston  ‐ 

Hospitalet intentando aplicar las conclusiones tectónicas obtenidas en estudios anteriores del domo 

de Bossòst y comparando  la evolución  tectónica de ambos. De este modo, Mezger  (2005) propuso 

una  secuencia  de  eventos  tectónicos  y metamórficos  en  la  que  diferenció,  un  primer  evento  de 

deformación  principal  varisco  con  desarrollo  de  foliación  subhorizontal  seguido  por  un 

metamorfismo  de  presión  y  temperatura  medias  al  que  se  le  superpone  un  segundo  evento 

metamórfico de contacto (baja presión y alta temperatura). Estos dos eventos metamórficos estarían 

separados por un episodio de deformación no coaxial. Sin embargo,  existían ciertos aspectos en los 

que  la secuencia propuesta para el domo de Bossòts no era aplicable al caso del Aston‐Hospitalet. 

Por  ejemplo,  el  evento  de  deformación  no  coaxial  que  se  reconoce  claramente  en  el  domo  de 

Bossòts y para el que se asume un contexto general extensional no queda reflejado claramente en las 

características microestructurales  del  Aston  ‐  Hospitalet.  Por  otra  parte,  tras  el  segundo  evento 
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metamórfico,  en  el  caso  del  Domo  de  Bossots, Mezger  y  Passchier  (2003)  proponían  un  evento 

compresivo NNE – SSO que da lugar a la morfología final de domo y a pliegues regionales y locales, lo 

cual  según Mezger  (2005)  tampoco queda  claramente  reflejado en el  caso del Aston  ‐ Hospitalet. 

Posteriormente, Mezger (2009) realizó un trabajo considerando que  los domos de Bossòts y Aston‐

Hospitalet  reflejarían distintos niveles de profundidad en el basamento varisco de  la Zona Axial  lo 

que  explicaría  las  diferencias  existentes  entre  ambos  sectores.  En  este  trabajo  Mezger  (2009) 

propone una secuencia de eventos en  la que durante una fase de deformación varisca temprana se 

produjo  el  desarrollo  de  la  foliación  subhorizontal,  lo  que  precedería  al  ascenso  de  los  núcleos 

neísicos. Según este autor, este ascenso comenzó durante una compresión N‐S y continuó con una 

fase de transpresión dextral, no necesariamente generalizada a nivel regional. Finalmente y durante 

una nueva etapa de compresión N‐S tendría  lugar  la formación de  los antiformes y se produciría el 

cabalgamiento de  los neises  sobre  los  sedimentos  a  través de  la  falla de Merens  y de  la  falla de 

Soldeu‐Lanou. 

A partir de los antecedentes expuestos en este apartado, se puede asegurar que actualmente 

siguen existiendo aspectos controvertidos entre las distintas interpretaciones de la estructura varisca 

de los Pirineos Centrales, por lo que los objetivos que se proponen para abordar este trabajo pueden 

resumirse en los siguientes:  

● La caracterización de  las estructuras variscas que permita deducir  las diferentes  fases de 

deformación que las originaron y el contexto tectónico en el que tuvieron lugar. 

●  Analizar  la  relación  entre  las  estructuras  y  el  desarrollo  del  metamorfismo,  lo  que 

constituye  un  factor  importante  a  la  hora  de  establecer  la  cronología  de  las  diferentes  fases  de 

deformación.  

●  El  análisis  de  las  características  de  los  dos  dominios  estructurales  tradicionalmente 

definidos  (infraestructura  y  supraestructura),  así  como  la  caracterización  de  la  zona  de  transición 

entre  ellos.  Intentando  explicar  esta  diferenciación  en  dominios  de manera  coherente  dentro  del 

contexto de un cinturón orogénico.  

 

3.2 Características estructurales de  la zona estudiada a partir 

de la cartografía geológica  

En este trabajo se ha realizado la cartografía geológica a escala 1:25.000 (anexos 1 y 2) de un 

sector  que  abarca  total  o  parcialmente  varias  unidades  estructurales  variscas  de  la  Zona  Axial 

Pirenaica.  Estas  unidades muestran  una  deformación  polifásica  caracterizada  por  cabalgamientos, 
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pliegues y foliaciones tectónicas variscas asociadas.  Observando el mapa geológico número 1 (anexo 

1), en  su parte norte, afloran  rocas de edad pre‐Caradoc correspondientes al extremo oriental del 

Macizo de la Pallaresa y su transición hacia los domos gnéisicos del Aston y del Hospitalet. Al sur, se 

sitúan los sinclinales de Tor‐Casamanya y Llavorsí, ocupados por rocas del Silúrico y Devónico. Ambos 

sinclinales están  separados por el anticlinal de  La Massana en  cuyo núcleo afloran materiales que 

abarcan desde el Cámbrico hasta el Ordovícico Superior (figura 3.2).  

 

Figura  3.2.  Localización  de  las  cartografías  geológicas  a  escala  1:50000  realizadas  en  este  trabajo,  Zona  Axial,  Pirineos 

Centrales. Mapas anexo 1 y anexo 2. 

 

En la parte más septentrional del mapa las rocas que se encuentran en las proximidades del 

domo del Astón presentan un metamorfismo de alta presión y baja temperatura (Zwart, 1963; Alías, 

1991) que aumenta de oeste a este,  llegando a alcanzar  la zona sillimanita en  las áreas colindantes 

con  los  gneises.  En  general,  en  esta  parte  se  observa  una  foliación  tectónica  que  se  dispone 

principalmente  subhorizontal,  pudiéndose  observar  localmente  asociada  a  pliegues  acostados  de 

escala métrica,  como  ocurre  en  los  alrededores  de  los  Estanys  deTristaina  (Anexo  1).  La  falla  de 

Merens  separa  las  rocas pre‐Caradocienses con alto grado metamórfico y  los neises del domo del 
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Aston de otra  sucesión,  también pre‐Caradoc, afectada por metamorfismo de bajo grado y de  los 

neises del domo del Hospitalet. Esta  falla, dentro de  la Zona Axial pirenaica, es una estructura de 

primer orden que  atraviesa  la  zona  estudiada desde  el  Port de Banyell,  al  este, hasta  la  zona de 

Arcalis, donde se divide en dos ramas. La rama norte de la falla de Merens discurre por el Cap de la 

Coste Grand y  la  sur  se  localiza entre el port de Arinsal y el Port Dret donde  lateralmente pasa a 

varios cabalgamientos (Figura o mapa). Al sur de la falla de Merens destaca la abundancia de grandes 

pliegues de escala cartográfica, de dirección E – O, tumbados y con una marcada vergencia  norte a 

los que  se asocia una  foliación  subhorizontal que es  la dominante en  toda esta área. Hacia el  sur, 

cobra importancia una cada vez más abundante sucesión de pliegues derechos. Estos pliegues tienen 

dirección  ENE  – OSO  y  llevan  asociada  otra  foliación  de  crenulación  subvertical,  que  deforma  la 

foliación subhorizontal antes mencionada. En este mismo sector, entre el valle de Sorteny, localizado 

al  este  de  la  población  del  Serrat,  y  el  Coll  de  les Meners,  ya  cerca  del  domo  del Hospitalet,  se 

observa un  importante cabalgamiento de dirección ENE – OSO con sentido de movimiento hacia el 

norte  en  cuyo  bloque  inferior  presenta  las  calizas  de  la  formación  Lleret  Bayau,  que  a  su  vez  se 

encuentran deformadas por algunas fallas menores asociadas al cabalgamiento (ver Mapa). Al sur de 

este cabalgamiento y de la rama meridional de la falla de Merens se observa un buen desarrollo de 

los pliegues derechos y su  foliación asociada,  lo que hace mucho más difícil reconocer  los pliegues 

tumbados  y  la  foliación horizontal dominante en  sectores más  septentrionales. Este  cambio en el 

dominio de unas y otras   estructuras es mucho más marcado en  la zona del Valle de  l’Angonella, al 

sur de  la  rama meridional de  la  falla de Merens, donde  se dejan de observar  casi  totalmente  las 

estructuras  subhorizontales.  Ya  en  las  proximidades  del  sinclinal  de  Tor‐Casamanya  los  pliegues 

derechos  son  muy  abundantes  y  la  foliación  subvertical  es  más  penetrativa,  llegando  incluso  a 

transponer completamente la foliación horizontal anterior.  

Al  sur  en  el  sinclinal  de  Tor‐Casamanya,  las  rocas  del  Silúrico  y  Devónico  se  encuentran 

afectadas por pliegues y cabalgamientos de dirección esencialmente E – O. Los pliegues, reconocibles 

a todas  las escalas, son derechos o vergentes al sur y poseen una foliación de plano axial que es  la 

principal  en  todo  el  sinclinal.  Los  cabalgamientos  se  han  observado  principalmente  en  su mitad 

norte, poseen sentido de movimiento hacia el sur, convergen en el Silúrico y superponen láminas de 

rocas  devónicas  cortando  a  los  pliegues  principales.  Al  norte  del  sinclinal  de  Tor‐Casamanya,  el 

contacto entre el Devónico y el Silúrico viene marcado por la falla de Arinsal. En su parte occidental, 

esta  falla  superpone  las  ampelitas  silúricas  sobre  distintas  formaciones  devónicas, mientras  que 

desde  el  valle del Valira del Nord hacia  el  este, presenta buzamiento hacia  el  sur  con  sentido de 

movimiento  hacia  el  norte,  superponiendo  la  sucesión  devónica  plegada  sobre  las  rocas  silúricas 

como se puede observar en la zona del Coll de Arenes. Este cambio en el sentido de movimiento de 
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la  falla de Arinsal coincide con un gran afloramiento silúrico de orientación N – S observable en el 

mapa  geológico.  La  falla  o  cabalgamiento  de  Pal  configura  el  límite  sur  del  sinclinal  de  Tor‐

Casamanya,  poniendo  en  contacto  las  formaciones  silúrico  –  devónicas  de  Tor  –  Casamanya  con 

diferentes  formaciones  del Ordovícico  Superior  del  anticlinal  de  La Massana.  Este  anticlinal  cuya 

característica estructural más destacable, a la vista de la cartografía, es la presencia de una foliación 

muy  penetrativa  de  dirección  E  – O,  subvertical  o  vergente  al  sur,  separa  los  sinclinales  de  Tor‐

Casamanya y de Llavorsi. Al igual que sucedía en el caso del sinclinal de Tor‐Casamanya, en el núcleo 

del  sinclinal de  Llavorsi  afloran  rocas del  Silúrico  y Devónico deformadas por pliegues derechos o 

vergentes al sur y cabalgamientos de dirección principalmente ENE – OSO y sentido de movimiento 

hacia el sur. Destaca la presencia de cabalgamientos en el sector oriental del sinclinal, especialmente 

en el flanco sur, donde se observa una estructura que consiste básicamente en  la superposición de 

varias  láminas de  la sucesión devónica plegada. Los pliegues  llevan asociada una foliación de plano 

axial  que  es  la  dominante  en  todo  el  sinclinal.  Su  límite  meridional  corresponde  a  la  falla  o 

cabalgamiento de Llavorsi que provoca a menudo que las formaciones del Devónico Inferior – Medio 

se  pongan  directamente  en  contacto  con  las  rocas  de  la  sucesión  pre‐Caradoc  y  del  Ordovícico 

Superior del domo del Orri. 

A  la vista de estas características estructurales, en el ámbito del área estudiada se pueden 

distinguir unas zonas en las que domina una foliación subhorizontal asociada a pliegues tumbados y 

vergentes  al  norte,  de  otras  en  las  que  es más  abundante  la  existencia  de  pliegues  derechos  o 

vergentes al  sur  con una  foliación dominante, paralela a  su plano axial. Esta diferenciación queda 

más  acentuada  por  el  hecho  de  que,  en  las  zonas  donde  las  estructuras  subhorizontales  son  las 

dominantes, el grado metamórfico es mayor. Por lo tanto, a partir de estos rasgos estructurales se ha 

dividido el área estudiada en los sectores septentrional y meridional (figura 3.3). 

En el sector septentrional se han incluido todas las rocas de edad pre‐silúrica que afloran al 

norte del sinclinal de Tor‐Casamanya y forman parte del extremo oriental del Macizo de la Pallaresa y 

de  las  zonas  adyacentes  a  los  domos  neísicos  del  Aston  y  del  Hospitalet.  En  todas  estas  zonas 

abundan  las estructuras subhorizontales tales como pliegues tumbados o fuertemente vergentes al 

norte  y  la  foliación de plano  axial  asociada  a  estos.  En otros  sectores únicamente  se  reconoce  la 

foliación subhorizontal como sucede en las zonas afectadas por un mayor grado metamórfico.  

El sector meridional  incluye el sinclinal de Tor‐Casamanya, el extremo oriental del anticlinal 

de La Massana –Ribera de Cardos y el sinclinal de Llavorsí. En el núcleo de ambos sinclinales afloran 

materiales de edad silúrica y devónica, mientras que el núcleo del anticlinal de La Massana – Ribera 

de Cardos está ocupado por rocas del Cámbrico, Ordovícico Inferior – Medio y Ordovícico Superior. 

Estas  tres  unidades  se  han  agrupado  en  un mismo  sector  porque  en  todas  ellas  las  estructuras 
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principales se encuentran subverticales o vergentes al sur, además, el metamorfismo alcanzado en 

las tres unidades es de grado bajo o muy bajo, sin llegarse a superar la zona clorita. 

 

Figura 3.3. Situación de  los sectores septentrional y meridional diferenciados en este trabajo. 1. sector septentrional y 2. 

sector meridional. 

 

3.3 Estructura del sector septentrional 

Este sector  incluye en su extremo más septentrional  la zona adyacente al domo del Aston, 

donde las rocas muestran el mayor grado metamórfico de todo el área estudiada, alcanzando la zona 

sillimanita. Al  sur,  la  falla de Merens  separa estas  rocas de  las del domo del Hospitalet y de otras 

zonas  donde  aflora  la  sucesión  pre‐Caradoc  del  extremo  oriental  del macizo  de  la  Pallaresa,  que 

presenta  un metamorfismo de  grado más bajo, que no  sobrepasa  la  zona  andalucita  (figura  3.3). 

Estos tres subsectores se describen a continuación de manera más detallada. 
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3.3.1 Área suroccidental del domo del Aston 

Desde  la cresta divisoria entre Andorra y Francia hasta el contacto con  los paragneises del 

domo del Aston, se ha observado un aumento del grado metamórfico desde la zona de la biotita, en 

el extremo noroeste del mapa, hasta la zona de la sillimanita, en el este, que abarca la mayor parte 

de la superficie de esta área. En general, en los metasedimentos se reconoce la foliación dominante 

subhorizontal de orientación ONO – ESE a NO ‐ SE que localmente puede presentar buzamientos de 

hasta 60  º  y orientaciones NE  ‐  SO. En  las  zonas de menor  grado metamórfico, donde  todavía es 

posible  identificar  la estratificación, como es el caso de  la cresta entre el port de Creussans y el Pic 

Petit de  l’Estany Forcat o  los alrededores de  los estanys de Tristaina, puede observarse  la  foliación 

dominante asociada a pliegues de escala métrica a decamétrica, acostados, con ejes de orientación 

NO – SE que presentan mayoritariamente una inmersión hacia el NO de entre 15º y 20º (figura 3.4) 

 
Figura  3.4.  Proyección  estereográfica  de  ejes  de  pliegues  y  lineaciones  de  intersección  entre  estratificación  y  foliación 

principal del área suroccidental del domo del Astón. 

 

La vergencia de estos pliegues no ha podido  ser observada ya que en ningún punto  se ha 

conservado  la  polaridad  de  la  serie.  En  lámina  delgada,  se  observa  que  la  foliación  dominante 

corresponde esencialmente a una esquistosidad definida por la alternancia de dominios esquistosos, 

constituidos principalmente por moscovita y biotita, y microlitos de cuarzo. Tanto en  los microlitos 

como en  los dominios de esquistosidad se  identifican arcos poligonales que  indican  la existencia de 

una  foliación  previa  a  la  dominante.  Además,  se  observan  porfiroblastos  de  granate,  andalucita, 



Capítulo 3. ‐Estructura 

66 

estaurolita  y  sillimanita  cuyas asociaciones  varían dependiendo de  la  zona metamórfica de  la que 

sean característicos. En la zona del granate se observan porfiroblastos idiomorfos de este mineral, no 

afectados por  las foliaciones descritas  lo que  indicaría su crecimiento posterior a ellas (figura 3.5a). 

Por otra parte, en  la zona estaurolita  ‐ out se observan porfiroblastos de andalucita que presentan 

inclusiones que conservan en su interior las dos foliaciones observadas en la zona. Sin embargo, en la 

matriz, la primera foliación se encuentra totalmente borrada y solamente se observa la segunda que, 

por otra parte, es la principal del área septentrional (figura 3.5b). 

 
Figura 3.5.  (a) Porfiroblasto pos‐tectónico de granate  sobrecreciendo  la  foliación horizontal definida por  los  cristales de 

biotita. Aunque no existen inclusiones que indiquen la existencia de la foliación anterior, el hecho de que no se observe un 

aplastamiento de la foliación alrededor de los bordes del porfiroblasto y de que no se desarrollen sombras de presión son 

indicativos  del  carácter  pos‐tectónico  del  granate.  (b)  Porfiroblasto  de  andalucita  pos‐tectónico  con  respecto  a  las  dos 

foliaciones observadas en el área suroccidental del domo del Aston. 

 

3.3.2 Área centro – occidental del sector septentrional  (extremo oriental del macizo 

de la Pallaresa) 

En esta área  la elaboración de cortes geológicos de campo detallados, en  los que se analiza 

conjuntamente  la  relación  entre  la  foliación  tectónica  principal,  la  estratificación  y  la  polaridad 

estratigráfica, ha hecho posible la cartografía de las trazas axiales de pliegues de escala hectométrica 

o kilométrica. Estos pliegues tienen una dirección aproximada E – O, están tumbados, son vergentes 

al norte y se extienden desde la cresta fronteriza entre Francia y Andorra en la parte más occidental, 

hasta la cresta divisoria entre los valles de Sorteny y Ransol al este (Anexo 1 y figura 3.6). Observando 

el mapa geológico de  la figura 6, en  la estación de esquí de Arcalis se han podido reconstruir cinco 

grandes  pliegues  tumbados  cuyos  flancos  inversos  alcanzan  los  600  metros  de  longitud  y  los 

normales  casi  un  kilómetro  (figuras  3.7  y  3.8).  Los  dos  pliegues más meridionales  se  encuentran 

basculados hacia  el norte  y  corresponden  al  sinclinal del port de Arinsal  y  al  anticlinal del pic  de 

l’Angonella. En  la parte septentrional,  los pliegues mejor desarrollados se han denominado sinclinal 
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Figura 3.6. Mapa geológico del área centro‐occidental del sector septentrional y del área suroccidental del domo del Aston. 

Leyenda: (1) Cambro – Ordovícico indiferenciado; (2) Fm. Alos de Isil (Cámbrico Inferior); (3) Calizas blancas de la Fm. Lleret 

–  Bayau  (Cámbrico  Inferior);  (4)  Pizarras  negras  de  la  Fm.  Lleret  –  Bayau  (Cámbrico  Inferior);  (5)  Fm.  Alins  (Cámbrico 

Inferior); (6) Fm. Rabassa (Ordovícico Superior); (7) Fm. Cava (Ordovícico Superior); (8) Fm. Estana (Ordovícico Superior); (9) 

Fm, Ansovell (Ordovícico Superior); (10) Pizarras negras del Silúrico; (11) Calizas y pizarras devónicas; (12) zona moscovita – 

clorita;  (13)  zona  biotita;  (14)  zona  granate;  (15)  zona  andalucita  –  estaurolita  –  cordierita;  (16)  zona  sillimanita;  (17) 

Migmatitas del domo del Aston. (A – A’) Localización del corte de la figura 3.7; (B – B’) localización del corte de la figura 3.8; 

(C – C’) localización del corte de la figura 3.11; (D – D’) localización del corte de la figura 3.12. 
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Figura 3.8. Corte geológico  llevado a cabo en  la zona de  la estación de esquí de Arcalis en el que se aprecian  los grandes 

pliegues tumbados y vergentes al norte plegados suavemente por pliegues de plano axial subvertical. Corte B – B’, figura 3.6 

 

del port de Rat y anticlinal de  la Coste Grand (figura 3.7 y 3.8). El anticlinal más septentrional, está 

cortado por  la  falla de Merens. Más al sur, en el corte  realizado en  la estación de esquí de Arcalis 

existe un buen afloramiento de  la  zona de charnela del anticlinal del Pic de  l’Angonella, donde  se 

reconocen pliegues menores de escala métrica bien desarrollados en la serie cuarcítico‐pizarrosa pre‐

caradociense (figura 3.9). Estos pliegues han sido clasificados por el método de Ramsay (1967) y se 

encuentran próximos a las clases 2 (pliegues similiares) y 1C (figura 3.10). Hacia el este de esa área, 

se  reconocen otras  cuatro  trazas  axiales  correspondientes  a dos  sinclinales  y  dos  anticlinales que 

fueron reconstruidos al elaborar detalladamente  los cortes geológicos entre el port de Banyell y  la 

serra de  l’Estanyo  (figuras  3.11  y  3.12). De  sur  a norte  estos pliegues  son:  el  sinclinal  del pic  del 

Estanyo,  el  anticlinal  de  la  collada  de  les Meners,  el  anticlinal  de  la  portella  de  la  Cebollera  y  el 

sinclinal de  la  serra del Forn. Todos estos pliegues  son de escala hectométrica o kilométrica, pues 

tienen flancos inversos de aproximadamente 500 metros de longitud. En general, son apretados con 

charnelas engrosadas y flancos adelgazados y a ellos se asocia una foliación de plano axial que es la 

dominante en esta zona. Al norte de  la collada de  les Meners, el  flanco normal del anticlinal de  la 

portella de la Cebollera está cortado por un cabalgamiento y varias fallas inversas menores asociadas 

que dan  lugar a  la repetición de  láminas de calizas y pizarras de  la formación Lleret – Baiau (figura 

3.12). En lámina delgada se ha observado que esta foliación está deformando a un clivaje anterior.  
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Figura  3.9.  Pliegue  vergente  al  norte 

desarrollado en las pizarras y cuarcitas 

de  la Fm. Alos de  Isil en  la zona de  la 

estación de esquí de Arcalis. 

 

Figura  3.10.  Clasificación  por  el 

método  de  RAMSAY  de  cuatro  capas 

cuarcítico  –  pizarrosas  del  pliegue  de 

la  figura  3.9,  típico  de  la  generación 

dominante,  localizado  en  la  estación 

de esquí de Arcalis. 
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En  los  cortes  realizados  en  esta  área  se  observa  que  los  pliegues  descritos  anteriormente  se 

encuentran deformados por estructuras posteriores (figuras 3.7, 3.8, 3.11 y 3.12). Estas estructuras 

corresponden a pliegues con dirección entre E – O y ENE – OSO y plano axial subvertical que al norte 

producen  el  suave  plegamiento  de  las  estructuras  subhorizontales, mientras  que  hacia  el  sur  son 

progresivamente  más  abundantes  y  apretados.  A  escala  de  afloramiento,  se  ha  observado  la 

interferencia  entre  ambos  sistemas  de  pliegues,  que  da  lugar  a  figuras  tipo  3  de  Ramsay  (1967) 

(figura 3.13).  

 

Figura  3.13.  Figura  de 

interferencia  tipo  3  de  Ramsay 

(1967)  desarrollada  en  las 

pizarras  y  cuarcitas  de  la 

formación  Alos  de  Isil, 

producida  por  la  superposición 

de  los  pliegues  subverticales 

sobre  los  pliegues  tumbados 

vergentes  al  norte  de  escala 

centimétrica. 

 

 

Normalmente,  en  los  pliegues  tumbados,  la  estratificación  y  la  foliación  dominante  se  pliegan 

conjuntamente, tal y como se puede observar en  la figura 3.13, sin embargo, en algunas partes del 

flanco inverso o de la charnela de los pliegues, donde la estratificación se encuentra subvertical y la 

foliación de plano axial subhorizontal,  la deformación conjunta de ambas superficies de anisotropía 

da  lugar a  situaciones particulares  cuya  interpretación es  compleja. En estos  casos  se produce un 

intenso plegamiento de  la  foliación  tectónica mientras que  la estratificación no puede ser plegada 

debido a su posición subvertical. En estas situaciones la estratificación se encuentra perpendicular al 

esfuerzo  compresivo  principal,  lo  que  da  lugar  a  un  aplastamiento  perpendicular  a  las  capas, 

mientras  que  la  foliación  tectónica  subhorizontal  se  pliega,  favorecida  por  los  suaves  cambios  de 

buzamiento originados por  la  refracción  causada por el  contraste de  competencia entre  las  capas 

lutíticas y arenosas (figura 3.14). Ejemplos de este tipo pueden observarse en la zona de la estación 

de esquí de Arcalis (figura 3.15 a y b) y en otros puntos de la Zona Axial Pirenaica como en el valle de 

Aran (García‐Sansegundo, 1992) y en el macizo de Lys‐Caillaouas (García‐Sansegundo et al. 2014).  
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Figura 3.14. Esquema tomado de García‐Sansegundo et al. (2014) en el que se explica la geometría de los pliegues variscos 

subverticales que  se desarrollan  sobre pliegues  variscos previos  subhorizontales.  (a) Pliegue  subhorizontal que  tiene un 

clivaje asociado que, en su flanco corto, cambia de buzamiento debido a la diferencia de competencia entre las capas. (b) 

Pliegues subverticales desarrollados sobre el flanco normal, a  la vez que en el flanco corto de  los pliegues subhorizotales 

únicamente se pliega el clivaje mientras la estratificación sufre un aplastamiento perpendicular a las capas. 

 

Figura 3.15. (a) Esquema del pliegue de la figura 3.9 mostrando la polaridad de la serie. (b) Detalle de la zona de charnela en 

el que se observa  la foliación de plano axial plegada y  la estratificación subvertical únicamente aplastada.por el efecto de 

los pliegues subverticales. 
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Al  sur  de  la  collada  de  les  Meners,  por  donde  discurre  el  cabalgamiento  que  limita  la 

formación Lleret – Baiau por el sur, están muy bien desarrollados los pliegues derechos, que aquí son 

apretados  o  isoclinales  y  presentan  orientaciones  subparalelas  a  la  dirección  del  cabalgamiento 

(Anexo 1, figuras 3.6, 3.11 y 3.12). Además de  los pliegues derechos, en áreas cercanas a  la falla de 

Merens, en las proximidades del Pic de Cataperdis y al norte del port de Rat, se observan numerosas 

zonas de cizalla de escala centimétrica y dirección E – O que presentan buzamientos de entre 50º y 

70º  hacia  el  norte,  en  relación  con  las  cuales  se  observan  pliegues  derechos  de  tipo  chevron, 

desarrollados sobre la foliación dominante subhorizontal (figuras 3.7 y 3.16). Al igual que ocurre con 

los  pliegues  descritos  anteriormente,  estas  bandas  de  cizalla  también  deforman  a  las  estructuras 

subhorizontales. Estructuras de este tipo fueron descritas en la zona de estudio por Carreras y Cirés 

(1986) quiénes las relacionaron con la deformación asociada a la falla de Merens.  

 

Figura 3.16. Aspecto de la foliación asociada a los pliegues tumbados vergentes al norte plegada por pliegues subverticales 

tipo chevron y a su vez deformada por bandas de cizalla de tamaño centimétrico. 

 

En  la  parte más meridional  de  esta  área  aumenta  significativamente  el  desarrollo  de  los 

pliegues derechos que aquí ya llevan asociada una foliación de plano axial penetrativa. Así, al sur de 

la  rama  meridional  de  la  falla  de  Merens,  en  el  valle  de  l’Angonella  y  Montmantell  y  en  las 

proximidades del sinclinal de Tor‐Casamanya, las estructuras dominantes son estos pliegues, que en 

esta zona se presentan, cerrados y apretados transponiendo  las estructuras subhorizontales. Solo a 

escala de lámina delgada en las muestras procedentes de estas zonas se puede observar la foliación 

subvertical deformando a la tumbada. 
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3.3.3 Zona de contacto entre el área centro – occidental del sector septentrional y el 

domo del Hospitalet 

En esta área afloran las rocas de la sucesión pre‐Caradoc que se sitúan sobre los gneises del 

Hospitalet. El metamorfismo de estas rocas alcanza la zona andalucita en las áreas colindantes con el 

domo y va disminuyendo hasta  la zona moscovita – clorita a medida que nos acercamos al sinclinal 

de Tor‐Casamanya. Esta disminución del grado metamórfico es muy clara en un corte NE – SO,  entre 

el  Pic  del  Mil  Menut  y  la  Val  del  Ríu  (Anexo  1  y  figura  3.17).  En  general,  el  contacto  de  los 

metasedimentos con los gneises es neto, como se observa en los alrededores del Refugio de Jan en la 

zona de la Coma de Ransol (figura 3.18). En el contacto no se han observado inter‐digitaciones entre 

gneises y sedimentos y está afectado por algunas fallas de dirección NE – SO a NNO – SSE. 

En  los cortes detallados realizados directamente sobre  los afloramientos de  la zona, se han 

podido  reconstruir  varios  pliegues  de  escala  decamétrica  y  vergentes  al  norte  analizando  las 

relaciones angulares entre la estratificación y la foliación principal asociada a sus flancos, si bien, no 

ha sido posible seguir en la cartografía el trazado de sus planos axiales. En el corte realizado entre el 

Pic de Coma Variles y  la Sola del Tarter  (corte A – A’  figura 3.17 y  figura 3.19)  se observan varios 

pliegues con flancos inversos de hasta 300 metros de longitud. Al igual que ocurría en el área descrita 

en  el  apartado  anterior,  en  general,  se  trata  de  pliegues  con  flancos  adelgazados  y  charnelas 

engrosadas  que,  en  ocasiones,  son  redondeadas  si  están  afectando  a  niveles  cuarcíticos  más 

competentes.  La  foliación  tectónica  principal  que  se  asocia  a  estos  pliegues  corresponde  a  una 

foliación  de  crenulación  ya  que  afecta  a  un  clivaje  previo.  Los  ejes  de  los  pliegues medidos  y  las 

lineaciones  de  intersección  entre  la  estratificación  y  la  foliación  principal muestran  una  dirección 

dominante E – O para estas estructuras (figura 3.20). A su vez, a escala de afloramiento, en la cresta 

sur del Pic de Coma Variles y en algunos puntos del valle de Ransol, afectados por metamorfismo de 

grado medio  (zona  andalucita  –  estaurolita  out),  se  observan  dos  lineaciones:  (1)  la  lineación  de 

intersección entre estratificación y foliación principal de dirección esencialmente E ‐ O que es la más 

penetrativa y (2) una segunda lineación de orientación NO – SE que corresponde a una lineación de 

estiramiento marcada por minerales de  tamaño centimétrico  (cordierita, estaurolita). Coincidiendo 

con  la presencia de esta  lineación mineral, en  las  láminas delgadas procedentes de estas  rocas, se 

observan porfiroblastos de estaurolita que contienen  inclusiones de cuarzo o de minerales opacos 

rectas  o  ligeramente  plegadas,  marcando  una  foliación  interna  y  que  están  rodeados  por  una 

foliación  externa  definida  por  cristales  de  biotita  y  moscovita  que  se  adapta  al  porfiroblasto 

indicando su posible carácter inter‐tectónico.  
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Figura 3.17. Mapa geológico de la zona de contacto entre el Área centro – occidental del sector septentrional y el 

Domo del Hospitalet. (A – A’) Localización del corte de la figura 3.19. 
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Figura 3. 18. Aspecto de campo del contacto entre los metasedimentos de la sucesión pre‐Caradoc y los gneises del Domo 

del Hospitalet en la zona de la Coma de Ransol 

 

Al norte del  Estany de Querol  afloran  las  calizas  y pizarras de  la  formación  Lleret  – Baiau 

limitadas  por  cabalgamientos  que,  como  puede  verse  en  el mapa  (Anexo  1)  y  en  la  figura  3.17, 

representan  la continuación hacia el este del cabalgamiento que atraviesa  la collada de  les Meners. 

Se trata de cabalgamientos de dirección E – O a NO – SE y sentido de movimiento hacia el norte que 

cortan la zona de charnela de un pliegue vergente al norte. En la zona del Estany de Querol (figuras 

3.17 y 3.19), donde  la  serie  se encuentra en posición de  flanco normal,  se puede observar que  la 

foliación principal está deformada por suaves pliegues de plano axial subvertical y dirección E – O a 

NO – SE. Estos pliegues, hacia el sur, son más abundantes y apretados y llevan asociada una foliación 

de  crenulación  subvertical  paralela  a  su  plano  axial  que  se  encuentra  deformando  a  la  foliación 

principal. En el extremo meridional de esta área la foliación asociada a los pliegues derechos pasa a 

ser la dominante trasponiendo a las estructuras previas vergentes al norte. 
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Figura 3.20. Diagramas estereográficos mostrando la distribución de polos de estratificación, foliación asociada a los 

pliegues  subhorizontales  y  foliación  asociada  a  los  pliegues  subverticales  y  orientación  de  las  lineaciones  de 

intersección entre la estratificación y ambas foliaciones y de los ejes de ambas familias de pliegues. 

 

 

3.4 Recapitulación de estructuras del sector septentrional 

3.4.1 Estructuras principales en el sector septentrional 

Las estructuras mayores hasta ahora descritas en la totalidad del sector septentrional que se 

muestran  en  los  cortes  (figuras  3.7,  3.8,  3.11,  3.12  y  3.19),  consisten  en  pliegues  de  escala 

cartográfica, tumbados y vergentes al norte, y corresponden a las estructuras dominantes del sector 

septentrional,  pues  llevan  asociada  la  foliación  principal  que  en  la  casi  totalidad  del  sector  se 

encuentra  subhorizontal  y  poco  deformada  por  estructuras  posteriores.  Estos  pliegues  mayores 

llevan asociados otros menores observables a todas las escalas. Los ejes de los pliegues, así como las 

lineaciones de  intersección entre  la estratificación y  la  foliación dominante asociada a  los pliegues, 

medidas en  la  totalidad de  la zona, muestran una dirección esencialmente E‐O, con una  inmersión 

entre 10º y 15º hacia el oeste (figura 3.21). La importancia y magnitud de los pliegues mayores puede 

observarse en la figura 3.22, donde se muestra un mapa de distribución de flancos inversos y flancos 

normales de estos pliegues en el Área centro ‐ occidental del sector septentrional. 
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Figura  3.21.  Diagramas 

estereográficos  mostrando  la 

orientación de ejes de pliegues 

de la generación dominante del 

sector  septentrional  y  de  las 

lineaciones  de  intersección 

entre  estratificación  y  foliación 

asociada a ellos. 

 

Los  pliegues  vergentes  al  norte  llevan  asociada  la  foliación  principal  de  la  zona,  que  se  dispone 

paralela a su plano axial. Esta foliación corresponde a un clivaje de crenulación que se encuentra bien 

desarrollado en prácticamente todo el sector septentrional y corresponden a la foliación dominante, 

excepto en la parte más meridional del sector.  

 

Figura  3.22.  Mapa  estructural  mostrando  la  distribución  de  los  flancos  normales  y  flancos  inversos  de  los  pliegues 

subhorizontales en el Área centro – occidental del sector septentrional. Leyenda: (1) flanco  inverso; (2) flanco normal; (3) 

dominio  de  la  foliación  subhorizontal  en  el  que  se  observa  peor  su  relación  con  los  pliegues;  (4)  dominio  de  pliegues 

subverticales; (5) límite entre el dominio de pliegues vergentes al norte y el dominio de pliegues subverticales. 
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Esta foliación, generalmente, resulta del microplegamiento de una fábrica previa, dando  lugar a un 

clivaje de  crenulación, definido por dominios de  clivaje  y microlitos. En  los dominios de  clivaje  se 

acumulan  filosilicatos, principalmente biotita y moscovita, orientados paralelos o  subparalelos a  la 

dirección de  los dominios en  los que también se observan acumulaciones de minerales opacos. Los 

microlitos  están  ocupados  esencialmente  por  cuarzo  y,  en  menor  medida,  por  feldespato  y 

plagioclasa.  En  los  microlitos  los  elementos  de  la  fábrica  están  orientados  oblicua  o 

perpendicularmente a la dirección de los dominios. En los casos en que la fábrica previa se encuentra 

bien desarrollada, se observa claramente en las zonas de charnela de los micropliegues vergentes al 

norte. En ocasiones, cuando el  límite entre  los dominios de clivaje y  los microlitos es muy neto, se 

llega a desarrollar un “tectonic banding” incipiente. Cuando la sucesión estratigráfica es más lutítica, 

o  consiste  en  una  alternancia  centimétrica  de  lutitas  y  areniscas,  la  foliación  suele  estar  bien 

desarrollada, mientras  que  cuando  predominan  las  areniscas  se  aprecian  únicamente  bandas  con 

acumulación de filosilicatos según la dirección de la foliación. Por encima de la zona biotita, a medida 

que  aumenta  el  grado  metamórfico,  esta  foliación  se  presenta  como  una  esquistosidad  y, 

generalmente,  viene  definida  por  la  orientación  dimensional  preferente  de  cristales  de  biotita  y 

cuarzo (figura 3.23a), así como por otros minerales propios del grado metamórfico. En estos casos la 

presencia  de  la  foliación  previa  en  los microlitos,  suele  venir  definida  por  arcos  poligonales  de 

moscovita  o  biotita  (figura  3.23b).  Dentro  de  la  zona  de  la  andalucita  se  pueden  observar 

porfiroblastos de este mismo mineral que contienen  inclusiones que conservan  la orientación de  la 

foliación previa y de la foliación principal crenulando a la primera (figura 3.23c). En esta misma zona 

metamórfica, en sectores cercanos al domo del Hospitalet, se observan porfiroblastos de estaurolita 

que  contienen  inclusiones  de  cuarzo  y minerales  opacos  orientadas  según  la  foliación  principal, 

mientras que en la matriz solamente se observa una foliación que se encuentra definida por cristales 

de biotita y moscovita que se adaptan a la forma del porfiroblasto (figura 3.23d).  

3.4.2 Estructuras previas a la generación dominante en el sector septentrional 

En  todo  el  sector  septentrional  se observa que  la  foliación dominante  corresponde  a una 

foliación  de  crenulación  ya  que  deforma  a  un  clivaje  previo  que  en  los  niveles  más  lutíticos 

corresponde a un clivaje pizarroso de desarrollo regional y que se reconoce solamente en  las rocas 

de la sucesión pre‐Ordovícico Superior. En el campo es difícil llegar a reconocer esta foliación siendo 

en  la  lámina  delgada  donde  se  observa.  Por  otra  parte,  nunca  han  sido  reconocidos  pliegues 

asociados con esta foliación. Este clivaje está definido por  la orientación dimensional preferente de 

cuarzo y micas, especialmente de moscovita,  lo que sugiere que se formó en condiciones de grado 

metamórfico  bajo  o  muy  bajo.  Cuando  el  grado  metamórfico  aumenta  se  produce  una 

recristalización de los minerales que definen esta foliación formando arcos poligonales (figura 3.23b). 



Capítulo 3. ‐ Estructura 

83 

 

Figura 3.23. (a) Cristales de biotitas orientados preferentemente definiendo la foliación dominante subhorizontal del sector 

septentrional. En este caso se encuentran paralelas al plano axial de un micropliegue subhorizontal. (b) Arcos poligonales 

de moscovita en los microlitos de la foliación dominante subhorizontal que marcan la existencia de una foliación previa. (c) 

Muestra procedente de la zona andalucita – estaurolita – cordierita en la que se observa en la esquina superior izquierda de 

la  fotografía  un  porfiroblasto  de  andalucita  con  inclusiones  de  cuarzo  que  mimetizan  una  foliación  de  crenulación 

correspondiente  a  la  foliación  principal  que  se  encuentra  crenulando  a  la  foliación  previa.  Este  mismo  modelo  de 

crenulación  se  observa  en  el  exterior  del  porfiroblasto.  (d)  Porfiroblasto  de  estaurolita  con  inclusiones  de  cuarzo  y 

minerales opacos que  se orientan  según  la  foliación principal en el  interior del porfiroblasto  y perpendicularmente a  la 

foliación de la matriz,  marcando el carácter inter‐cinemático del porfiroblasto. 

 

3.4.3 Estructuras posteriores a la generación dominante en el sector septentrional  

Los pliegues vergentes al norte y la foliación asociada a ellos se encuentran deformados por 

estructuras posteriores como son pliegues, fallas, cabalgamientos y bandas de cizalla: 

Pliegues derechos  

Los pliegues que deforman a  las estructuras de  la generación dominante son derechos, de 

dirección E – O a ESE – ONO (figura 3.24) y reconocibles desde escala centimétrica a hectométrica. 

De norte a sur, se observa en ellos una variación gradual. Así, al norte consisten en pliegues laxos que 

producen  flexiones  suaves en  las estructuras dominantes  subhorizontales. Por el  contrario, en  los 
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sectores meridionales  pasan  a  ser  cada  vez más  abundantes  y  apretados  y  llevan  asociada  una 

foliación  de  plano  axial  subvertical.  En  estos  últimos  sectores,  los  pliegues  pueden  presentar 

geometrías  de  tipo  chevron  o  incluso  de  tipo  similar  (figura  3.25)  Algunos  de  estos  pliegues  son 

apretados y han sido analizados por el método de Ramsay (1967) pudiendo clasificarse como de tipo 

2, 1C y 1B (figura 3.26). 

 

Figura  3.24.  Representación 

estereográfica de lineaciones de 

intersección  y  ejes  de  pliegues 

subverticales  del  sector 

septentrional  en  la  que  se 

aprecia  una  dirección 

dominante E – O a ESE – ONO. 

 

 

 

Figura  3.25. Aspecto de  campo de pliegues  subverticales bien desarrollados  en  cuarcitas  y pizarras de  la  sucesión pre‐

Caradoc al sur de la collada de les Meners. 
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Figura 3.26. Clasificación por el método de Ramsay (1967) de dos pliegues derechos de la figura 3.25. 

 

La  foliación  que  acompaña  a  estos  pliegues  da  lugar  al microplegamiento  de  la  foliación 

dominante asociada a  los pliegues subhorizontales y vergentes al norte. En  los sectores donde esta 

foliación  subvertical  se encuentra bien desarrollada,  se presenta  como un  clivaje de  crenulación a 

veces  discontinuo,  definido  por  dominios  donde  se  acumulan  minerales  opacos  que  separan 

microlitos más ricos en cuarzo en los que se observa la foliación anterior plegada y evidenciada por la 

orientación de cristales de moscovita y biotita  (figura 3.27 a, b y c). Cuando el grado metamórfico 

aumenta,  como  se  ha  observado  en  algunas  muestras  procedentes  de  la  zona  andalucita,  los 

porfiroblastos de biotita crecen en los microlitos, aunque en el interior de los porfiroblastos todavía 

pueden reconocerse  inclusiones que conservan  la orientación de  la foliación asociada a  los pliegues 

vergentes al norte (figura 3.27 c y d). 

Fallas y Cabalgamientos 

En  este  sector  se  observan  fallas  inversas  y  cabalgamientos  que  presentan  una  dirección 

esencialmente E – O, aunque puede variar entre ENE – OSO y ONO – ESE. En los cortes geológicos de 

las figuras 3.7, 3.8, 3.11, 3.12, 3.19 y en la cartografía geológica (Anexo 1), se puede observar que, en 

muchos casos, las fallas presentan un escaso desplazamiento. En general, estas fallas tienen sentido 

de movimiento hacia el sur excepto el cabalgamiento que discurre desde el este de la población de El 

Serrat  hasta  el  domo  del  Hospitalet  y  las  fallas  inversas  asociadas  a  dicho  cabalgamiento  que 
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muestran  sentido de movimiento hacia el norte  (figura 3.11 y 3.12). Estos  cabalgamientos y  fallas 

presentan buzamientos altos y se encuentran cortando a las estructuras de la generación dominante. 

En  algunos  casos,  como  ocurre  al  sur  de  la  rama meridional  de  la  falla  de Merens  y  al  sur  del 

cabalgamiento que discurre por  la collada de  les Meners, es especialmente abundante  la presencia 

de pliegues derechos  apretados  similares  a  los descritos  en  el  apartado  anterior  cuyo plano  axial 

muestra una dirección paralela a la dirección de estas fallas. 

 

Figura 3. 27. (a) Lámina delgada en  la que se observa  la foliación subhorizontal asociada a  los pliegues vergentes al norte 

plegada por una  foliación  incipiente que corresponde a  la  foliación subvertical. A su vez en  los microlitos de  la  foliación 

subhorizontal se aprecia un clivaje anterior a la foliación dominante subhorizontal marcado por la orientación de cuarzo y 

micas. (b) Aspecto microscópico en el que se puede apreciar la charnela de un micropliegue tumbado vergente al norte, la 

foliación de plano  axial  asociada  a este  y  las  relaciones de  crenulación entre  las  tres  foliaciones presentes en el  sector 

septentrional. (c) Relaciones entre  la foliacion dominante subhorizontal (en esta  lámina en posición vertical) y  la foliación 

de  crenulación  asociada  a  los  pliegues  derechos.  La  primera  definida  por  la  orientación  preferente  de  cuarzo  y micas 

blancas y la segunda por la acumulación en los dominios de clivaje de minerales opacos. En los microlitos de esta última se 

desarrollan porfiroblastos de biotita de hasta 1mm. (d) Detalle de un porfiroblasto de biotita con inclusiones de cuarzo que 

conservan la orientación de la foliación dominante. 
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En este grupo de estructuras se  incluye  la falla de Merens. Esta es una estructura de escala 

regional  que  cruza  la  zona  de  tesis  en  dirección  E  –  O  desde  el  port  de  Banyell  hasta  la  cresta 

fronteriza entre Andorra y Francia. Esta falla será descrita más detalladamente en el apartado 3.7.1 

de este capítulo.  

Bandas de cizalla 

Estas estructuras se han observado mayoritariamente en  la zona de  la estación de esquí de 

Arcalis  y  principalmente  entre  las  dos  ramas  de  la  falla  de  Merens.  Presentan  una  dirección 

esencialmente E – O y buzamientos entre 50º y 70º al norte y deforman principalmente a la foliación 

dominante subhorizontal. Además, en las zonas donde la estratificación y la foliación subhorizontale 

son subparalelas, ambos planos se deforman conjuntamente por estas zonas de cizalla (figura 3.16). 

Pliegues N – S 

Se observan  localmente   en algunos puntos de  la  zona de Arcalis y en el valle de Sorteny, 

asociados  a una débil  foliación de  crenulación desarrollada  sobre  la  foliación  subhorizontal.  Estos 

pliegues  tienen  una  escala  entre  centimétrica  y métrica  y  fueron  reconocidos  en  el  noroeste  de 

Andorra por Cirés (1996).  

Lineación mineral 

En  el  área  colindante  con  el  domo  del  Hospitalet,  afectada  por metamorfismo  de  grado 

medio – alto  se observan abundantes porfiroblastos de estaurolita, cordierita y andalucita. Los de 

estaurolita  presentan  tamaños  de  entre  1,5  y  2  cm, mientras  que  los  de  cordierita  y  andalucita 

alcanza los 8 cm siendo su eje mayor el que define  la lineación. Esta  lineación es poco penetrativa, 

tiene espaciado centimétrico y una orientación N 145 E.  

Estructuras de deformación por cizalla  

Coincidiendo  en  muchos  casos  con  la  presencia  de  la  lineación  mineral,  descrita  en  el 

apartado precedente, pueden observarse a escala de  lámina delgada porfiroblastos de estaurolita 

que presenta un débil desarrollo de  sombras de presión  y que  contienen  inclusiones de  cuarzo  y 

minerales opacos. Estas inclusiones coinciden con el trazado de la foliación principal, que puede estar 

ligeramente plegada o formando un ángulo de aproximadamente 80º con la foliación que se observa 

en la matriz (Figura E23d). Esto indicaría una rotación del porfiroblasto y una débil deformación por 

cizalla posterior al desarrollo de la foliación principal. En estas láminas delgadas se observa también 

una foliación externa posterior, definida por biotita y moscovita, que se adapta al porfiroblasto. En 

estas mismas rocas pueden observarse estructuras S – C’ típicas de la deformación asociada a zonas 

de cizalla (figura 3.23d). 
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3.5 Estructura del sector meridional 

Como se ha explicado en el apartado 3.2 de este capítulo, en este sector se incluye el sinclinal 

de Tor – Casamanya, el extremo oriental del anticlinal de La Massana y el sinclinal de Llavorsi ya que 

son estructuras con características similares. A continuación se realizará  la descripción detallada de 

cada una de estas tres unidades estructurales. 

3.5.1 El sinclinal de Tor – Casamanya 

El  límite  norte  del  Sinclinal  de  Tor‐Casamanya  viene marcado  por  la  falla  de  Arinsal  y  el 

meridional por el  cabalgamiento de Pal. Su núcleo está ocupado por rocas devónicas mientras que el 

Silúrico aflora principalmente en el  flanco norte. Al oeste del  sinclinal afloran  las  formaciones del 

Devónico  Inferior: Rueda y Castanesa y en  las partes central y oriental del mismo, existen buenos 

afloramientos de  las  formaciones del Devónico Medio  y  Superior, principalmente de  la  formación 

Manyanet.  En  general,  como  se  observa  en  el mapa  geológico  (Anexo),  la  Formación  Castanesa 

constituye un nivel guía  característico que dibuja bien  la estructura a  lo  largo de  todo el  sinclinal, 

consistente básicamente en pliegues de escala centimétrica a hectométrica, derechos o vergentes al 

sur,  de  dirección  esencialmente  E  –  O.  Los  ejes  de  estos  pliegues  poseen  una  inmersión 

principalmente entre 0º y 30º, tanto a este como a oeste, en la mitad oriental del sinclinal, mientras 

que en  la mitad occidental presentan  inmersiones más altas y una mayor dispersión de  la dirección 

de  sus  ejes,  llegándose  incluso  a medir  orientaciones N  –  S  (figura  3.28).  En  general,  el  sinclinal 

aparece constituido por pliegues apretados, a los que se asocia una foliación tectónica con elevados 

buzamientos  al  norte.  Esta  es  la  foliación  dominante  en  todo  el  sinclinal  y  tanto  en  algunos 

afloramientos, como en lámina delgada, se observa que corresponde a una foliación de crenulación, 

ya que se encuentra deformando a una fábrica anterior. En el valle del Montaup situado en la parte 

oriental del sinclinal y en otros puntos más occidentales como el valle del río Arinsal, aparecen bien 

desarrollados  algunos  de  los  pliegues menores  asociados  a  esta  estructura,  tal  y  como  se  puede 

observar  en  el mapa  geológico  (Anexo  1).  Además,  tanto  en  la  cartografía  como  en  los  cortes 

geológicos  (Anexo  1,  figuras  3.29  y  3.30)  se  observa  un  paso  gradual  de  predominio  de  pliegues 

derechos en el  flanco norte y en el núcleo del  sinclinal a pliegues de marcada vergencia  sur en el 

flanco meridional.  En  el  extremo  occidental  del  sinclinal  de  Tor  ‐  Casamanya,  entre  el  coll  de  la 

Botella y el port de Cabus,  las  charnelas de  los pliegues medidos y  las  lineaciones de  intersección 

entre  la estratificación y la foliación principal presentan una clara dispersión, con un predominio de 

direcciones  entre  NE  –  SO  y  E  –  O  (figura  3.28).  Las  orientaciones  E  –  O  corresponden  a  ejes 

subhorizontales mientras que las NE – SO poseen una inmersión de unos 40º al NE. Por otra parte, en 

este extremo occidental del sinclinal es abundante el desarrollo de cabalgamientos de dirección E – O 
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y sentido de movimiento hacia el sur, que convergen hacia abajo en  las pizarras del Silúrico y dan 

lugar a la repetición de las pizarras y calizas de las formaciones Rueda y Castanesa (figura 3.29). En el 

flanco norte y en el extremo oriental del sinclinal de Tor ‐ Casamanya son también numerosos estos 

cabalgamientos que  superponen  láminas de  rocas devónicas  y que, además,  cortan a  los pliegues 

menores asociados a esta estructura.  
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Figura  3.28.  Representación  estereográfica  de  la  estratificación,  foliación  dominante  y  lineaciones  de  intersección  del 

sinclinal  de  Tor  –  Casamanya  diferenciadas  por  sectores.  Se  puede  observar  como  los  sectores  occidental  y  central 

presentan una distribución  similar,  tanto en el  caso de  los polos de  la estratificación y de  la  foliación, que muestran un 

buzamiento generalizado de ambas superficies hacia el norte, como en el de las lineaciones de intersección, que presenta 

una  inmersión mayor y se encuentran dispersas sobre planos orientados entre E – O y ESE  ‐ ONO. Por el contrario, en el 

sector  oriental  los  polos  de  estratificación  y  foliación muestran  buzamientos  tanto  a N  como  a  S  y  las  lineaciones  de 

intersección una orientación general E – O con menor inmersión que en los sectores occidental y central. 

 

En la zona central del sinclinal se realizó un corte geológico detallado entre el coll de Arenes y 

el coll de Ordino (figura E30), en el que se pueden reconocer numerosos pliegues de dirección E – O, 

derechos  o  vergentes  al  sur,  de  escala  métrica  a  decamétrica,  a  los  que  se  asocia  la  foliación 

dominante. Además,  gracias  al  estudio  bioestratigráfico  realizado  en  las  calizas  que  afloran  en  el 

núcleo del sinclinal se ha podido deducir la existencia de varias láminas de cabalgamiento que sitúan 

la Formación Rueda sobre la Formación Manyanet y, a esta, sobre las calizas del Devónico Superior. A 

menor escala, el estudio paleontológico también ha revelado la existencia de varios cabalgamientos 

más  pequeños  dentro  de  las  propias  calizas  del  Devónico  Superior  (figura  3.30).  Todos  estos 

cabalgamientos muestran buzamientos elevados hacia el norte y sentido de movimiento hacia el sur. 

Por otra parte, en el flanco norte del sinclinal de Tor‐Casamanya se han observado pliegues 

de escala métrica a decamétrica, vergentes al norte, a los que se asocia un clivaje de plano axial que 

se  encuentra  crenulado  por  la  foliación  subvertical  dominante.  En  este  flanco  septentrional,  la 

foliación  subvertical  presenta  un  pobre  desarrollo  favoreciendo  que  la  foliación  asociada  a  los 

pliegues vergentes al norte sea  la más penetrativa, tal y como se observa en algunos afloramientos 

del valle de Ensegur (figura 3.31). En el extremo norte del corte de la figura 3.30 se puede observar 

que  la  falla  de  Arinsal  corresponde  a  un  cabalgamiento  de  escala  cartográfica  que  sitúa  las 

formaciones  Rueda  y  Castanesa  del  Devónico  Inferior,  previamente  deformadas  por  pliegues 

vergentes al norte,  sobre  las ampelitas del Silúrico  (anexo 1 y  figura E30). En esta zona  la  falla de 

Arinsal buza hacia el sur y presenta sentido de movimiento de bloque superior hacia el norte (figura 

3.32). Este hecho contrasta con  lo observable en  la parte occidental del sinclinal, donde  la  falla de 

Arinsal  presenta  un  elevado  buzamiento  hacia  el  norte  y  sentido  de  movimiento  de  bloque 

septentrional  hacia  el  sur,  superponiendo  así  las  ampelitas  silúricas  sobre  diferentes  formaciones 

devónicas, tal y como se puede observar en los alrededores de la población de Arinsal. El cambio en 

el sentido de movimiento de esta falla coincide con el extenso afloramiento de Silúrico situado en la 

zona del Valira del Nord  (Anexo 1). En el extremo oriental del sinclinal se han  identificado también 

varios cabalgamientos que afectan a  las rocas devónicas de dirección E – O a ENE – OSO,  los cuales 

presentan un buzamiento elevado hacia el norte y sentido de movimiento hacia el sur. 
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Figura 3.31. Pliegue vergente al norte en el valle de Ensegur al que se asocia una foliación de plano axial crenulada por otra 

subvertical poco desarrollada. 

 

 

Figura 3.32. Aspecto de campo del  límite norte del sinclinal de Tor – Casamanya en  la zona del coll de Arenes donde se 

observa el buzamiento al sur de la falla de Arinsal. 
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El  límite  sur del  sinclinal de  Tor  ‐ Casamanya  corresponde  al denominado por Cirés  et al. 

(1990) cabalgamiento de Pal que, en general, presenta buzamientos que varían entre 35º y 75º hacia 

el norte. Al  sur del  coll de  la Botella  y  en  la  carretera  entre  las poblaciónes de  Erts  y Pal,  en  las 

proximidades de la superficie de cabalgamiento, se han observado zonas de cizalla desarrolladas en 

las pizarras de la base de la Formación Rueda y en las ampelitas del Silúrico que afectan a la foliación 

principal.  Estas  zonas  de  cizalla  tienen  orientación  NE  –  SO  a  ENE  ‐  OSO  e  indican  sentido  de 

movimiento del bloque superior hacia el SO (figura 3.33). Este tipo de estructuras, más abundantes 

en el extremo meridional del  sinclinal,  indican que en  las ampelitas del Silúrico existe un nivel de 

despegue  en  el que  convergen  las  estructuras  antes mencionadas.  Por  lo  tanto,  y puesto que no 

existe  superposición  estratigráfica  importante,  no  parece  que  el  límite  entre  el  sinclinal  de  Tor  – 

Casamanya  y  el  anticlinal  de  La  Massana  corresponda  a  un  cabalgamiento,  sino  a  un  nivel  de 

despegue en el que convergen las estructuras desarrolladas por encima de él, en el sinclinal de Tor – 

Casamanya . 

 

Figura 3.33. Aspecto de campo de las zonas de cizalla que afectan a las pizarras de la base de la Formación Rueda en la zona 

del coll de la Botella en las proximidades del límite sur del sinclinal de Tor – Casamanya. 

 

3.5.2 El anticlinal de La Massana 

El anticlinal de La Massana se sitúa en el extremo oriental de una unidad mayor definida por 

Poblet  (1991)  y  denominada  anticlinal  de  la  Massana  –  Ribera  de  Cardos  que,  desde  la  zona 



Capítulo 3. ‐ Estructura 

95 

estudiada, se extiende unos 50 kilómetros hacia el oeste, hasta el río de  la Bonaigua, flanqueado al 

norte  por  el macizo  de  la  Pallaresa  y  el  sinclinal  de  Tor  –  Casamanya  y  al  sur  por  el  sinclinal  de 

Llavorsi. En este trabajo se ha estudiado el extremo oriental del anticlinal, que corresponde al área 

situada  entre  los  sinclinales  de  Tor  –  Casamanya  y  de  Llavorsí,  en  cuyo  núcleo  afloran  rocas  del 

Cámbrico y Ordovícico Inferior y la sucesión del Ordovícico Superior en los flancos (Anexo 2). El límite 

norte  del  anticlinal  de  La Massana  está marcado  por  el  despegue  de  Pal  y  el  sur  corresponde  al 

cabalgamiento  de  Estaron.  A  la  vista  del  mapa  geológico,  esta  unidad  no  parece  presentar 

complicaciones,  sin  embargo,  los  estudios  a  escala microscópica  y  de  afloramiento  revelan  una 

mayor complejidad estructural.  

El  rasgo  estructural más  destacado  del  anticlinal  de  La Massana  es  la  foliación  tectónica 

asociada a él que presenta una orientación E – O y se dispone subvertical o buzando entre 40º y 80º 

hacia el norte. Esta foliación es  la dominante en el núcleo del anticlinal y en su flanco sur, mientras 

que en el flanco norte su desarrollo es menor. En un corte realizado en la zona del valle del río Civis, 

se observan, en el núcleo del  anticlinal, pliegues  apretados de dirección E – O  a  ESE – ONO,  con 

flancos adelgazados y charnelas engrosadas a  los que está asociada  la foliación principal. En  lámina 

delgada, se observa que esta foliación corresponde a un clivaje de crenulación. En el flanco norte del 

anticlinal, al sur del port de Cabus en  la cresta  fronteriza entre Andorra y España,  se observan  las 

diferentes  formaciones  de  la  sucesión  del  Ordovícico  Superior  buzando  hacia  el  sur  en  posición 

invertida.  En  estos  afloramientos  se  reconocen  pliegues  centimétricos  vergentes  al  norte  que,  a 

escala microscópica, se observa que son previos a la foliación principal (figura 3.34). Al plano axial de 

estos pliegues se asocia un clivaje de dirección E – O a NO – SE, con buzamientos de unos 40º hacia el 

sur, mientras que, la foliación principal está menos desarrollada que en el resto del anticlinal.  

   

 

 

Figura  3.34.  (a)  Aspecto  de 

lámina  delgada  de  la  Fm.  Cava 

del Anticlinal de  la Massana en 

la  que  se  observa  la  presencia 

de un micropliegue vergente al 

norte  que  está  atravesado  por 

una  foliación  oblicua  que  se 

aprecia  en  toda  la  lámina.  (b) 

Detalle  microscópico  del 

micropliegue de la figura a en el 

que  se  puede  observar  una 

foliación de plano axial asociada 

a él. 
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En el  flanco sur del anticlinal de La Massana, acercándose al cabalgamiento de Estaron, se 

observan bandas de cizalla de anchura centimétrica, bien desarrolladas en los materiales pizarrosos, 

aunque se han reconocido también en los conglomerados de la formación Rabassa, donde los cantos 

cuarcíticos pueden estar  intensamente deformados  (figura 3.35). Estas  zonas de cizalla  tienen una 

orientación entre NE – SO y ENE – OSO, con buzamientos moderados hacia el norte de 40º a 45º y 

que afectan a la foliación dominante. En ellas se observa que el bloque superior se desplaza hacia el 

sur,  indicando un movimiento de falla  inversa. El cabalgamiento de Estaron constituye el  límite sur 

del  anticlinal  de  La Massana,  y  presenta  un  buzamiento  alto  hacia  el  norte,  situando  diferentes 

formaciones de la sucesión del Ordovícico superior o de la sucesión pre – Caradoc sobre las rocas del 

Silúrico y Devónico que afloran en el sinclinal de Llavorsi. 

 

Figura 3.35. Aspecto de campo de las zonas de cizalla que afectan al conglomerado de la Formación Rabassa en el flanco sur 

del  anticlinal  de  la Massana.  Se  puede  apreciar  como  los  cantos  de  cuarzo  del  conglomerado  presentan  geometrías 

sigmoidales, indicando una importante deformación por cizalla. 

 

3.5.3 El sinclinal de Llavorsi 

Este  sinclinal  se  extiende  en  dirección ONO  ‐  ESE  entre  los macizos  granodioríticos  de  La 

Maladeta, al oeste, y de Andorra – Montlouis, al este, estando en su núcleo compuesto por rocas del 

Silúrico y Devónico  (Anexo 2). Por el norte, el cabalgamiento de Estarón superpone  la sucesión del 

Ordovícico  Superior  del  Anticlinal  de  La  Massana  sobre  las  ampelitas  del  Silúrico  y  por  el  sur 
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diferentes  formaciones devónicas y el  silúrico están en  contacto, a  través de  la  falla de  Llavorsí – 

Senet, con las rocas pre – Caradoc y del Ordovícico Superior del Macizo del Orri. La serie devónica del 

flanco  norte  aflora  generalmente  completa,  mientras  que  en  muchos  puntos  del  flanco  sur 

formaciones del Devónico Medio, tales como Manyanet y Civis, se encuentran directamente sobre la 

sucesión  del  Ordovícico  Superior  o  sobre  la  sucesión  pre  –  Caradoc.  Como  se  muestra  en  la 

cartografía geológica,  las principales estructuras menores presentes en el  sinclinal de Llavorsi,  son 

pliegues  de  escala  centimétrica  a  hectométrica,  vergentes  al  sur,  a  los  que  se  asocia  la  foliación 

principal  de  la  zona,  con  una  orientación  general  de  ESE  –  ONO  a  SE  –  NO  e  inclinada 

mayoritariamente entre 40º y 55º al norte. Estos pliegues pueden reconocerse en todo el sinclinal, 

son  apretados,  tienen  los  flancos  adelgazados  y  las  charnelas  engrosadas.  La  proyección 

estereográfica de  los ejes de estos pliegues muestra una  importante dispersión, si bien se pueden 

definir dos orientaciones preferentes que son E – O y SE – NO, con  inmersiones de unos 20 grados 

hacia el este en el caso de los primeros y entre 30º y 40º hacia el noroeste para los segundos (figura 

3.36). 

 

Figura  3.36.  Representación  estereográfica  de  la  estratificación,  foliación  principal  y  lineaciones  de  intersección  en  el 

sinclinal del Llavorsi. Los polos de estratificación y  foliación se encuentran concentrados  reflejando una orientación para 

ambas  superficies  ESE  –  ONO.  Las  lineaciones  de  intersección  se  encuentran  dispersas  mostrando  dos  direcciones 

preferentes: E‐O y NO –SE. 
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En  la parte occidental del sinclinal, en  las proximidades de  la población de Escart (Anexo 2), 

se  identifican pliegues de escala hectométrica dibujados por  las calizas de  la Formación Castanesa. 

Hacia la parte central, en los afloramientos del valle del río Noguera de Cardos, se observan pliegues 

de escala métrica muy apretados y con los flancos adelgazados, a los que se asocia una foliación de 

plano  axial  muy  penetrativa  que,  cuando  afecta  a  las  alternancias  de  calizas  y  pizarras  de  la 

Formación Rueda, sufre una  importante refracción como se puede observar en  las proximidades de 

la  población  de  Tirvia.  En  algunos  afloramientos  de  esta  parte  central  del  sinclinal  de  Llavorsi  se 

puede  observar  que  la  foliación  es  de  crenulación,  ya  que  se  encuentra  deformando  a  un  clivaje 

previo.  En  la  parte  oriental  del  sinclinal,  y  principalmente  en  su  flanco  sur,  son  abundantes  los 

cabalgamientos  de  dirección  ESE  – ONO  (Anexo  2)  con  sentido  de movimiento  hacia  el  sur,  que 

convergen  en  las  ampelitas  del  Silúrico  y  que  en muchos  casos,  como  puede  observarse  en  las 

cercanías de la población de Asnurri, superponen las propias ampelitas sobre diferentes formaciones 

devónicas (figura 3.37).  

 

Figura 3.37. Mapa geológico del área del río Civis situado en la parte oriental del flanco sur del sinclinal de Llavorsi. (A – A’) 

Corte geológico de la figura 3.38. 
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En un corte detallado realizado en el flanco sur del sinclinal, a lo largo del valle del río Civis, 

entre  las  poblaciones  de  San  Joan  Fumat,  al  sur,  y  Civis,  al  norte  (figuras  3.37  y  3.38),  se  puede 

observar que la estructura de este flanco consiste en un apilamiento de láminas limitadas por fallas y 

cabalgamientos  cuyas  superficies  presentan  un  buzamiento  de  alrededor  de  30º  hacia  el  norte  y 

sentido  de movimiento  hacia  el  sur.  Los  cabalgamientos  se  enraízan  en  el  nivel  de  despegue  del 

Silúrico  mientras  que  las  fallas  se  interpretan  como  fallas  directas  dado  que  no  producen 

superposición de serie. Sin embargo, a  lo  largo del corte y particularmente en  las proximidades de 

fallas  y  cabalgamientos,  se  han  observado  estructuras,  tales  como  bandas  de  cizalla,  que  indican 

sentido de movimiento de bloque  superior hacia el  sur. Esta  circunstancia en el  caso de  las  fallas 

directas  puede  reflejar  una  reactivación  posterior  como  cabalgamientos.  Si  bien  esta  no  fue  lo 

suficientemente importante como para recuperar el salto inicial de las fallas normales. 

Los pliegues  que  se observan  a  lo  largo de  todo  el  corte,  generalmente,  son  apretados o 

isoclinales con sus dos flancos buzando al norte, y a ellos se asocia la foliación principal. En la parte 

meridional  del  corte  (figuras  3.37  y  3.38),  dentro  de  la  Formación Manyanet,  atendiendo  a  las 

relaciones entre estratificación y foliación principal, se puede reconstruir un pliegue vergente al sur, 

cuyo  flanco  inverso queda cortado por un cabalgamiento que sitúa  las ampelitas del Silúrico sobre 

esta  formación.  Las  lineaciones  de  intersección  entre  estratificación  y  foliación  dominante  tienen 

direcciones entre E – O y NE – SO  (figura 3.39). Las primeras corresponden a ejes subhorizontales, 

mientras que las segundas presentan una inmersión que oscila entre 25º y 30º hacia el norte.  

 

Figura  3.38. Corte  geológico del  flanco  sur del  sinclinal de  Llavorsi  realizado por  el  valle del  río Civis  en  el que  se han 

diferenciado tres sectores en función de  la orientación de  los ejes de pliegues y  las  lineaciones de  intersección,  las cuales 

son de dirección E – O en los sectores meridional y septentrional y N –S en el sector central. Corte A – A’ figura 3.37. 
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En  la  transversal del  corte de  la  figura 3.38, en  todo el  flanco  sur del  sinclinal de  Llavorsi, 

hasta  las cercanías de  la población de Asnurri, se mantienen estas características estructurales, sin 

embargo, desde esta  localidad hacia el norte, dominan  los cabalgamientos dirigidos hacia el sur de 

las  ampelitas  del  Silúrico  sobre  la  Formación  Rueda,  en  la  que,  por  otra  parte,  se  observan  las 

lineaciones de intersección entre la estratificación y la foliación con una orientación predominante N 

– S (figura 3.39). En la margen derecha del río Civis, al noroeste de Asnurri, se reconoce un pliegue de 

escala cartográfica con dirección N – S y cuyo eje presenta una  inmersión de unos 40º hacia el N 

(figura 3.37). Sobre el afloramiento más septentrional de ampelitas del Silúrico, que se observa en el 

corte de  la  figura 3.38, se dispone  la Formación Manyanet y a partir de este punto, se observa un 

importante afloramiento de dicha Formación en el que  las  lineaciones de  intersección y  los ejes de 

los pliegues muestran, de nuevo, un predominio de dirección E – O (figura 3.39). En el extremo norte 

del  corte  donde  aflora  la  Formación  Civis,  que  ocupa  el  núcleo  del  Sinclinal,  no  se  observan  con 

claridad las superficies de estratificación. 

   

 

 

Figura  3.39.  Estereogramas 

donde  se han  representado  los 

planos  de  estratificación  y 

foliación  principal  y  las 

lineaciones  de  intersección 

entre  ambos  para  cada  sector 

diferenciado  en  el  corte  de  la 

figura 3.38. En ellos  se observa 

un  mayor  predominio  de 

pliegues de orientación entre N 

‐  S  y  NO  –  SE  en  el  sector 

central. 

 

 

 

La  coexistencia  de  pliegues  orientados  en  dirección  E  – O  y N  –  S  a  los  que  se  asocia  la 

foliación principal, unido al hecho de que la mayor parte de los pliegues con ejes N – S se concentren 

en la zona central del corte, puede ser interpretado como debido a la existencia de alguna estructura 

en profundidad que provoque el  cambio de posición de  los ejes de  los pliegues  como pueden  ser 
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rampas  laterales de  cabalgamientos  contemporáneos  a  los pliegues  (Clariana,  2001). Además hay 

que  tener  en  cuenta  que  las  áreas  de  culminación  de  rampas  se  presentan  en  el  relieve  como 

estructuras antiformales mientras que todo el fondo del valle del río Civis es un gran afloramiento de 

ampelitas del  Silúrico que puede  ser  considerado  como  el núcleo de un  sinforme  asociado  a una 

rampa lateral. 

Deformando  a  las  estructuras  principales,  en  general,  en  todo  el  sinclinal  de  Llavorsi  se 

observan pliegues de escala centimétrica, con ejes de dirección N – S, que no presentan una foliación 

de plano axial asociada y pliegues tipo kink band de carácter más local. 

El límite meridional del sinclinal de Llavorsi corresponde a la falla de Llavorsí – Senet. En los 

afloramientos de  las  ampelitas del  Silúrico,  cercanas  a  la  superficie del  cabalgamiento,  se pueden 

observar bandas de  cizalla afectando a  la  foliación principal que  indicarían movimiento de bloque 

superior hacia el Sur, lo cual unido a que no existe superposición de serie puede interpretarse como 

un nivel de despegue. Por otra parte Poblet (1991) señala la posterior reactivación como falla directa 

de  este  accidente  en  una  etapa  tardi‐hercínica  o Alpina  posterior  a  la  intrusión  del  granito  de  la 

Maladeta , lo que puede ser constatado a la vista del desplazamiento por falla normal que se observa 

en la aureola de contacto de este macizo. 

 

3.6 Recapitulación de estructuras del sector meridional 

3.6.1 Estructuras principales en el sector meridional 

Como se deduce de  la descripción realizada anteriormente del sector meridional de  la zona 

estudiada,  las estructuras principales están generalizadas en  todo el sector y consisten en pliegues 

derechos  o  vergentes  al  sur,  a  los  que  se  asocia  la  foliación  dominante  de  este  sector,  y 

cabalgamientos de dirección generalmente E – O dirigidos hacia el sur.   

Pliegues y foliación principal 

Las  estructuras mejor  desarrolladas  en  este  sector  corresponden  a  pliegues  de  dirección 

aproximada E  ‐ O, derechos o vergentes al sur que se desarrollan a  todas  las escalas y  la  foliación 

regional que es paralela a su plano axial. Los ejes de estos pliegues y las lineaciones de intersección 

entre  estratificación  y  foliación  principal  tienen  direcciones mayoritariamente  E  –  O  aunque  en 

algunos sectores de  los sinclinales de Tor – Casamanya y de Llavorsi su orientación es más variable 

(figuras 3.28 y 3.36). En el caso del sinclinal de Tor‐Casamanya el cambio de orientación e inmersión 

de  los  ejes  de  los  pliegues  coincide  con  la  zona  central  del  sinclinal,  donde  se  sitúa  el  gran 

afloramiento de ampelitas del Silúrico. La foliación principal asociada a estos pliegues presenta una 
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orientación muy constante en las tres unidades incluidas en este sector, oscilando entre E ‐ O y ESE – 

ONO,  con  buzamientos  de moderados  a  altos  (40º  ‐  90º)  hacia  el  norte.  En  todo  este  sector,  la 

foliación corresponde a un clivaje de crenulación como puede observarse en algunos afloramientos y 

en  lámina delgada. Se desarrolla bien en  los niveles más  lutíticos o en  las  series más alternantes, 

mientras que en las capas de caliza masiva es menos penetrativa. A escala microscópica, se observa 

que en muchos casos esta foliación se origina como el resultado del microplegamiento de un clivaje 

previo. Generalmente,  viene definida por estrechas bandas oscuras que  corresponden a dominios 

discretos  en  los  que  han  operado  mecanismos  de  disolución  por  presión  (figura  3.40a).  Estos 

mecanismos de disolución por presión quedan en evidencia cuando  la  foliación se desarrolla sobre 

restos  fósiles,  tales como placas de equinodermos  (figura 3.40b). En estos dominios  se produce  la 

acumulación  de  material  insoluble,  principalmente  minerales  opacos,  aunque  también  pueden 

observarse  dominios  de  clivaje  que  pasan  de manera  gradual  a  otros  con mayor  acumulación  de 

cuarzo y clorita (figura 3.40c y d). En estos casos, los dominios de clivaje están ocupados por cristales 

de  moscovita,  mientras  que  en  los  microlitos  los  cristales  de  cuarzo  y  clorita  aparecen  con  la 

orientación de una fábrica previa (figura 3.40c y d). En el extremo norte, tanto del sinclinal de Tor‐

Casamanya como del anticlinal de La Massana, la foliación dominante se encuentra peor desarrollada 

siendo el  clivaje previo  la  foliación que mejor desarrollo presenta,  tanto a escala de afloramiento 

como en lámina delgada. 

Cabalgamientos 

En muchos casos, a partir de  la cartografía, de  los cortes geológicos y con base en criterios 

estratigráficos  y  paleontológicos  se  ha  deducido  la  existencia  de  cabalgamientos  que  afectan 

principalmente  a  las  formaciones  devónicas  y  silúricas  de  los  sinclinales  de  Tor  –  Casamanya  y 

Llavorsi. Estos cabalgamientos presentan una orientación E – O a ESE – ONO y en algunos casos ENE – 

OSO,  como  ocurre  en  el  extremo  oriental  del  sinclinal  de  Tor  –  Casamanya.  Las  superficies  de 

cabalgamiento  presentan  buzamientos moderados  hacia  el  norte,  desde  unos  30º  en  el  caso  del 

sinclinal de Llavorsi hasta entre 50º y 70º en el sinclinal de Tor – Casamanya. En general, todos estos 

cabalgamientos convergen en un nivel de despegue, situado en el Silúrico, y pueden tener pliegues 

asociados  aunque  también  se  observan  cortando  a  los  pliegues  derechos  o  vergentes  al  sur  que 

afectan  a  las  diferentes  formaciones  devónicas.  También  existen  otros  cabalgamientos  fuera  de 

secuencia  que  cortan  tanto  al  despegue  como  a  los  pliegues  (figura  3.30). 

En ocasiones, como ocurre en algunos sectores del flanco sur del sinclinal de Llavorsi, los ejes 

de los pliegues de la generación dominante varían de acuerdo con la dirección de los cabalgamientos 

o  de  las  estructuras  laterales  asociadas  a  ellos,  lo  que  puede  indicar  la  contemporaneidad  entre 

pliegues y cabalgamientos. Así por ejemplo, en el valle del río Civis, los ejes de los pliegues a los que 



Capítulo 3. ‐ Estructura 

103 

se asocia la foliación principal presentan orientaciones N – S, coincidentes con numerosos pequeños 

cabalgamientos y zonas de cizalla observables en  las ampelitas silúricas que ocupan el valle del río 

Civis. Mientras que al sur y al norte de este afloramiento del silúrico que se encuentra  limitado por 

dos cabalgamientos, se observan pliegues de  la generación principal con orientación E – O  (figuras 

3.37 y 3.38).  

 

Figura 3.40. (a) Clivaje de crenulación en las alternancias de calizas pizarrosas y pizarras carbonatadas de la Fm. Rueda. Este 

clivaje es el dominante en  todo el  sinclinal y, en  sus microlitos  se aprecia una  foliación anterior.  (b) Placa de  crinoideo 

disuelta por efecto de  los mecanismos de disolución por presión que  favorecen el desarrollo de  la  foliación.  (c) Aspecto 

microscópico de las pizarras carbonatadas de la Fm. Castanesa en las que se aprecia el límite gradual entre los dominios de 

clivaje y  los microlitos.  (d) Dominios de  clivaje ocupados por  cristales de moscovita. En  las  láminas  c y d  se observa un 

clivaje previo en los microlitos marcado por la orientación de cuarzo, moscovita y clorita 

 

3.6.2 Estructuras previas a la generación principal en el sector meridional 

En  los  extremos  septentrionales  del  sinclinal  del  Tor  –  Casamanya  y  del  anticlinal  de  La 

Massana se reconocen pliegues de escala centimétrica a decamétrica de dirección E – O a SE  ‐ NO, 

vergentes  al  norte,  a  los  que  se  asocia  una  foliación  de  plano  axial  que,  tanto  a  escala  de 

afloramiento como en lámina delgada, está crenulada por la foliación subvertical dominante en este 
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sector. Esta  foliación previa, al contrario que  los pliegues, está generalizada en casi  todo el  sector 

meridional. El análisis microscópico revela que se trata de un clivaje pizarroso bien desarrollado en 

los niveles pelíticos y poco penetrativo en  los niveles  cuarcíticos que afloran en el anticlinal de  la 

Massana  (figura  3.41a),  o  en  aquellas  capas más  carbonatados  del  sinclinal  de  Tor  –  Casamanya 

(figura 3.41b). Los dominios del clivaje subvertical de  las muestras procedentes del anticlinal de  la 

Massana vienen definidos por la acumulación de minerales opacos, mientras que en los microlitos el 

clivaje previo queda bien definido por la orientación de cuarzo, moscovita y clorita (figura 3.41c). En 

ocasiones, en  los microlitos también pueden observarse “fibras” de cuarzo creciendo a partir de un 

objeto  rígido,  como  por  ejemplo  granos  de  pirita  irregulares.  Estas  fibras  muestran  escasa 

deformación y están alargadas paralelamente a la dirección de la foliación principal (figura 3.41d). 

3.6.3 Estructuras posteriores a la generación principal en el sector meridional 

Pliegues 

De manera  local pueden observarse pliegues de orientación N –  S  y escala  centimétrica a 

decimétrica que no presentan foliación asociada y que pliegan a la foliación principal. 

Fallas 

En el flanco sur del sinclinal de Llavorsí se han identificado fallas directas de dirección E – O a 

ESE – ONO que afectan a la sucesión del Devónico y a las ampelitas del Silúrico así como al nivel de 

despegue  del  Silúrico.  En  las  cercanías  de  los  planos  de  falla  se  observan  estructuras  tales  como 

bandas de cizalla que indicarían sentido de movimiento del bloque superior hacia el sur, por lo cual, 

es  probable  que  estas  fallas  se  reactivasen  como  cabalgamientos  en  un  evento  de  deformación 

posterior a  su  juego como  fallas normales. Este desplazamiento  tardío como  falla  inversa de estas 

estructuras no fue lo suficientemente importante para restituir el previo, de falla normal, ya que no 

se observa superposición de la serie estratigráfica. 

 

Figura 3.41. (a) Nivel cuarcítico de  la Fm. Cavá del Ordovícico Superior del flanco norte del anticlinal de  la Massana en el 

que se observa el menor desarrollo en estos niveles de la foliación asociada a los pliegues vergentes al norte. (b) Muestra 

carbonatada de la Fm. Castanesa del sinclinal de Tor – Casamanya en la que se observa que la foliación dominante de este 

sector crenula a la foliación anterior asociada a los pliegues vergentes al norte. (c) Aspecto del clivaje principal subvertical 

definido  por  la  acumulación  de minerales  opacos  en  los  dominios  de  clivaje  y  presencia  de  la  foliación  previa  en  los 

microlitos definida por la orientación de cristales de moscovita y cuarzo. (d) Fibras de cuarzo creciendo a partir de cristales 

de pirita de geometría irregular en los microlitos de la foliación principal. 
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3.7  Transición  estructural  entre  los  sectores  septentrional  y 

meridional 

En el apartado 3.2 de este capítulo  se han puesto de manifiesto  las principales diferencias 

estructurales  que  han  ocasionado  la  división  de  esta  tesis  en  dos  sectores.  Básicamente,  estas 

diferencias  consisten  en  un  predominio  de  estructuras  subhorizontales  y  vergentes  al  norte, 

desarrolladas bajo condiciones metamórficas que localmente pueden ser de alto grado, en el sector 

septentrional,  frente  al  predominio  de  estructuras  derechas  o  vergentes  al  sur  con  un  grado 

metamórfico bajo o muy bajo en el sector meridional. El límite entre ambos sectores coincide con un 

horizonte estratigráfico  situado en  las ampelitas del Silúrico del  flanco norte del Sinclinal de Tor – 

Casamanya.  Sin embargo,  al norte del  sinclinal  se observa un  gradual  y  significativo desarrollo de 

pliegues derechos y apretados, que deforman  la  foliación subhorizontal y  los pliegues vergentes al 

Norte, y que son especialmente abundantes en los sectores meridionales de la rama sur de la falla de 

Merens y del cabalgamiento que atraviesa la collada de les Meners (Anexo 1). El mejor desarrollo de 

los segundos pliegues en las proximidades de las fallas, unido a la coincidente orientación entre ellos 
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y  las  fallas,  revela  su  relación  genética,  tal  y  como  ya  sugirió  Cirés  (1996),  y  podría  explicar  la 

transición entre los sectores aquí definidos, así como su extensión y distribución en profundidad. La 

transición entre  los dos  sectores que, por otra parte coinciden  con  los dominios  infraestructural y 

supraestructural propuestos por Zwart (1963b), quedaría, por lo tanto, delimitada entre las ampelitas 

sílúricas y el horizonte a partir del cual dejan de desarrollarse  los pliegues derechos. La  idea de una 

zona de  transición compleja entre  sectores con predominio de una  foliación  subhorizontal a otros 

donde  dominan  las  estructuras  subverticales  ya  fue  propuesta  por Oele  (1966)  para  la  transición 

entre  el macizo  de  la  Pallaresa  y  el  domo  del  Aston.  Este  autor  consideraba  ambas  foliaciones 

singenéticas lo que difiere con las observaciones realizadas en esta tesis. 

A partir de la cartografía geológica y de las observaciones realizadas en los cortes geológicos 

se pueden deducir que las áreas más representativas donde se puede observar la transición entre el 

sector  septentrional  y  meridional,  de  norte  a  sur  son  las  siguientes:  La  Falla  de  Merens,  el 

cabalgamiento de la collada de les Meners y las ampelitas del Silúrico entre el macizo de la Pallaresa 

y el sinclinal de Tor – Casamanya.  

3.7.1 La falla de Merens 

Esta falla corresponde a una estructura mayor dentro de la Zona Axial pirenaica que discurre 

en dirección E – O a  lo  largo de aproximadamente 70 kilómetros, desde su extremo oriental en el 

sinclinal de Villefranche, hasta el macizo de la Pallaresa, al oeste, donde su traza se divide en varias 

bandas de cizalla con  importante deformación. Esta falla separa  los domos gnéiscos del Aston y del 

Hospitalet y atraviesa la zona estudiada desde el port de Banyell hasta la cresta fronteriza occidental 

entre Andorra y Francia (figura 3.42). La falla de Merens separa rocas de la sucesión pre‐Caradoc que 

rodean al domo del Aston al norte y que están afectadas por un metamorfismo de grado alto, de las 

que afloran entorno al domo del Hospitalet, también pre – caradocienses, y con un metamorfismo 

que  no  supera  la  zona  andalucita.  En  su  recorrido  dentro  de  Andorra  se  pueden  diferenciar 

longitudinalmente dos tramos de la falla de Merens: el oriental, en el que la falla está representada 

por una sola traza, y el occidental, en el que se divide en dos ramas.  

Tramo oriental de la falla de Merens (Port de Banyell – Estany Esbalçat) 

En  relación  con  esta  falla,  en  el  port  de  Banyell,  aflora  una  banda  de  rocas,  de  espesor 

decamétrico,  intensamente deformadas  (punto 1  figura 3.42), en  las que a escala microscópica, se 

reconoce un bandeado tectónico. Esta foliación se encuentra definida por dominios discretos, en los 

que  existe  una  acumulación  de  materiales  insolubles,  tales  como  los  minerales  opacos.  Estos 

dominios,  separan  unos  microlitos  en  los  que  se  observan  micas  de  muy  pequeño  tamaño, 

principalmente moscovita (figura 3.43 a y b). Dominios y microlitos pueden rodear o separar niveles 
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en los que existe una mayor acumulación de cuarzo y feldespato. A su vez esta foliación se encuentra 

deformada por pequeñas zonas de cizalla, dando lugar a geometrías típicas S‐C y S – C’. Por lo tanto, 

esta anisotropía representa una foliación milonítica relacionable con la propia falla. Dentro de estas 

zonas de cizalla, algunos de los porfiroblastos de cuarzo muestran geometría sigmoidal y, en general, 

presentan  subgranos  de  cuarzo  que  evidencian  una  recristalización  mecánica  (figura  3.43c).  El 

pequeño  tamaño  de  los  cristales  de  cuarzo  indica  que  se  trata  de  una  milonita  formada  en 

condiciones metamórficas  de  bajo  grado  (Passchier  et  al.  2005).  Por  otra  parte,  en  los microlitos 

micáceos se observan estructuras con morfología de peces de mica (mica fish) que indican un sentido 

de movimiento del bloque superior hacia el sur (figura 3.43d). 

 

Figura 3.43. (a) y (b) Aspecto microscópico de la foliación en la zona de alta deformación asociada a la falla de Merens en el 

Port  de  Banyell.  (c)  Aspecto  del  cuarzo  recristalizado  y  con  geometría  sigmoidal  rodeado  por  abundantes  cristales  de 

moscovita.  (d) Detalle de  los cristales de moscovita en  forma de “pez” propios de  zonas con deformación milonítica. La 

asimetría de este “pez” indica una cinemática coherente con la observada en la falla de Merens 

Hacia el oeste del port de Banyell, a  lo  largo del valle de Rialb,  la  falla de Merens pone en 

contacto  rocas  con alto grado metamórfico  (zona  sillimanita), al norte,  y  rocas que no  superan  la 

zona andalucita, al sur (Anexo 1). En las proximidades del punto donde la falla de Merens se divide en 
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dos  ramas  (punto  2  figura  3.42),  el  estudio microscópico  de  las  rocas  que  afloran  en  el  bloque 

meridional muestran una foliación subparalela a la estratificación que, en las secciones transversales 

a  la dirección mineral,  viene definida por unos dominios  en  los que  se observa  la orientación de 

cristales de biotita y moscovita paralelos a  la foliación (figura 3.44a). En estas mismas secciones,  la 

foliación, a su vez, se encuentra deformada por otra posterior y poco penetrativa (figura 3.44b). En 

las  secciones  paralelas  a  la  dirección  de  los minerales  que  definen  la  foliación  se  observan  los 

cristales de cuarzo generalmente estirados con una importante deformación cristalo‐plástica sin una 

visible  recristalización  (figura 3.44c). Además,  también en  las  secciones paralelas a  la  lineación de 

estiramiento,  se  observa  que  la  segunda  foliación  corresponde  a  bandas  de  cizalla  oblicuas,  que 

pueden  ser  consideradas  planos  C’  (figura  3.44d).  Estas microestructuras  indican,  por  lo  tanto,  el 

desarrollo de una deformación milonítica asociada a  la  falla de Merens, que  se ha producido bajo 

condiciones de menor grado metamórfico que en  la zona del port de Banyell. En algunos diques de 

rocas ácidas situados aproximadamente un kilómetro y medio al este del punto 2 (figura 3.42), en la 

zona del pic de Besalí, también se observan afloramientos con evidencias de deformación milonítica 

producida por la falla, como lo muestran los porfiroblastos de plagioclasas fuertemente deformados 

rodeados por cuarzo recristalizado de grano muy fino observables en la figura 3.44e y f. 

Tramo occidental de la falla de Merens (Estany Esbalçat – cresta fronteriza occidental) 

Hacia el oeste del estany Esbalçat,  la falla se divide en dos ramas:  la norte, que atraviesa  la 

cresta fronteriza entre Andorra y Francia por el cap de  la Coste Grand, y  la sur, que aflora entre el 

port de Arinsal y el port Dret, donde lateralmente pasa a varios cabalgamientos. 

 En la zona del valle del río Tristaina, en la carretera de acceso a la parte alta de la estación de 

Arcalis (ver MAPA Anexo),  la rama norte de  la falla de Merens está representada por una banda de 

unos 25 metros de espesor en la que afloran alternancias milimétricas de capas claras y oscuras muy 

continuas, de espesor constante y muy regulares, con el aspecto propio de una foliación milonítica 

(punto  3  figura  3.42).  Esta  nueva  foliación  tiene  una  orientación  E  –  O  y  presenta  un  elevado 

buzamiento hacia el norte  (70º  ‐ 80º). A  su  vez, está  foliación  se encuentra  afectada por otra de 

espaciado  centimétrico  (2  –  3  cm)  y buzamiento de  entre  20º  y  40º  al norte, que  corresponde  a 

bandas de cizalla tipo C que  indican sentido de movimiento de bloque superior hacia el sur  (figura 

3.45a  y  b).  En  niveles  centimétricos  de  areniscas  y  pizarras  que  afloran  en  esta misma  zona  se 

observan sistemas subhorizontales de pequeñas  fracturas  tardías, con espaciado centimétrico, que 

indican la existencia de una deformación extensional con movimiento de bloque superior hacia el sur 

(figura  3.46).  En  general,  en  todo  el  área  de Arcalis,  entre  la  dos  ramas  de  la  falla  de Merens,  y 

especialmente en  las proximidades de  la propia de  falla,  se observa un  significativo desarrollo de 
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Figura  3.44.  (a)  Aspecto microscópico  de  la  foliación  principal  subparalela  a  la  estratificación  y  que  está  definida  por 

cristales de moscovita y biotita que crecen en los dominios de clivaje. (b) Cristales de moscovita y biotita plegados por un 

segundo clivaje poco penetrativo (plano perpendicular a la dirección de crecimiento mineral). (c) Nivel cuarcítico en el que 

se observan cuarzos estirados y con extinción ondulante debido a la deformación (plano paralelo a la dirección mineral). (d) 

Detalle de la fotografía 44c en el que se aprecia que la segunda foliación da lugar a banda de cizalla tipo C’. (e)  Porfiroblasto 

de plagioclasa  con extinción ondulante.  (f)  abundante  cuarzo  recristalizado  rodeando porfiroblastos de biotita.  (c)  y  (d) 

corresponden a una muestra procedente de un dique acido cercano a  la  falla de Merens y afectado por  la deformación 

asociada a esta. 

deformación por cizalla, caracterizada por bandas de cizalla con elevado buzamiento hacia el norte 

(70º) y orientación similar a la de la falla que afectan a la foliación principal subhorizontal. 
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Figura  3.45.  (a)  Aspecto  de 

campo  de  la  Fm.  Alos  de  Isil 

(Cámbrico Inferior) afectada por 

la  deformación  asociada  a  la 

falla  de Merens.  (b) Detalle  de 

las bandas de cizalla de tamaño 

centimétrico  indicando  sentido 

de  movimiento  de  bloque 

superior hacia el sur. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La rama sur de  la  falla de Merens   tiene una dirección NE – SW y superpone  la serie pre – 

Caradoc sobre las ampelitas del Silúrico, tal y como se puede observar en la cresta del Pic de Arcalis 

(ver mapa ANEXO). Al norte de la falla de Merens, la sucesión pre – Caradoc se encuentra deformada 

principalmente por pliegues subhorizontales, vergentes al norte, a los que se asocia una foliación de 

plano  axial  subhorizontal,  mientras  que  al  sur  de  la  falla,  abundan  los  pliegues  derechos 

(centimétricos o métricos)  con una  foliación de plano axial  subvertical asociada  (figura 3.47). Este 

cambio es especialmente notable hacia el sur del port de Arinsal, donde, en el bloque  inferior de  la 

falla, es difícil reconocer las estructuras subhorizontales debido al intenso grado de apretamiento de 

los pliegues derechos cuyos ejes  tienen además una dirección coincidente con  la de  la  falla. Por el 



Capítulo 3. ‐Estructura 

112 

contrario, al norte de la falla, las estructuras acostadas y vergentes al norte son muy evidentes y los 

pliegues derechos están mucho más abiertos y no llevan asociada foliación tectónica. 

 

Figura 3.46. Aspecto de campo de la Fm. Alos de Isil afectada por la deformación milonítica asociada a la falla de Merens. A 

su vez, en  los niveles  cuarcíticos más potentes  se observa una deformación extensional  tardía que da  lugar a pequeñas 

fallas directas con sentido de bloque superior hacia el sur. 

 

3.7.2 Cabalgamiento de la collada de Les Meners 

La collada de Les Meners o coll de la Mina, como se puede observar en la cartografía y en los 

cortes geológicos  (figuras 3.11 y 3.12), está atravesada por una  falla que presenta un buzamiento 

elevado hacia el sur. En el plano de falla que aflora en el mismo collado se pueden observar criterios 

cinemáticos que indican el cabalgamiento del bloque meridional hacia el norte. A esta estructura se 

le ha denominado cabalgamiento de la collada de Les Meners y, si bien esta falla presenta un sentido 

de movimiento contrario al de la falla de Merens, el cambio estructural observable a ambos lados de 

ella es muy similar al descrito en la rama meridional de dicha falla. Al norte del cabalgamiento de la 

collada de Les Meners se observa una serie de fallas menores asociadas, desarrolladas en el flanco 

normal de un pliegue hectométrico vergente al norte, y que producen la repetición de las pizarras y 

calizas de  la Formanción Lleret – Baiau. Asociadas a estas fallas se generan en  las pizarras zonas de 

cizalla con desarrollo de estructuras S – C, que  indican sentido de movimiento del bloque superior 
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hacia el norte, coherentes con los criterios cinemáticos observados en el propio cabalgamiento de la 

collada de  Les Meners.  Por  el  contrario,  al  sur del  cabalgamiento  son mucho más numerosos  los 

pliegues apretados de plano axial subvertical, con foliación de plano axial penetrativa asociada y ejes 

de orientación E – O y, por lo tanto, subparalelos a la dirección de la falla (figura 3.25). Así mismo, al 

sur  del  collado  de  Les  Meners,  los  pliegues  derechos  están  menos  desarrollados  y  son  menos 

apretados que en  las proximidades del  cabalgamiento  (figura 3.12), aunque  se  siguen observando 

hasta el sinclinal de Tor – Casamanya, donde vuelven a ser  los dominantes y donde  la  foliación de 

plano axial asociada llega a trasponer la subhorizontal.  

 

Figura  3.47.  Aspecto  de  campo  de  la  Fm.  Alins,  en  la  cresta  del  pic  de  Arcalis,  al  sur  de  la  falla  de Merens  donde  se 

encuentra deformada por numerosos pliegues apretados, derechos o vergentes al sur de tamaño centimétrico a métrico. 

Estos pliegues tienen una orientación igual o similar a la de la falla. 

 

3.7.3  Las  ampelitas  del  Silúrico  en  el  límite  entre  los  sectores  septentrional  y 

meridional 

La  cartografía  geológica  (ver  mapa  anexo)  pone  de  manifiesto  que,  por  encima  de  las 

ampelitas  del  Silúrico,  la  deformación  presenta  un  mayor  número  de  pliegues  derechos  y  más 

apretados que en  los niveles  infrayacentes, además, se desarrollan numerosos cabalgamientos que 

no se continúan en la sucesión pre‐silúrica (Anexos 1 y 2 y figuras 3.29, 3.30 y 3.38).  Por otra parte, 
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en  la  sucesión  post‐silúrica  tienen  menos  desarrollo  la  foliación  subhorizontal  y  los  pliegues 

vergentes al norte característicos del sector septentrional. 

Las ampelitas silúricas que afloran tanto en el flanco norte del sinclinal de Tor – Casamanya 

como en el  resto de afloramientos del área de estudio, presentan evidencias de cabalgamientos y 

zonas de  cizalla que en ocasiones  también  se observan en  los niveles pizarrosos de  la base de  la 

Formación Rueda (figura 3.33) y que afectan a la foliación principal subhorizontal. La abundancia de 

estas  estructuras  indica  que  las  ampelitas  silúricas  has  servido  como  nivel  de  despegue. 

Generalmente, estas estructuras corresponden a cabalgamientos dirigidos al sur que convergen hacia 

la base del Silúrico, y, en muchos casos, hacia el techo se observa  la Formación Rueda separada de 

las ampelitas por otro nivel de despegue. En  la mitad oriental del flanco norte del sinclinal de Tor – 

Casamanya este despegue buza hacia el sur y en él se han observado estructuras que indican sentido 

de movimiento del bloque superior hacia el norte, como ocurre en el coll de Arenes y al norte de la 

población de Canillo (figura 3.48).  

 

Figura 3.48. Aspecto del contacto del Silúrico con  la Fm. Rueda, del Devónico  Inferior, en  la población de Canillo donde 

presenta buzamiento hacia el sur. 

 

Un buen afloramiento del contacto Silúrico ‐ Devónico se observa al NNE de dicha población, 

en  la pista que conduce a  las bordes de  l’Armiana. En este punto,  se observan  las ampelitas y  las 
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calizas del Silúrico ocupando el núcleo de un anticlinal de escala hectométrica, muy deformadas y 

afectadas por varios cabalgamientos que cortan a pliegues métricos de plano axial subvertical. Los 

cabalgamientos convergen hacia abajo en un nivel de despegue situado en la base del Silúrico y hacia 

arriba en el contacto entre  las calizas y pizarras de  la Fm. Rueda y  las ampelitas y calizas  silúricas 

(figura 3.49). En el flanco sur de ambos sinclinales se observan también numerosas zonas de cizalla 

que mayoritariamente  presentan  buzamiento  hacia  el  norte  y  sentido  de movimiento  de  bloque 

superior hacia el sur  (figura 3.38). Se han observado buenos ejemplos de estas pequeñas zonas de 

cizalla  en  el  sinclinal  de  Tor  –  Casamanya,  a  la  altura  de  la  carretera  general  nº  4,  entre  las 

poblaciones de Erts y Pal y en la carretera del coll de Ordino y la población del mismo nombre. En el 

sinclinal  de  Llavorsi,  también  se  observan  estas  estructuras  en  el  valle  del  Río  Civis,  cerca  de  la 

población de Asnurri. 

 

Figura 3.49. Corte geológico realizado al N de la población de Canillo donde se aprecia el contacto entre el Silúrico y la Fm. 

Rueda afectado por numerosos cabalgamientos con su nivel de despegue situado en  la base del Silúrico. En este corte se 

puede observar también que el contacto entre ambas unidades se encuentra mecanizado. 

 

 

3.8 Secuencia de formación de estructuras 

El  área  estudiada  se  ha  dividido  en  dos  sectores  en  los  que  se  observan  estructuras 

diferentes: el  septentrional dominado por estructuras variscas  subhorizontales y el meridional por 

estructuras variscas subverticales. Como queda evidenciado en el apartado 3.7, el límite entre ambos 

sectores consiste en un área intermedia de transición en la que coexisten las estructuras dominantes 
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en uno y otro sector. En esta área de transición se puede observar la relación entre las estructuras de 

ambos sectores, lo que permite proponer una secuencia de deformación para toda la zona estudiada, 

si bien  se debe  tener  en  cuenta  la heterogeneidad de  las  estructuras  en uno  y otro  sector. A  las 

estructuras variscas, que serán englobadas a continuación en varios episodios de deformación, se les 

superponen  las estructuras alpinas cuya  importancia e  influencia varía de unas zonas a otras. Así, a 

partir de criterios de superposición de estructuras y del estudio detallado de pliegues y  foliaciones 

asociadas se propone la siguiente secuencia de deformación.  

3.8.1 Estructuras pre ‐ Variscas 

Estas son las primeras estructuras que se observan en el sector septentrional, aunque solo se 

desarrollan en las rocas de la sucesión pre – Caradoc. Se caracterizan por un clivaje pizarroso definido 

por  la orientación dimensional preferente de cuarzo y micas blancas,  lo que  indica un desarrollo en 

condiciones de grado metamórfico bajo o muy bajo. No se han reconocido pliegues asociados a esta 

foliación  en  toda  la  zona.  En  adelante,  denominaremos  SE  a  este  clivaje.  El  hecho  de  que  esta 

foliación  solo  se observe en  las  rocas anteriores al Ordovícico Superior permite  interpretar que  se 

desarrolla durante un evento de deformación pre – Varisco. 

Una foliación similar a la descrita aquí se ha observado en otras áreas de la Zona Axial como 

el Domo del Garona (García‐Sansegundo y Alonso, 1989; García‐Sansegundo 1990, 1996) y el macizo 

de Lys – Caillaouas  (Pérez‐Cáceres, 2012; García‐Sansegundo et al., 2014). En ambos sectores, esta 

foliación  se  relacionó  con  la discordancia del Ordovícico  Superior  cuyo origen  se  interpretó  como 

producido  por  un  evento  extensional  (García‐Sansegundo,  et  al.,  2004,  2011).  Por  otra  parte,  la 

existencia de este evento extensional a  finales del Ordovícico viene  soportada por  la presencia de 

mineralizaciones de Pb – Zn, que se han interpretado como generadas en un contexto extensional y 

que han sido datadas como Ordovícico Superior – Devónico Inferior en el Macizo de Lys‐Caillaouas y 

el Domo del Garona (Cardellac, et al., 1996; García‐Sansegundo et al., 2014). A su vez, apoyando esta 

interpretación, en  los Pirineos Orientales se han  identificado fallas normales que afectan a  la parte 

inferior  del  Ordovícico  Superior,  a  la  discordancia  y  a  los  metasedimentos  cambro‐ordovícicos 

infrayacentes, que han sido interpretadas como originadas en relación con un evento extensional pre 

‐ Varisco (Casas y Fernández, 2007; Casas, 2010). 

3.8.2 Estructuras D1 

Las  estructuras  incluidas  en  este  episodio  de  deformación  están  bien  desarrolladas  en  el 

sector septentrional y mucho menos en el meridional. Se trata de pliegues de dirección aproximada 

E‐O,  tumbados  y  vergentes  al  norte  que,  en  el  sector  septentrional,  son  de  escala  cartográfica 

(centenares de metros) con pliegues menores asociados y cuya foliación de plano axial es la principal 
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en  la mayor parte del sector septentrional. Esta  foliación se dispone generalmente subhorizontal y 

corresponde  a  un  clivaje  o  a  una  esquistosidad  de  crenulación  (S1)  dependiendo  del  grado 

metamórfico en el que se generó. En el sector meridional las estructuras D1 corresponden a pliegues 

asimétricos de escala métrica a  los que se asocia un clivaje de plano axial que en este sector es  la 

primera foliación en desarrollarse. En ambos sectores, estas estructuras son las primeras estructuras 

Variscas  que  se  forman  y  afectan  tanto  a  las  rocas  de  la  sucesión  pre‐Caradoc  como  a  las  del 

Ordovícico Superior, Silúrico y Devónico. 

En  trabajos  precedentes  llevados  a  cabo  en  el  área  de  estudio  se  pone  de manifiesto  la 

existencia de las estructuras D1 del presente trabajo. Así, Poblet (1991) interpreta que los sinclinales 

de  Llavorsí  y  de  Tor  –  Casamanya,  son  el  resultado  de  la  superposición  de  dos  generaciones  de 

pliegues,  la  primera  caracterizada  por  pliegues  kilométricos  vergentes  al  norte  y,  por  lo  tanto, 

correlacionables  con  las  estructuras  D1  de  esta  tesis.  La  segunda  generación  de  estructuras 

observada por este autor está representada por pliegues vergentes al sur con una foliación de plano 

axial muy bien desarrollada y que corresponden a la generación principal. Igualmente Poblet (1991) y 

Cirés et al. (1992) interpretan el anticlinal de la Massana como el resultado de una superposición de 

pliegues similar a la anterior, de forma que, las primeras estructuras, se pueden corresponder con las 

D1  de  este  trabajo.  En  el  corte  geológico  realizado  en  los  Pirineos  Centrales  a  partir  de  la 

interpretación del perfil sísmico ECORS, Muñoz  (1988) y Muñoz et al.  (1993) dibujan el sinclinal de 

Llavorsí  como  un  gran  pliegue  vergente  al  norte  plegado  posteriormente  por  otros  pliegues  de 

vergencia  sur,  por  lo  que  la  primera  estructura  en  desarrollarse,  también  se  puede  considerar 

equivalente a las estructuras D1 de esta tesis. En zonas muy cercanas, como son el extremo oriental 

del domo del Hospitalet, Van den Eeckhout  y Zwart  (1988) describen pliegues de dirección E – O 

vergentes  al  norte  que  incluyen  en  un  segundo  evento  de  deformación  varisca.    Estos  autores 

consideran  los  pliegues  vergentes  al  norte  como  parte  de  la  supraestructura  que  posteriormente 

serán deformados por la foliación y los pliegues que configuran la infraestructura. 

Por otra parte, la presencia de pliegues Variscos vergentes al norte, correlacionables con las 

estructuras D1 del presente trabajo, ha sido puesta de manifiesto en otros puntos de  la Zona Axial 

pirenaica. Así, estos pliegues  fueron descritos por primera vez en el domo del Garona por Alonso 

(1979) y García‐Sansegundo y Alonso  (1989) quienes describen pliegues de escala kilométrica que 

llevan asociada una  foliación de plano axial bien desarrollada. En áreas muy cercanas al domo del 

Garona (sinclinal del Valle de Aran y áreas adyacentes al macizo de la Maladeta) García‐Sansegundo 

(1990,  1992,  1996)  también  identifica  pliegues  hectométricos  con  una  foliación  de  plano  axial 

asociada mucho menos desarrollada que en el caso del domo del Garona. Al sur del Valle de Arán, en 

el macizo de Lys – Caillaouas,  Kriegsman (1989) realizó varios cortes geológicos, en  la parte central 
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del macizo,  en  los  que  dibuja  pliegues  hectométricos  vergentes  al  norte  a  los  que  se  asocia  la 

foliación  principal  subhorizontal.  En  los  últimos  años,  en  la  parte  suroccidental  de  este  mismo 

macizo,  Pérez  –  Cáceres  et  al.  (2012)  también  reconocen  pliegues  vergentes  al  norte  de  escala 

kilométrica, localizados al norte de la falla de Eriste – Valarties y, finalmente, en el extremo oriental 

de este mismo macizo, concretamente en el área del Pass de Benasque, García‐Sansegundo et al., 

(2014)  cartografían  y describen un pliegue de  escala  kilométrica  vergente  al norte,  con un  flanco 

corto subvertical y un  flanco  largo subhorizontal cuya  foliación de plano axial, es  la principal en  la 

zona.  

3.8.3 Estructuras D2 

Estas  estructuras  se  reconocen  en  la  mitad  sur  del  sector  septentrional  y  en  el  sector 

meridional de la zona de estudio, siendo en este último sector donde alcanzan un mejor desarrollo. 

Se incluyen en este episodio de deformación todos los pliegues derechos de dirección E – O (D2) que 

deforman  a  los  pliegues  vergentes  al  norte  cuando  coexisten  con  ellos,  y  son  las  estructuras 

principales del  sector meridional y del extremo  sur del  sector  septentrional. A ellos  se asocia una 

foliación de crenulación (S2), desarrollada siempre en condiciones de grado metamórfico bajo o muy 

bajo, que es la dominante en el sector meridional donde pasa de una posición subvertical en la parte 

norte a presentar buzamientos moderados al norte en el sur.  

En  el  sector  septentrional  se  observan  algunos  cabalgamientos  y  zonas  de  cizalla  cuya 

orientación coincide con la de los pliegues derechos D2 y que cortan a los pliegues vergentes al norte 

(D1). En las proximidades de dichos cabalgamientos y zonas de cizalla es más abundante la presencia 

de pliegues derechos que en áreas alejadas de ellos, por  lo que  se considera que cabalgamientos, 

zonas de cizalla y pliegues tienen una relación genética. Hacia el sur de la zona estudiada, van siendo 

gradualmente más abundantes los pliegues derechos, llegando a transponer a las estructuras D1 en 

el sector meridional. Por encima de las ampelitas del Silúrico, que al igual que ocurre en otros puntos 

de  la Zona Axial de  los Pirineos actúan como nivel de despegue, el desarrollo de  las estructuras D2 

llega a ser tan intenso que solo en casos esporádicos es posible reconocer las estructuras D1. En las 

ampelitas silúricas se observan numerosos cabalgamientos que convergen hacia su base, la mayoría 

de  ellos  tienen  sentido  de movimiento  hacia  el  sur  y  deforman  a  la  foliación  S1.  En  posiciones 

estratigráficamente más altas están bien desarrollados los pliegues de propagación de falla asociados 

a  los  cabalgamientos  y  la  foliación  de  plano  axial  de  dichos  pliegues  (S2).  En  otros  casos,  los 

cabalgamientos cortan a los pliegues derechos (D2) y deforman a la foliación asociada a ellos, por lo 

que  pueden  ser  interpretados  como  cabalgamientos  fuera  de  secuencia  respecto  de  los  que  van 

asociados  a  los  pliegues.  A  la  vista  de  lo  expuesto  se  considera  que  los  pliegues  derechos  y  los 
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cabalgamientos son coetáneos, aunque se pueden desarrollar en distintos momentos dando lugar a 

más de una secuencia de cabalgamientos. 

La  actuación  del  Silúrico  como  nivel  de  despegue  fue  puesta  de manifiesto  en  el  sector 

meridional del área estudiada por Poblet (1991) y en otros puntos de la Zona Axial pirenaica, como es 

el  caso  del  domo  del Garona  por Matte  (1969)  y García‐Sansegundo  (1990,  1992,  1996).  En  este 

último  caso,  el  límite  entre  las  estructuras  subhorizontales  y  los  pliegues  derechos  coincide  casi 

exactamente  con  en  el  límite Ordovícico  ‐  Silúrico, donde  en  la base de  las  ampelitas  silúricas  se 

desarrolla un nivel de despegue en el que se enraízan numerosos cabalgamientos dirigidos hacia el 

sur  con  pliegues  asociados  que  deforman  a  la  foliación  subhorizontal  (S1).  Hacia  arriba 

estratigráficamente,  estos pliegues  están mucho mejor desarrollados  (pliegues de propagación de 

falla) y la foliación subvertical asociada con ellos transpone las foliaciones previas. 

La presencia en  la zona estudiada de cabalgamientos y zonas de cizalla en el Silúrico parece 

tener  un  significado  similar  al  explicado  en  el  domo  del  Garona.  Por  otra  parte,  en  el  sector 

septentrional del área de estudio, la presencia de cabalgamientos situados en niveles estratigráficos 

por  debajo  de  las  ampelitas  silúricas,  a  los  que  se  asocian  pliegues  derechos  (D2)  con  la misma 

orientación, también parece indicar un origen genético común entre ambas estructuras. Por lo tanto, 

es  factible asumir  la existencia de un nivel de despegue más bajo  localizado en  la  sucesión pre – 

Caradoc en el que  se enraícen estos cabalgamientos. La existencia de este nivel de despegue más 

profundo  podría  explicar  la  transición  gradual  observada  entre  los  sectores  septentrional  y 

meridional  de  la  zona  estudiada.  En  el  mismo  sentido  y  con  una  explicación  similar  a  la 

anteriormente descrita, Carreras y Cirés  (1986) observan que, hacia el oeste y estratigráficamente 

hacia  arriba  en  la  serie  pre‐Caradoc,  la  falla  de  Merens  pasa  lateralmente  a  zonas  de  alta 

deformación  con  pliegues  derechos  de  dirección  E  – O. A  su  vez,  cabalgamientos  enraizados  por 

debajo  de  las  ampelitas  silúricas  y  que marcan  un  cambio  en  el  estilo  de  deformación  se  han 

observado recientemente en otros puntos de la Zona Axial como el macizo de Lys – Caillaouas, donde 

Pérez – Cáceres et al. (2012)  interpreta  la falla de Eriste – Valarties como un cabalgamiento, con su 

nivel  de  despegue  situado  en  la  serie  Jujols  o  por  debajo  de  ella,  responsable  de  la  distribución 

espacial de las estructuras variscas en esa zona. 

En diversos puntos del sector septentrional de la zona de estudio, concretamente en Arcalis y 

en el valle de Sorteny, se ha reconocido un débil clivaje de crenulación desarrollado sobre la S1 y, en 

algunos  casos,  asociado  a  pliegues  laxos,  subverticales  de  dirección  N  –  S.  Estos  pliegues  son 

posteriores a  las estructuras D1 y, aunque coexisten con pliegues derechos de dirección E – O (D2), 

debido  a  su  desarrollo  local,  no  ha  sido  posible  establecer  la  relación  temporal  con  ellos.  Sin 

embargo,  pliegues N  –  S  con  clivaje  de  crenulación  asociado  fueron  descritos  en  el Noroeste  de 
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Andorra por Cires  (1996), quien  los  consideró  como pertenecientes a un episodio de deformación 

posterior al de la foliación subhorizontal (D1) y anteriores a los pliegues derechos de dirección E – O 

(D2).  En el domo del Garona  también  se han  reconocido pliegues derechos de dirección NO –  SE 

posteriores a las estructuras vergentes al norte y previos a los pliegues derechos de dirección E – O 

(Alonso, 1979, García‐Sansegundo y Alonso, 1989). 

3.8.4 Estructuras D3 

Las  estructuras  pertenecientes  a  esta  generación  solamente  se  reconocen  en  las  rocas 

metasedimentarias  colindantes  al  domo  del Hospitalet.  En  esta  generación  de  estructuras  se  han 

incluido:  la rotación de porfiroblastos de estaurolita,  la esquistosidad subhorizontal  (S3) que rodea 

los  porfiroblastos  de  estaurolita  y  andalucita,  sin  que  se  observen  pliegues  asociados  con  ella,  y 

estructuras S – C’ propias de zonas de deformación por cizalla.  

A  la  vista  de  los  datos  de  campo  y  del  estudio  de  las  láminas  delgadas,  la  foliación  S3 

presenta  una  posición  subhorizontal  coincidente  con  la  de  la  foliación  principal  del  sector 

septentrional (S1), lo que hace difícil reconocer las relaciones temporales entre ellas. Parece que en 

la mayoría  de  las  ocasiones  la  fase  de  deformación  D3  produce  el  reaplastamiento  de  la  S1  y 

solamente en aquellas zonas donde  la S3 presenta un buen desarrollo se observa el crecimiento de 

biotita y moscovita en  los dominios de clivaje de  la S1 definiendo  la S3. A su vez  la deformación D3 

produce la rotación de los porfiroblastos de andalucita y estaurolita previamente desarrollados que, 

eventualmente, pueden conservar en su interior la S1. Este tipo de estructuras fueron reconocidas en 

la  zona  de  tesis  por  Mezger  (2005)  quien,  con  base  en  las  relaciones  entre  deformación  y 

metamorfismo,  propuso  una  secuencia  de  eventos  tectono  –  metamórficos:  (i)  evento  de 

deformación no coaxial, posterior al desarrollo de la foliación principal subhorizontal, que dará lugar 

a  la  rotación  de  porfiroblastos  de  estaurolita  y  andalucita;  (ii)  evento  magmático;  (iii)  con 

posterioridad o durante el pico metamórfico, desarrollo de una deformación por cizalla de carácter 

local.  

En el presente  trabajo,  se ha considerado que el desarrollo de  todas  las estructuras D3  se 

produjo en un mismo episodio de deformación ya que todas ellas se concentran en torno al contacto 

con el domo del Hospitalet y temporalmente están ligadas a un evento tectónico relacionado con el 

climax del metamorfismo de baja presión y alta temperatura presente en la zona. Por otro lado, este 

evento tectono‐metamórfico está relacionado con el ascenso de magmas que solo llegan a aflorar en 

superficie  en  forma  de  sills.  La  edad  obtenida  para  el  granito  peraluminíco  de  Ax‐les‐Thermes, 

localizado en el núcleo del domo gnéisico del Aston, y que por otra parte marcará  la edad de  las 

últimas  estructuras Variscas de  la  zona,  es de 306.2  ± 2.3 Ma  (Denèle  et al., 2011).  Esta  edad  es 
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coherente con la de la mayoría de los granitos variscos de los Pirineos que intruyeron en un contexto 

extensional durante las etapas tardías de la orogenia Varisca. 

En  coherencia  con  lo  señalado  anteriormente,  la  zona  en  la  que  se  han  observado  las 

estructuras  D3  coincide  casi  exactamente  con  la  zona  de  deformación  milonítica  situada  en  el 

contacto  gneis  – metasedimentos  (CHSZ)  y definida por Van den  Eeckhout  (1986)  al  suroeste del 

domo  de  Hospitalet.  A  partir  de  diferentes  elementos  observados  en  la  fábrica,  tales  como 

lineaciones minerales, porfiroblastos rotados, boudinage, etc, este autor caracteriza esta zona como 

el  resultado  de  dos  eventos  trans/extensivos  tardíos  de  deformación  varisca,  que  tuvieron  lugar 

después del climax metamórfico en un contexto general extensional. En esta tesis se ha comprobado 

que las estructuras D3 son coincidentes con esta zona de alta deformación extensional, sin embargo, 

su desarrollo es  local, restringido únicamente a  las zonas próximas a  los domos, y no se encuentra 

generalizado, tal y como fue propuesto por Van den Eeckhout (1986). 

En  otros  puntos  de  la  Zona  Axial  pirenaica  se  han  observado  estructuras  típicas  de 

deformación por cizalla, tales como porfiroblastos rotados, estructuras S – C y S – C’, asociadas a un 

evento de deformación post‐D1.  Por  ejemplo,  en  el domo de Bossòts, Mezger  y  Passchier  (2003) 

consideran estas estructuras como el resultado de un evento de deformación no coaxial producido 

en un contexto general extensional. Según estos autores, esta extensión precedió a  la  intrusión del 

granito  de  Bossots  (tardi  ‐  Varisco)  cuyo  ascenso  habría  generado  estructuras  propias  de  una 

deformación coaxial. Así mismo Mezger y Passchier (2003) consideran que todas estas estructuras se 

desarrollan  previamente  a  los  pliegues  E  ‐  O  que  configuran  los  rasgos  generales  del  Domo  de 

Bossost  (que  corresponderían  con  las  estructuras  D4  de  García‐Sansegundo  1992,  1996)  y  que 

podrían ser Alpinos. También en el macizo de Lys – Caillaouas, Perez – Cáceres  (2012) describe un 

episodio de deformación con una débil componente de deformación por cizalla asociada que tendría 

lugar con posterioridad al primer episodio de deformación descrito en  la zona y caracterizado por 

una foliación subhorizontal. Después de la rotación de los porfiroblastos y en relación con la intrusión 

del granito de Lys – Caillaouas, Pérez – Cáceres (2012) describe evidencias de un aplastamiento que 

reestructura  la foliación subhorizontal alrededor de  los cristales previamente rotados dando  lugar a 

una  nueva  foliación  externa  que  rodea  el  cristal,  situación  ésta muy  similar  a  la  descrita  en  este 

trabajo.  

En los dos casos descritos anteriormente, las estructuras D3 son claramente posteriores a las 

estructuras D1, sin embargo, la relación entre la esquistosidad S3 y el clivaje S2 es difícil de observar, 

tanto en el campo como en  lámina delgada, ya que no suelen coexistir ambas foliaciones. Por otra 

parte, en la zona estudiada en el presente trabajo, esta relación es también difícil de observar en el 
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campo y solo en algunas  láminas delgadas procedentes del extremo sur del sector septentrional se 

ha observado la relación de la S2 con el metamorfismo como se describirá en el siguiente apartado. 

3.9 Metamorfismo 

Las  rocas de  la Zona Axial pirenaica están afectadas por un metamorfismo varisco de baja 

presión y alta temperatura, pudiéndose decir que, en general, las rocas más profundas de la sucesión 

sedimentaria son las que presentan mayor grado metamórfico. En un recorrido de dirección E‐O por 

la Zona Axial pirenaica, se ha observado una oblicuidad del metamorfismo respecto a la estratigrafía, 

de modo que, al este, el metamorfismo en facies anfibolítica afecta exclusivamente a rocas de edad 

Cambro – Ordovícica, mientras que al oeste,  son  las  rocas devónicas  las afectadas por esta  facies 

metamórfica (Liesa, 2004). Por otra parte, los ortogneises que afloran en los niveles profundos de la 

mayoría de  los macizos pirenaicos, como  los del Aston – Hospitalet de  la zona estudiada, han sido 

considerados por algunos autores como un posible zócalo Precámbrico  (Cavet, 1957; Autran et al., 

1966; Autran y Guitard, 1969; Guitard, 1970), lo cual ha sido motivo de controversia durante mucho 

tiempo, ya que otros autores  (Jäger y Zwart, 1968; Zwart, 1979; Sebastián, 1981; Soula, 1982)  los 

interpretaron  como derivados de un  cuerpo  intrusivo de  edad  ordovícica,  intercalado  en  la  serie. 

Actualmente no se descarta  la existencia de un zócalo pre‐varisco, si bien, en  los últimos años,  los 

nuevos  datos  obtenidos  en  diferentes  macizos  de  la  Zona  Axial  pirenaica  apuntan  a  una  edad 

Ordovícico Medio para el emplazamiento del protolito granítico (Ver tabla 3.1). 

Ortogneises  Metodo Edad (Ma) Referencia 

Canigou  U‐Pb (circones) 473 ± 4 Ma (Cocherie et al., 2005)

Roc de France  U‐Pb (circones) 477 ± 4 Ma (Cocherie et al., 2005)

Aston  U‐Pb (circones) 470 ± 6 Ma (Denèle et al., 2009)

Hospitalet  U‐Pb (circones) 472 ± 2 Ma (Denèle et al., 2009)

 

Tabla 3.1. Datos de edades publicadas en los últimos años para diferentes ortogneises de la Zona Axial 

Denèle et al. (2009)  interpretaron  los domos gnéisicos del Aston y del Hospitalet, presentes 

en  el  área  estudiada,  como  lacolitos  graníticos  emplazados  en metapelitas  cambro  –  ordovícicas. 

Asimismo,  estos  autores  sugieren  que  los    lacolíticos  tuvieron  una  influencia  relevante  en  el 

comportamiento mecánico y térmico de  la corteza varisca de  los Pirineos, actuando como pantallas 

durante el ascenso de magmas calco‐alcalinos. Esta interpretación se basa en la existencia en la zona 

de numerosos sills per‐alumínicos, desconectados de  los cuerpos graníticos, tanto en el caso de  los 
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paragneises anatécticos como en el de  las metapelitas. Asimismo, Denèle et al. (2009) relacionaron 

este  magmatismo  con  granitos  calco  –  alcalinos  emplazados  como  sills  de  espesor  métrico  a 

hectométrico en la corteza media y les atribuyeron una edad de aproximadamente 315 Ma, con base 

en datos de otros afloramientos de  los Pirineos  similares a estos  (macizo del Agly, Respaut et al., 

1983; Olivier et al.,  2004). A estos sills se les considera responsables de la inducción de una anomalía 

térmica en los ortogneises, de la fusión parcial de estas rocas y del metamorfismo de baja presión y 

alta temperatura presente en la zona.  

La variación de  las características del metamorfismo varisco de  los Pirineos en relación con 

las  rocas  ígneas  que  intruyeron  en  diferentes  niveles  corticales  fue  propuesta  por  Autran  et  al. 

(1970),  quienes  diferenciaron  tres  grandes  grupos  de  intrusiones:  (i)  intrusiones  en  macizos 

inferiores;  (ii)  intrusiones  en macizos  intermedios  e  (iii)  intrusiones  en macizos  superiores.  (i)  Las 

intrusiones en macizos  inferiores corresponden a pequeños cuerpos  ígneos  intruidos en  los niveles 

más profundos de la serie y que afloran en los macizos Nor‐pirenaicos, en las escamas tectónicas de 

Lherz y en el macizo vasco de Ursuya. (ii) Las intrusiones en macizos intermedios, se producen en la 

parte  alta  de  la  facies  anfibolita,  normalmente  corresponden  a    leucogranitos  peralumínicos  y 

pegmatitas de escala decamétrica a kilométrica y no suelen producir metamorfismo de contacto. (iii) 

Las  intrusiones en macizos superiores pueden alcanzar el centenar de kilómetros cuadrados, con el 

techo emplazado en rocas metamórficas de bajo grado y  la base en zonas de medio – alto grado y 

presentan una aureola de contacto mejor desarrollada en la zona superior que en la inferior. En este 

trabajo Autran et al.  (1970)  consideran que  la parte  sur del macizo del Aston,  incluida en el área 

estudiada  en  esta  tesis,  presenta  características  metamórficas  relacionables  con  las  intrusiones 

ígneas situadas en niveles intermedios.  

En  el  área  de  estudio  se  observan  unas  zonas  donde  el  metamorfismo  varisco  nunca 

sobrepasa  la  zona de  la moscovita  ‐  clorita  (sector meridional)  y otras donde  se pueden  alcanzar 

condiciones de alto grado metamórfico (sector septentrional). El origen de este metamorfismo, a  la 

vista  de  los  antecedentes  expuestos  (Autran  et  al.,  1970; Denèle  et  al.,  2009),  debe  buscarse  en 

intrusiones  ígneas situadas en niveles  intermedios de  la corteza,  las cuales dan  lugar a un aumento 

de  la temperatura en  la zona, sin  llegar a desarrollar metamorfismo de contacto. A grandes rasgos, 

en  los  sectores  con  mayor  grado  metamórfico,  las  isogradas  del  metamorfismo  se  disponen 

diseñando una aureola entorno a los domos gnéisicos del Aston y del Hospitalet y, según Alías (1995), 

presentan forma de domo en relación con la foliación subhorizontal dominante en la zona.  

Con base en estudios previos (Alías, 1995; Mezger, 2005) y a partir de datos de campo y de 

análisis microscópicos, en el sector septentrional, se han podido diferenciar seis zonas metamórficas 

que  son:  zona  moscovita  ‐  clorita,  zona  biotita,  zona  granate,  zona  andalucita  –  estaurolita  ‐ 
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cordierita, zona estaurolita out y zona sillimanita  (Ver mapa anexo). Como se ha indicado arriba, las 

isogradas de este metamorfismo presentan un trazado aproximadamente concéntrico respecto a los 

domos del Astón y Hospitalet, encontrándose las de menor grado metamórfico próximas al sinclinal 

de Tor – Casamanya y en las áreas más alejadas, de la parte occidental del domo del Hospitalet. Por 

su parte, las isogradas de mayor grado de metamorfismo se sitúan al oeste del macizo del Aston. Al 

sur de  la  falla de Merens existen buenos afloramientos de  las  zonas  con metamorfismo de grado 

intermedio,  donde  las  zonas  de  la  biotita  y  de  la  andalucita  se  encuentran  separadas  por  una 

estrecha zona del granate. En el sector meridional el grado metamórfico es muy bajo y nunca supera 

la zona moscovita  ‐ clorita, por  lo que el estudio del metamorfismo en este trabajo se ha centrado 

esencialmente en el sector septentrional. 

A continuación se exponen  las características de  la zonación metamórfica arriba propuesta, 

esencialmente  desde  un  punto  de  vista  de  la  estructura,  a  partir  de  las  relaciones  blastesis  – 

deformación  que  consisten  en  el  análisis  de  la  cronología  de  crecimiento  de  los minerales  de  la 

matriz y de los porfiroblastos en relación con la deformación. 

* Las abreviaturas utilizadas para nombrar a los minerales metamórficos se han tomado de Kretz, (1983). 

3.9.1 Zona de la moscovita – clorita 

Esta zona metamórfica afecta a la alternancia de lutitas y areniscas del tramo superior de la 

serie pre – Caradoc equivalente a  la Fm. Alins que aflora al norte del sinclinal de Tor – Casamanya 

(valles  de  Comapedrosa,  Pla  de  l’Estany  y  Vall  de  Riu),  donde  se  observa  el  crecimiento  de  los 

siguientes minerales: moscovita,  clorita,  cuarzo,  feldespato  y  como  accesorios: minerales  opacos 

(sulfuros, materia orgánica), turmalina, zircones y ocasionalmente apatito. 

Moscovita 

La moscovita (Ms) se dispone paralela a la fábrica planar S1 y está plegada por micropliegues 

D2 que producen  la deformación de  los cristales de moscovita. Esta situación permite considerarla 

como un mineral pre‐S2 y posiblemente sin‐S1. En algunos casos puede observarse paralela a la S2, lo 

que indicaría que la moscovita siguió creciendo durante la fase de deformación D2. 

Clorita 

La clorita (Chl) se observa paralela tanto a la fábrica S1 como a la S2, lo que indicaría que el 

crecimiento de este mineral, al  igual que ocurre con  la moscovita,  se produjo coetáneamente con 

ambas fases de deformación. 

En esta zona metamórfica también se observan blastos de clorita – moscovita (figura 3.50a) 

en  los que se distingue un bandeado de ambos minerales que ha sido  interpretado por diferentes 
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autores como producto de  la transformación de los minerales de la arcilla durante el metamorfismo 

de enterramiento (Craig et al. 1982; Weaver, 1984; Dimberline, 1986; Bons, 1988). Estos blastos se 

encuentran  siempre  en  los  microlitos,  limitados  y  disueltos  por  la  foliación  S2  por  lo  que  se 

interpretan como anteriores a la fase de deformación D2. 

3.9.2 Zona de la biotita 

En  general,  la  aparición  de  biotita  en  relación  con  el  metamorfismo,  no  cambia 

significativamente  el  aspecto  de  campo  de  las  rocas  respecto  a  la  zona  anterior,  siendo  el  buen 

desarrollo de  cristales de biotita  la  característica microscópica más  relevante. Esta  zona está bien 

representada al sur de  la falla de Merens y  la asociación mineral que  la caracteriza está compuesta 

por: biotita, cuarzo, moscovita, clorita, feldespato y, como accesorios, minerales opacos, turmalina y 

apatito. 

 

Figura 3.50. (a) Aspecto de una muestra procedente de la zona de la moscovita – clorita en la que se aprecia los blastos de 

clorita creciendo en los microlitos de la foliación S2. (b) y (c) Estas dos fotos corresponden a dos muestras procedentes de la 

zona de  la biotita.  (b) En esta  lámina  se aprecia  la  foliación  S1  subparalela a  S0  y  la  foliación previa  SE marcada por  la 

orientación de los granos de cuarzo que se disponen oblicuos a los planos de la foliación regional S1. (c) Arcos poligonales 

de moscovita que mimetizan a la foliación previa SE en la zona de charnela de un micropliegue D1. (d) Muestra procedente 

de  la  zona  del  granate,  donde  la  foliación  dominante  (S1)  viene  marcada  por  los  cristales  de  biotita  orientados 

preferentemente y donde se aprecia un porfiroblasto de Grt idiomorfo pos‐tectónico con respecto a S1.    
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Biotita 

La biotita (Bt) se observa paralela a la foliación principal del sector septentrional (S1) que, en 

la mayoría de  las muestras, viene definida por dominios de clivaje ricos en biotita y microlitos ricos 

en cuarzo. En muchos casos los cristales de cuarzo se encuentran orientados de manera oblicua a los 

dominios  de  clivaje  indicando  la  existencia  de  una  fábrica  previa  (SE)  (figura  3.50b).  En  algunas 

láminas delgadas se han podido observar cristales de biotita paralelos al plano axial de  los pliegues 

D1,  lo que  indica que  la biotita  se desarrolló bien  contemporáneamente  con S1 o posteriormente 

creciendo miméticamente sobre ella (Passchier & Trouw, 2005). 

Moscovita 

La moscovita en esta  zona metamórfica  se observa principalmente en  los microlitos de  la 

foliación dominante S1, microplegada por efecto de  la deformación D1 y reflejando  la existencia de 

una  fábrica  planar  previa  (SE).  En  muchas  ocasiones  se  encuentra  formando  arcos  poligonales 

mimetizando  a  la  foliación  previa  (SE)  (figura  3.50c).  También  pueden  observarse  cristales  de 

moscovita  en  los  dominios  de  clivaje  creciendo  paralelos  a  la  foliación  dominante  D1.  Ambas 

situaciones indicarían que este mineral creció también en relación a la fase de deformación D1. 

3.9.3 Zona del granate 

En la zona estudiada, la zona granate se presenta como una estrecha banda situada entre la 

zona  biotita  y  la  zona  andalucita,  ambas  definidas  por  Alias  (1995),  que  si  bien  reconoció 

porfiroblastos de granate en ambas zonas, no cartografió una zona del granate  independiente. Con 

base en    los estudios microscópicos realizados en este trabajo se ha podido delimitar una pequeña 

banda, correspondiente a  la zona del granate, en  la que existe un buen desarrollo de este mineral, 

pero en la que no se observa el crecimiento de andalucita, estaurolita y cordierita.  

La  asociación mineral  que  caracteriza  esta  zona  está  compuesta  por  cuarzo,  plagioclasa, 

feldespato, biotita, granate, moscovita y como accesorios: minerales opacos, turmalina y zircón. Los 

porfiroblastos de granate muestran un tamaño mayor que el resto de minerales, entre 1,5 y 3 mm, y 

son claramente visibles en muestra de mano, principalmente en  los niveles más cuarcíticos  (figura 

3.51) donde presentan mejor desarrollo que en los niveles pelíticos.  

Granate 

Los  granates  (Grt)  presentan  inclusiones  de  cuarzo  y  minerales  opacos  sin  orientación 

aparente  y  son  claramente  pos‐tectónicos  con  respecto  a  la  foliación  principal  (S1),  que  viene 

marcada  por  la  orientación  de  cristales  de  biotita  que  crecen  paralelos  a  la  foliación  principal 

subhorizontal S1 (figura 3.50d). 
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3.9.4 Zona de la andalucita – estaurolita ‐ cordierita 

Esta zona aflora al norte y al sur de la falla de Merens. En el domo del Aston, se reconoce en 

el área de los estanys de Tristaina, y corresponde a  una franja de dirección N – S mientras que en el 

domo del Hospitalet se extiende por  la cabecera del valle del Ordino del Nord y más al este en  los 

valles  de  Ransol  e  Incles  (Ver  mapa  anexo).  Las  rocas  que  afloran  en  esta  zona  metamórfica 

corresponden  a  esquistos,  formados  a  partir  de  rocas  filosilicatadas,  con  porfiroblastos 

centimétricos.  Los minerales que  caracterizan esta  zona  son por orden de  importancia: andalucita 

(And), estaurolita  (St), cordierita  (Crd), y otros minerales como: cuarzo, biotita, moscovita, clorita y 

granate;  como  accesorios:  minerales  opacos,  zircón,  turmalina  y  apatito.  En  algunas  de  estas 

muestras  se  observa  clorita  procedente  de  la  retrogradación  de  la  biotita  y  porfiroblastos, 

principalmente de feldespato, alterados a sericita.  

 

Figura 3.51. Aspecto de campo de un nivel de cuarcitas de la serie pre‐Caradoc en el que se aprecian granates con tamaños 

entre 2 y 5 mm.  

 

Las  principales  asociaciones  minerales  reconocidas  en  esta  zona  metamórfica  por  Alías 

(1995)  son:  St‐Crd,  St  ‐And±Crd  y  Gn‐  St  ‐And  y  para  ellas  estableció  el  orden  más  común  de 

cristalización de los diferentes porfiroblastos. En la primera asociación (St‐Crd) la estaurolita siempre 

cristaliza antes que  la cordierita. Para  la segunda (St And±Crd)  la estaurolita vuelve a ser  la primera 

en  formarse  seguida  de  andalucita  y  al  mismo  tiempo  o  ligeramente  después,  la  cordierita. 
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Finalmente,  para  la  tercera  asociación  (Gn‐  St‐  And),  el  granate  es  el  primero  en  crecer, 

posteriormente  se  produce  la  formación  de  estaurolita  y  finalmente  la  de  andalucita.  A  grandes 

rasgos,  en  el  estudio  realizado  en  el  presente  trabajo  se  han  observado  las mismas  asociaciones 

minerales,  si  bien,  cierta  distribución  espacial  de  cada  una  de  estas  asociaciones  podría  estar 

condicionada  por  la  naturaleza  original  de  la  roca.  Normalmente,  la  asociación  St  ‐  Crd  se  ha 

encontrado  en  las  proximidades  del  macizo  del  Hospitalet,  (valle  de  Ransol),  mientras  que  la 

asociación Gn‐ St‐ And‐ se ha observado mayoritariamente en las láminas procedentes de la zona de 

Tristaina,  cercana  al  macizo  del  Aston.  Por  otra  parte,  este  orden  de  cristalización  ha  podido 

relacionarse  con  los  eventos  de  deformación  propuestos  para  la  zona  de  estudio  en  el  presente 

trabajo. 

Andalucita 

Este mineral se reconoce fácilmente en el campo alcanzando tamaños comúnmente entre 2 y 

5  centímetros.  En  lámina  delgada,  los  porfiroblastos  de  andalucita  pueden  presentar  un  hábito 

xenoblástico,  de  aspecto  esquelético,  que  engloba  la matriz  o  bien  un  hábito  subidioblástico  con 

inclusiones de cuarzo, minerales opacos y biotita. En los primeros se conserva la orientación tanto de 

la foliación principal del sector septentrional (S1) como de la foliación crenulada por ella (SE) (figura 

3.52a)  lo que  indica el carácter postectónico de este mineral con respecto a  la fase de deformación 

D1. En el  caso de  los porfiroblastos  subidioblásticos  se observa que  las  inclusiones de biotita  son 

marcadamente  idioblásticas y muestran  la  traza de S1 y de SE esta última  representada por arcos 

poligonales de biotita y también de moscovita.  

Estaurolita 

Este mineral, por  su  forma prismática y  su  color  caramelo,  se  reconoce bien en el  campo, 

donde  muestra  tamaños  de  hasta  1  cm.  En  lámina  delgada  se  observa  que  posee  inclusiones 

principalmente  de  cuarzo  y  de minerales  opacos  que,  generalmente,  presentan  un  tamaño más 

pequeño  que  los  cristales  de  la  matriz,  lo  que  indicaría  que  la  estaurolita  creció  antes  de  la 

cristalización  final de esta  (Alias, 1995). También existen ejemplares esqueléticos de estaurolita en 

los  que  se  mimetizan  los  micropliegues  presentes  en  la  matriz  producidos  por  efecto  de  la 

deformación principal D1 sobre la foliación previa SE, lo que indicaría el carácter postectónico de este 

mineral con  respecto a esta  fase de deformación. Por otra parte, en  las muestras procedentes del 

valle  de  Ransol  y  de  Incles, muy  próximas  al  contacto  con  el  domo  del  Hospitalet,  se  observan 

inclusiones que marcan una foliación interna recta o laxamente plegada (S1) y una foliación externa 

definida  esencialmente  por  la  orientación  preferente  de  cristales  de  biotita  que  rodea  a  los 

porfiroblastos  de  estaurolita  (figura  3.52b).  Esta  fábrica  planar  que  posee  una  disposición 
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subhorizontal muy similar a  la foliación dominante en el sector septentrional  (S1) corresponde a  la 

foliación  S3  identificada,  únicamente,  en  las  áreas  más  próximas  al  domo  del  Hospitalet.  Esta 

disposición  indica el carácter  inter  ‐ sin –  tectónico de  la estaurolita, entre  la  fase de deformación 

principal D1  y  la  fase D3 posterior.  Es  decir  que  creció  después  de  la  formación  de  S1  y  antes  o 

durante el desarrollo de la S3.  

 

Figura  3.52.  Muestras  de  la  zona  andalucita  –  estaurolita  –  cordierita  procedentes  de  diferentes  puntos  del  sector 

septentrional.  (a) En este  caso  la mayor parte de  la  foto está ocupada por un porfiroblasto de andalucita en el que  se 

diferencia  la  foliación S1 crenulando a  la  foliación previa  (SE).  (b) Muestra procedente de  las proximidades del domo del 

Hospitalet, en la que la foliación presente en la matriz se adapta al porfiroblasto de estaurolita que contiene las trazas de la 

foliación S1 suavemente plegadas y marcadas por  inclusiones de cuarzo y minerales opacos. (c) y (d) Muestra procedente 

de  la parte  sur del  sector  septentrional.  (c) Porfiroblasto de cordierita ocupando  la mitad  inferior de  la  fotografía. En el 

borde del porfiroblasto puede observarse como se introduce la foliación S1 plegandose. En la matriz se aprecia la foliación 

S1 crenulada por  la  foliación S2  (d). A  su vez, en  la matriz  se observan porfiroblastos de biotita, algunos de ellos en  los 

microlitos de la foliación S2, poseen bordes oquerosos y contienen inclusiones de cuarzo y minerales opacos que dibujan la 

traza de S1 y otros que poseen bordes rectos y crecen tanto sobre S1 como sobre S2. 

Cordierita 

En el campo se observan cristales de cordierita de hasta 2 cm y se diferencia por su  forma 

redondeada  y  color  gris  oscuro  (figura  3.53).  A  escala  microscópica,  presenta  inclusiones  muy 

pequeñas  de  cuarzo  y  minerales  opacos  que  definen  una  foliación  interna,  que  fuera  del 
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porfiroblasto, se continúa con  la foliación principal del sector septentrional S1. La relación entre  las 

foliaciones interna y externa, indican el carácter postectónico del porfiroblasto respecto a la fase de 

deformación  D1.  En  alguna  muestra  situada  al  sur  del  sector  septentrional,  la  foliación  S1, 

coincidiendo con el borde del cristal de cordierita, se curva (figura 3.52c) lo que indicaría un carácter 

sin‐tectónico  del  cristal  respecto  a  la  D1.  Es  frecuente  encontrar  los  porfiroblastos  de  cordierita 

pseudomorfizados a clorita y moscovita,  lo que dificulta  la observación de  las relaciones blastesis – 

deformación. 

 

Figura 3.53. Aspecto de  campo de  la  serie pre‐Caradoc en  la  zona andalucita – estaurolita –  cordierita en  la que  se 

aprecian porfiroblastos de cordierita con formas ovaladas y tamaño centimétrico. 

 

Granate 

Los porfiroblastos de granate observados en las láminas delgadas de la zona de la andalucita 

– estaurolita ‐ cordierita presentan un tamaño menor que los observados en la zona del granate (0,5 

– 1,5 mm), tratándose de cristales idiomorfos que, en algunos casos, muestran inclusiones de cuarzo. 

En  las muestras observadas en este  trabajo,  las  inclusiones no definen una  foliación  interna por  lo 

que su relación con la foliación externa (S1) sobre la que crece el porfiroblasto indicaría  un carácter 

post‐cinemático respecto a  la foliación principal S1. Por otra parte, Alias (1995) señala  la existencia 

de granates sin‐cinemáticos con el desarrollo de la foliación principal en esta zona metamórfica. 
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Biotita 

Dentro  de  esta  zona metamórfica,  en  las  secciones  perpendiculares  a  la  dirección  de  la 

foliación  dominante  y,  principalmente,  en  las  paralelas  a  la  dirección  de  crecimiento mineral  se 

observa  que  las  biotitas  crecen  paralelas  a  la  foliación  dominante  S1.  En  las  secciones 

perpendiculares  a  la  foliación  principal,  en  los  microlitos,  se  aprecian  cristales  de  biotita  que 

mimetizan  la  foliación  anterior  SE  formando  arcos  poligonales,  lo  que  indica  que  la  biotita  pudo 

seguir creciendo durante los últimos estadios de la fase de deformación D1 o posteriormente a ella. 

Por  otra  parte,  también  se  identifican  porfiroblastos  de  biotita  con  inclusiones  de  cuarzo 

subredondeado y minerales opacos, generalmente rectas. En la parte sur del sector septentrional, se 

encuentran  porfiroblastos  biotíticos  con  bordes  oquerosos  que  crecen  preferentemente  en  los 

microlitos de  la foliación S2, mientras que  las  inclusiones marcan el trazado de  la foliación principal 

S1. En esta misma zona se observan otros porfiroblastos de biotita, con bordes rectos, en los que se 

aprecia  la  traza del dominio de  clivaje  S2 dentro de ellas,  lo que  indica  su  carácter pos‐tectónico 

respecto tanto a D1 como a D2 (figura 3.52d).  

Moscovita 

En  general,  dentro  de  esta  zona metamórfica,  la moscovita  se  encuentra mimetizando  la 

foliación SE en  los microlitos de  la foliación principal S1. Sobre  los cristales originales deformados y 

crenulados  por  los  micropliegues  D1,  recristaliza  moscovita  como  arcos  poligonales.  En  algunas 

ocasiones, también se aprecian cristales de moscovita creciendo según  la foliación principal S1 que, 

en algunas  láminas de  la parte sur del sector septentrional, se encuentra crenulada por  la foliación 

S2, por lo que su cristalización tuvo lugar durante la fase de deformación D1. 

Clorita 

La clorita procede de la retrogradación de los cristales de biotita, tanto cuando crece paralela 

a la foliación principal S1 como en los microlitos de la foliación S2.  

3.9.5 Zona de la estaurolita out 

La zona estaurolita out se sitúa entre las zonas de la andalucita y de la sillimanita y aflora en 

el área de  los estanys de Tristaina y en  la cabecera del valle de Ransol. Esta zona  fue definida por 

Alias (1995) y viene marcada por la desaparición de estaurolita por pseudomorfización a moscovita. 

Esta  no  es  una  zona  metamórfica  en  sentido  estricto,  sino  que  representa  una  transición  que 

corresponde a una isograda de reacción cartografiable a lo largo de un área extensa.  

Los  minerales  que  caracterizan  esta  zona  por  orden  de  importancia  son:  estaurolita, 

andalucita, biotita, moscovita, granate, cuarzo, feldespato y cordierita. Entre los accesorios destaca la 
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turmalina, zircón y, en menor medida, minerales opacos. En general, en esta zona metamórfica, el 

grado de cristalización es mayor que en la anterior por lo que es más difícil establecer las relaciones 

de crecimiento de los porfiroblastos con la deformación. Las asociaciones minerales de la zona de la 

andalucita,  St‐And±Crd  y  Gnt‐St‐And,  definidas  por  Alias  (1995)  se  mantienen  en  esta  zona 

metamórfica y, al  igual que ocurría en  la zona anterior,  la cristalización de estaurolita y granate se 

produce  siempre  antes  que  la  de  cordierita  y  andalucita,  si  bien,  en  esta  zona metamórfica  la 

cordierita es poco abundante. 

Estaurolita 

Los porfiroblastos de estaurolita en esta zona son de menor tamaño que en la anterior y, en 

muchos casos,  se encuentran  rodeados por una corona de moscovita  (figura 3.54a) o  incluidos en 

porfiroblastos  de  andalucita  o  cordierita,  lo  que  indica  un  crecimiento  anterior  al mineral  que  la 

incluye.  

Andalucita 

Al  igual que ocurría en  la zona anterior, se observan porfiroblastos de andalucita de hábito 

xenoblástico que presentan  inclusiones de minerales opacos, cuarzo y biotita. Los minerales opacos 

marcan  la  traza  de  la  foliación  principal  S1  recta  y  crenulando  a  la  foliación  SE  (figura  3.54b).  En 

algunas de estas muestras, el grado de cristalización de  la matriz ha borrado prácticamente  la traza 

de ambas foliaciones, lo que indica que la andalucita es post‐cinemática respecto a la foliación S1.  

Moscovita 

En  esta  zona  es  especialmente  abundante  la moscovita  que,  por  una  parte,  se  encuentra 

rodeando  a  los porfiroblastos de  estaurolita  y  sustituyendo  a  la  estaurolita  desestabilizada  y, por 

otra,  es  abundante  también  en  la matriz,  donde  sobrecrece  a  la  biotita  que  define  la  foliación 

principal S1. 

3.9.6 Zona de la sillimanita 

La zona de  la sillimanita es  la de mayor extensión en el extremo norte del área de estudio, 

encontrándose  inmediatamente  al  oeste  del  domo  del  Aston.  Se  extiende  desde  los  estanys  de 

Tristaina hasta la cabecera del valle de Rialb. La asociación mineral que la caracteriza está compuesta 

por  sillimanita  (fibrolita),  cuarzo,  biotita,  moscovita,  plagioclasa  y  ocasionales  porfiroblastos  de 

andalucita. Como accesorios destaca la turmalina sobre zircón y apatito.  
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Figura 3.54. Muestras de las zonas de la  estaurolita – out (a y b) y de la sillimanita (c y d). (a) Porfiroblasto de estaurolita 

rodeado por una corona de moscovita producto de  la pseudomorfización de estaurolita a moscovita, característica de  la 

zona estaurolita – out. (b) Porfiroblasto de andalucita que conserva en su interior inclusiones  de minerales opacos y biotita 

marcando  las  trazas de  la  foliación dominante  (S1) que crenula a  la  foliación previa  (SE).  (c) Sillimanita de hábito  fibroso 

intercreciendo  con  cristales  de  biotita.  (d)  Ejemplo  de  pseudomorfización  por  sillimanita  de  un  porfiroblasto, 

probablemente de andalucita, y las sombras de presión asociadas a este.  

 

En esta zona metamórfica el grado de cristalización de  la roca es mayor y  los porfiroblastos 

son escasos lo que dificulta el reconocimiento de las relaciones blastesis ‐ deformación. 

Sillimanita (fibrolita) 

En algunas muestras se puede observar sillimanita intercrecida en cristales de biotita (figura 

3.54c) o pseudomorfizando a porfiroblastos de andalucita o cordierita y, en el caso de que existan 

sombras de presión asociadas a los porfiroblastos, la sillimanita crece sobre todo el conjunto (figura 

E54d).  

Biotita 

Generalmente, cuando puede observarse la foliación dominante (S1) en la matriz de las rocas 

de esta zona metamórfica, la biotita viene marcada por la orientación preferente de los cristales de 
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biotita. Esto queda especialmente patente en las secciones paralelas a la dirección de crecimiento del 

mineral, en  las que  incluso  los cristales de cuarzo se encuentran orientados con su eje  largo en  la 

misma dirección. 
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Capítulo 4. 
INTERPRETACION Y DISCUSIÓN 

 

4.1 Interpretación estructural de la zona de estudio 

Considerando  las características estratigráficas y estructurales expuestas en esta tesis, en el 

área  de  estudio  se  han  podido  identificar  diferentes  fases  de  deformación  que  tuvieron  lugar  

principalmente durante  la orogenia Varisca  (tabla 4.1). Además de  las estructuras variscas,  se han 

reconocido otras originadas en eventos de deformación anteriores y a todas ellas se superponen las 

estructuras alpinas que dieron lugar al Orógeno Pirenaico. 

Evento extensional pre‐Varisco 

En la sucesión pre‐Caradoc del área estudiada, representada por las formaciones Alos de Isil, 

Lleret‐Bayau y Alins, que afloran principalmente en el macizo de  la Pallaresa,  las zonas de contacto 

con  los  domos  del Aston  y  del Hospitalet  y  en  el  anticlinal  de  La Massana,  se  observa  un  clivaje 

pizarroso (SE) al que no se han observado pliegues asociados. Dado que afecta únicamente a rocas 

anteriores al Ordovícico Superior y que no se han reconocido estructuras compresivas asociadas con 

este clivaje, se considera que representa una etapa de deformación pre‐Varisca relacionada con un 

evento extensional que tendría lugar antes del Caradoc. Este evento extensional ha sido corroborado 

y bien caracterizado en diferentes áreas de los Pirineos centrales y orientales.   

En  los  Pirineos  centrales,  como  es  el  caso  del  domo  del  Garona  y  del macizo  de  Lys  – 

Caillaouas,  se  ha  identificado  un  clivaje  similar  al  observado  en  la  zona  estudiada  en  esta  tesis. 

Además,  en  estos  sectores,  la  sucesión  del  Ordovícico  Superior  se  dispone  discordante  sobre  la 

sucesión pre‐Caradoc infrayacente y contiene mineralizaciones de Pb – Zn cuyo origen, al igual que el 

de  la  discordancia,  se  ha  interpretado  en  relación  a  un  evento  extensional  pre‐Varisco,  si  bien, 

existen evidencias de su posterior removilización durante la etapa compresiva Varisca (Alonso, 1979; 

García‐Sansegundo y Alonso, 1989; García‐Sansegundo et al. 2004, 2011). Por otra parte, apoyando 

el origen extensional de las mineralizaciones primarias, estos mismos autores han obtenido una edad 

tipo comprendida entre el Ordovícico Superior – Devónico  Inferior y  las han  interpretado como de 

tipo SEDEX o Mississippi Valley, (Cardellac, et al., 1996; García‐Sansegundo et al., 2014).  
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En  los Pirineos orientales, se han reconocido  fallas normales que afectan a  las  formaciones 

de  la base del Ordovícico Superior, a  la discordancia y a  la sucesión pre‐Caradoc  infrayacente. Estas 

fallas provocan  importantes  variaciones de espesor  y de  tamaño de grano en  las  formaciones del 

Ordovícico  Superior,  lo  que  evidencia  la  contemporaneidad  entre  el  desarrollo  de  las  fallas  y  la 

sedimentación de  la  serie. Por otra parte, estas  fallas  fueron  relacionadas por Casas  (2010) con el 

extenso vulcanismo descrito en  los Pirineos durante el Ordovícico Superior, datado en  los Pirineos 

orientales en 455 ± 2 Ma  (Navidad et al. 2010;  ID‐TIMS U‐Pb sobre Zr) y originado en un contexto 

tectónico extensional (Casas, 2010; Navidad et al. 2010). 

Eventos compresivos Variscos: D1 y D2 

Sobre  el  clivaje  pizarroso  (SE),  en  el macizo  de  la  Pallaresa  y  en  las  áreas  próximas  a  los 

domos del Aston y del Hospitalet, se ha desarrollado una foliación tectónica (S1) cuyas características 

varían desde un clivaje a una esquistosidad de crenulación, en función del grado metamórfico en el 

que se generó. Esta foliación, esencialmente subhorizontal, es  la principal en prácticamente todo el 

sector septentrional y está asociada a pliegues de dirección aproximada E – O, tumbados y vergentes 

al norte que se desarrollan a todas  las escalas. Hacia el sur, en el sinclinal de Tor – Casamanya,  las 

primeras estructuras en desarrollarse son  los pliegues vergentes al norte que en este caso pasan a 

ser pliegues asimétricos y  la foliación S1 corresponde a un clivaje pizarroso, ya que por encima del 

Ordovícico Superior no se desarrolla la foliación pre‐Varisca (SE). Al sur de la falla de Merens y hasta 

el  flanco norte del sinclinal de Tor – Casamanya,  las estructuras D1 se encuentran deformadas por 

pliegues derechos y laxos (D2) de dirección E – O, que hacia el sur del sector septentrional son cada 

vez más abundantes, más apretados y desarrollan una foliación de plano axial (S2). A su vez, en  las 

cercanías de la propia falla de Merens y del cabalgamiento de la collada de Les Meners, los pliegues 

D2  son  especialmente  abundantes  coincidiendo  también  con  numerosas  fallas  y  zonas  de  cizalla 

asociadas.  Pliegues D2,  fallas,  cabalgamientos  y  zonas  de  cizalla  presentan  la misma  orientación, 

esencialmente  E  –  O,  buzamientos  elevados  al  norte  y  en  el  caso  de  las  zonas  de  cizalla  y  los 

cabalgamientos,  sentido  de movimiento  de  bloque  superior  hacia  el  sur.  El  cabalgamiento  de  la 

collada de Les Meners es  la excepción, ya que presenta sentido de movimiento de bloque superior 

hacia  el  norte,  por  lo  que  se  ha  interpretado  como  un  retrocabalgamiento  dentro  de  la misma 

secuencia,  que  tendría  su  nivel  de  despegue  dentro  de  la  sucesión  pre‐Caradoc.  En  el  área  de 

estudio,  al  igual  que  ocurre  en  otros  puntos  de  la  zona Axial  pirenaica,  las  ampelitas  del  Silúrico 

actúan como nivel de despegue y, por encima de ellas, el desarrollo de los pliegues D2 y la foliación 

de  plano  axial  asociada  a  ellos  (S2)  es  tan  intenso  que  las  estructuras  previas  son  intensamente 

transpuestas y solo en casos puntuales se reconocen algunos pliegues D1. En el nivel de despegue de 

la base del Silúrico se enraízan numerosos cabalgamientos con sentido de movimiento hacia el sur 
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que, hacia niveles estratigráficamente más altos, pueden llevar asociados pliegues de propagación de 

falla  (D2)  o  cortar  otros  pliegues  D2,  previamente  desarrollados,  que  afectan  a  las  diferentes 

formaciones  devónicas,  evidenciándose  así  la  existencia  de  dos  secuencias  de  cabalgamiento 

enraizadas  en  el mismo  nivel  de  despegue. A  la  vista  de  las  relaciones  observadas  en  el  área  de 

estudio entre los pliegues D2 y los cabalgamientos se puede considerar que ambos son coetáneos y 

se  desarrollaron  durante  un  mismo  evento  de  deformación.  Dentro  de  este  mismo  evento  los 

cabalgamientos más  jóvenes corresponden a  los enraizados en niveles más profundos dentro de  la 

sucesión  pre‐Caradoc,  ya  que  cortan  al  nivel  de  despegue  de  la  base  del  Silúrico  y  a  los 

cabalgamientos más superficiales, lo cual también fue puesto de manifiesto en esta y en otras áreas 

de la Zona Axial por otros autores (García – Sansegundo, 1990, 1992, 1996; Poblet, 1991; Clariana y 

García  –  Sansegundo,  2009;  García  –  Sansegundo  et  al.  2011).  Estas  características  estructurales 

explican  cómo  se  produce  la  transición  gradual  entre  zonas  profundas,  en  las  que  dominan  las 

estructuras  subhorizontales  (pliegues  D1  y  foliación  asociada  S1),  y  zonas  superficiales,  con 

predominio de estructuras subverticales (pliegues D2 y foliación asociada S2). El hecho de que en el 

área estudiada se observe un nivel de despegue en el Silúrico hace pensar en una explicación para la 

transición entre dominios (infraestructura y supraestructura) similar a la propuesta para el Domo del 

Garona  (Matte,  1969; García  –  Sansegundo,  1992,  1996).  Sin  embargo,  en  la  zona  estudiada, por 

debajo del  Silúrico existen numerosos pliegues D2  relacionados  con  cabalgamientos  cuyo nivel de 

despegue se sitúa dentro o por debajo de la sucesión pre‐Caradoc. La existencia, por lo tanto, de dos 

niveles  de  despegue  sobre  los  que  se  desarrollan  las  estructuras  D2  podría  ser  la  razón  de  una 

aparente  transición  gradual,  ya  sugerida  en  la  zona  por  Oele  (1966),  entre  los  dominios 

infraestructural y supraestructural propuestos por Zwart (1963).  

A  la vista de  las estructuras que caracterizan  los eventos de deformación D1 y D2 definidos 

en  esta  tesis  parece  factible  pensar  que  tuvieron  lugar  en  el  marco  de  un  contexto  tectónico 

compresivo con desarrollo de pliegues y cabalgamientos que darían lugar al  engrosamiento cortical 

en  esta  parte  del  Orógeno  Varisco.  En  este  sentido,  el  desarrollo  no  contemporáneo  de  las 

foliaciones subhorizontal y subvertical bajo un contexto tectónico general compresivo fue propuesto 

por diferentes autores, tanto para el sector estudiado en esta tesis como para otros sectores de  la 

Zona Axial,  considerando  un  engrosamiento  cortical  por  acortamiento  con  desarrollo  de  foliación 

subhorizontal que precedería a  la  formación de  las estructuras  subverticales  (Guitard, 1964, 1970; 

Autran  &  Guitard,  1969;  Lagarde,  1978;  Matte  &  Xu  Zhi,  1988;  Soliva  et  al.,  1989;  García  – 

Sansegundo, 1992, 1996; Poblet, 1991; Capellá, 1991; Carreras y Capellá, 1994; Clariana & García – 

Sansegundo, 2009; García – Sansegundo et al., 2011; Pérez‐Cáceres, 2012). Sin embargo, en trabajos 

realizados en los últimos años en áreas muy cercanas a la estudiada en esta tesis se ha propuesto el 
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desarrollo  coetáneo de  ambas  foliaciones  en un único  evento  varisco  tardío  y  en un  contexto de 

transpresión  dextral  (Denèle,  2007  y  2009).  Si  bien,  autores  como  Mezger  (2009)  proponen  el 

desarrollo de  la foliación subhorizontal en una etapa de deformación varisca temprana, a  la que se 

superponen estructuras subverticales desarrolladas en una etapa posterior de compresión N – S (en 

coordenadas actuales) que evolucionarían también hacia un régimen de transpresión dextral. A partir 

del estudio estructural realizado en el presente trabajo parece más factible el modelo propuesto por 

Mezger  (2009) que aquel que asume un desarrollo  contemporáneo de ambas  foliaciones  (Denèle, 

2007 y Denèle et al., 2009). 

Por otra parte, para esta área también existen otras propuestas que explican la formación de 

la foliación subhorizontal en el marco de un contexto general extensional y con un orden cronológico 

respecto a la foliación subvertical contrario al expuesto en este trabajo (Verhoef et al., 1984; Zwart, 

1986;  Van  den  Eeckhout,  1986,  Van  den  Eeckhout &  Zwart,  1988). Quizás  estas  interpretaciones 

pudieron  realizarse a partir de observaciones procedentes de  las áreas de contacto con  los domos 

gnéisicos  donde  se  observan  estructuras  coincidentes  en  su  posición  con  las  D1,  que  podrían 

caracterizar una deformación extensional posterior al desarrollo de las estructuras subverticales D2, 

como se explica en el apartado siguiente.  

Evento extensional varisco D3  

En  la  estrecha  zona  de  contacto  entre  el macizo  de  la  Pallaresa  y  el  domo  gnéisico  del 

Hospitalet se han incluido dentro de un episodio de deformación D3 estructuras propias de zonas de 

deformación por cizalla, como son porfiroblastos de estaurolita y andalucita  rotados, una  foliación 

subhorizontal (S3) que rodea a los porfiroblastos y estructuras S – C’. Debido a que tanto la S1 como 

la S3 tienen una posición subhorizontal coincidente es difícil diferenciarlas ya que en  la mayoría de 

las ocasiones  la foliación S3 únicamente produce un reaplastamiento de  la S1. Solo en  los casos en 

que  la  foliación  S3  se  observa  en  torno  a  porfiroblastos  rotados,  que  conservan  en  su  interior 

inclusiones orientadas según la foliación S1, suavemente onduladas o rectas y perpendiculares a la S3 

de la matriz, se pueden diferenciar claramente ambas foliaciones. Este evento de deformación D3 se 

produce en un contexto que permitió el ascenso de magmas que solo llegan a aflorar en superficie en 

forma de  sills,  aunque  su efecto queda  reflejado en el metamorfismo de  alta  temperatura  y baja 

presión presente en la zona y caracterizado por asociaciones de St – Crd y St – And ± Crd. Además, en 

algunas  láminas  delgadas  procedentes  del  extremo  sur  del  sector  septentrional  se  observan 

porfiroblastos de biotita que crecieron sobre la foliación S2, lo que indica un crecimiento posterior a 

las últimas estructuras variscas compresivas. 
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Para  explicar  la  existencia  de  estructuras  típicas  de  deformación  no  coaxial  como  las  que 

caracterizan el evento D3 en esta zona, Mezger (2009) considera que en niveles profundos, como los 

representados  por  los  domos  del  Aston  y  del  Hospitalet,  durante  la  fase  principal  transpresiva, 

posterior  a  la  foliación  subhorizontal  (S1  de  este  trabajo),  apenas  se  desarrolla  deformación  no 

coaxial penetrativa. Por  lo  tanto, el desarrollo de  zonas de  cizalla queda  restringido a  la  interfase 

gneis  –  metasedimentos,  sin  necesidad  de  un  contexto  extensional  generalizado.  Esta  fase 

transpresiva  según Mezger  (2009)  tendría  lugar  antes  de  la  formación  de  las  grandes  estructuras 

antiformales  y  de  la  falla  de  Soldeu‐Lanou,  que  representa  el  cabalgamiento  que  superpone  los 

gneises  del  Hospitalet  sobre  los  metasedimentos  de  la  serie  pre‐Caradoc.  Por  otra  parte, 

recientemente, Denèle et al. (2011) obtienen para el emplazamiento del granito peralumínico de Ax‐

les‐Thermes, localizado en el núcleo del domo del Aston, una edad de 306,2 ± 2,3 Ma (Denèle et al., 

2011; LA‐ICPMS U‐Pb sobre Zr). A su vez estos autores  identifican un evento de deformación, que 

muestra una dirección de estiramiento E – O a N‐120 E, asociado a una cizalla plana con movimiento 

de  bloque  superior  hacia  el  este.  Esta  deformación,  que  afectaría  tanto  a  las  rocas  encajantes 

situadas por debajo de la isograda de la sillimanita como al granito de Ax‐les‐Thermes, tendría lugar 

bajo un régimen transpresivo que precedería a un plegamiento a gran escala de la corteza superior.  

Los datos obtenidos en el presente trabajo sugieren que el evento de deformación D3 debe 

de  restringirse  a  zonas  muy  concretas  colindantes  con  los  domos  gneísicos,  ya  que  no  se  han 

observado estructuras propias de deformación por cizalla en la sucesión pre‐Caradoc del macizo de la 

Pallaresa alejadas de los domos del Aston y del Hospitalet. Esto estaría en consonancia con los datos 

aportados  por  Mezger  (2009),  que  limitan  la  deformación  no  coaxial  a  la  interfase  gneis  – 

metasedimentos  sin  necesidad  de  un  contexto  extensional  de  carácter  regional. Además,  la  edad 

obtenida en  los últimos años para el granito peralumínico de Ax‐les‐Thermes  (Denèle et al., 2011; 

Denèle et al. 2014), posiblemente responsable del metamorfismo de alta temperatura observado en 

la zona, indica que su emplazamiento tuvo lugar en una etapa tardía de la Orogenia Varisca ya que, 

como  reflejan  las  relaciones blastesis – deformación,  tendría  lugar con posterioridad a  los eventos 

compresivos D1 y D2. Por lo tanto, parece probable que las estructuras que caracterizan el evento D3 

son el  resultado de  las condiciones de deformación extensional asociada a  la  intrusión de cuerpos 

ígneos. A  su  vez, el  ascenso de magmas durante este evento D3 podría estar  relacionado  con un 

aumento de  temperatura provocado por el engrosamiento  cortical producido por  los dos eventos 

compresivos previos que darían lugar a un debilitamiento de la corteza (López‐Sánchez, 2013). 

Deformación tardi‐Varisca 

En el área estudiada se han reconocido estructuras tardías que se desarrollaron después de 

las  estructuras  variscas descritas  en  apartados  anteriores.  Entre  ellas  se han  reconocido pliegues, 
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desde  escala  centimétrica  a  escala  cartográfica,  pliegues  de  tipo  kink  –  band  y  fallas  con  una 

componente de desplazamiento predominantemente normal. 

Estructuras compresivas 

Los  pliegues  de  escala  centimétrica  se  han  reconocido  en  diferentes  puntos  del  área 

estudiada pero principalmente en el sinclinal de Llavorsí. Presentan una orientación N – S y no tienen 

una foliación de plano axial asociada. Los pliegues tipo kink band, también de escala centimétrica, se 

han  observado  tanto  en  el  sinclinal  de  Llavorsí  como  en  diferentes  puntos  del  sinclinal  de  Tor‐

Casamanya,  en  cuya  estructura  suelen presentar  una orientación próxima  E  – O. Ambos  tipos de 

pliegues afectan a las estructuras previas, no habiéndose observado criterios para discernir entre una 

edad tardi‐Varisca o Alpina. 

Algunos  de  estos  pliegues  son  los  grandes  antiformes  abiertos,  de  dirección  E  –  O,  que 

configuran  la actual forma de  los grandes domos gnéisicos y que pliegan el despegue silúrico. Estas 

estructuras podrían tener una edad tardivarisca, alpina, o bien, resultar de un reapretamiento alpino 

de una estructura varisca. 

Fallas extensionales  

Se trata de las fallas directas presentes en el flanco sur del sinclinal de Llavorsi que sitúan las 

formaciones plegadas de la serie devónica sobre las ampelitas del Silúrico. En zonas cercanas de los 

Pirineos  orientales,  Casas  et  al.,  (2007)  reconocen  fallas  normales  que  provocan  contactos 

sustractivos entre el Devónico y la sucesión Cambro – Ordovícica y que se encuentran cortadas por el 

plutón  granodiorítico  varisco  de  Andorra  – Mont  Lluis  lo  que  indicaría,  según  estos  autores,  que 

durante el Moscoviense pudo tener lugar un evento de extensión sinorogénico. Por otra parte, en el 

área de estudio no se han observado criterios para excluir una posible edad mesozoica para estas 

fallas.  

Deformación Alpina 

Algunas  de  las  estructuras  que  afectan  a  las  rocas  paleozoicas  que  afloran  en  el  área 

estudiada y en el  resto de  la Zona Axial  se generaron durante  la orogenia Alpina, que dio  lugar al 

orógeno Pirenaico. En general, algunos cabalgamientos, pliegues y sus foliaciones  asociadas afectan 

tanto a las rocas paleozoicas como a las post‐paleozoicas. Por otra parte, durante la Orogenia Alpina 

se  produjo  la  reactivación  de  cabalgamientos  y  fallas  originadas  durante  la  Orogenia  Varisca  o 

durante  la  extensión  mesozoica.  Por  ejemplo,  en  el  área  de  estudio,  las  fallas  directas  que  se 

observan en el flanco sur del sinclinal de Llavorsí, y que no provocan superposición de serie, tienen 

asociadas estructuras como zonas de cizalla que presentan buzamientos similares a los del plano de 
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falla  y  sentido  de movimiento  de  bloque  superior  hacia  el  sur.  Esto  puede  explicarse  como  una 

reactivación  como  cabalgamientos  de  estas  fallas,  que  no  llegó  a  recuperar  la  totalidad  del 

desplazamiento inicial.  

Por otra parte,  la variación progresiva de  la  inclinación que presenta  la  foliación S2 varisca 

desde una posición subvertical al norte de la Zona Axial hasta una suave inclinación hacia el norte en 

los  sectores meridionales,  puede  ser  coherente  con  la  geometría  general  de  la  cadena  pirenaica, 

resultado del apilamiento antiformal de las láminas cabalgantes alpinas (Parish, 1984). 

 

4.2 Relaciones metamorfismo – deformación 

Las  rocas  que  afloran  en  el  área  de  estudio,  y  principalmente  las  rocas  del macizo  de  la 

Pallaresa  y de  las  zonas  colindantes  con  los domos  gnéisicos del Aston  y del Hospitalet, han  sido 

sometidas,  durante  la  Orogenia  Varisca,  a  diferentes  condiciones  metamórficas  de  presión  y 

temperatura cuyo origen, como ya se expuso en el capítulo anterior, debe buscarse en las intrusiones 

situadas en niveles  intermedios de  la corteza, que darían  lugar a un aumento de temperatura en  la 

zona  pero  sin  llegar  a  desarrollar metamorfismo  de  contacto  (Autran  et  al.,  1970; Denèle  et  al., 

2009).  

Las  relaciones  cristalización  –  deformación  y  el  estudio  microestructural  han  permitido 

avanzar en el conocimiento de  la evolución tectono – metamórfica del episodio o episodios de alta 

temperatura y baja presión registrados durante la Orogenia Varisca en esta área de la Zona Axial. En 

los metasedimentos afectados por un metamorfismo de bajo grado (zona moscovita – clorita y zona 

biotita) se observan cristales de moscovita y biotita paralelos a  la fábrica planar S1,  lo que  indicaría 

que estos minerales pudieron crecer durante el evento de deformación D1. A su vez, en los microlitos 

de  esta  fábrica  se  observan  cristales  de moscovita  formando  arcos  poligonales  que mimetizan  la 

existencia  de  una  fábrica  previa  (SE).  Cuando  el  metamorfismo  de  grado  bajo  afecta  a  rocas 

deformadas por estructuras D2, en  los microlitos de  la  foliación S2,  se han observado  cristales de 

moscovita paralelos a la fábrica planar S1 y deformados por micropliegues D2. Por otra parte, en los 

dominios de clivaje de  la foliación S2, también se han encontrado cristales de moscovita creciendo 

paralelos a dicha fábrica por lo que se puede considerar que este mineral siguió creciendo durante el 

desarrollo del evento de deformación D2 (tabla 4.2). Por lo tanto, a partir de las relaciones blastesis – 

deformación  expuestas,  se  podría  afirmar  que  contemporáneamente  con  los  eventos  de 

deformación  D1  y  D2  se  produjo  un  aumento  de  la  temperatura  en  la  zona  que  dio  lugar  al 

crecimiento de estos minerales. En el caso de  los metasedimentos afectados por metamorfismo de 
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grado medio (zona granate, zona andalucita ‐ estaurolita – cordierita, zona estaurolita out) la mayoría 

de  los  porfiroblastos muestran  evidencias  de  haber  crecido  con  posterioridad  al  desarrollo  de  la 

esquistosidad S1, ya que esta queda preservada en  su  interior.  Sin embargo, existen excepciones, 

como es el caso de algunos cristales de cordierita en  los que  la  foliación S1  se encuentra plegada 

coincidiendo  con  el  borde  del  porfiroblasto,  indicando  el  carácter  sin‐  o  post‐tectónico  de  este 

mineral  respecto  a  la  S1.  Por  lo  tanto,  es  factible  considerar  que  puntualmente,  durante  la 

deformación D1, se pudieron alcanzar condiciones de grado medio.  En las rocas colindantes con los 

domos gnéisicos del Aston y del Hospitalet se observan porfiroblastos de estaurolita rotados en  los 

que  la  foliación  S1  aparece  dentro  del  cristal,  plegada  suavemente  o  recta  y  prácticamente 

perpendicular a  la foliación de  la matriz (S3) que se encuentra rodeando a  los porfiroblastos. En  las 

zonas  afectadas  por  metamorfismo  de  grado  medio  donde  existen  estructuras  D2  se  pueden 

observar porfiroblastos de biotita post‐tectónicos respecto tanto a S1 como a S2, lo que indica que el 

episodio metamórfico en el que se generaron tuvo lugar con posterioridad a los principales eventos 

de deformación D1 y D2. 

 

Tabla 4.2. Minerales metamórficos observados en el área de estudio y  si  relación con  las  fases de deformación variscas 
identificadas. 

 

Estas  relaciones  blástesis  –  deformación  permiten  diferenciar  en  el  área  estudiada  dos 

episodios metamórficos.  El  primero  estaría  caracterizado  esencialmente  por  asociaciones  de  bajo 

grado metamórfico y sería contemporáneo con las estructuras D1 y con el comienzo del desarrollo de 

las estructuras D2. A este primer episodio metamórfico se le superpone otro que alcanza condiciones 

de alto grado (baja presión y alta temperatura), sobretodo en la parte suroeste del domo del Astón, y 

que  se  ha  reconocido  principalmente  en  las  zonas  colindantes  con  los  domos  del  Astón  y  del 

Hospitalet. Este episodio metamórfico sería sin‐cinemático con el evento de deformación D3.  
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El origen del metamorfismo de baja presión y alta temperatura de esta parte de la Zona Axial 

pirenaica ha sido explicado por diferentes autores en el marco de modelos geodinámicos distintos. 

Así, Van den Eeckhout (1986) propuso un modelo en el que el metamorfismo estaría asociado a una 

fase de extensión generalizada, responsable de la formación de la foliación subhorizontal y de bandas 

de  deformación  dúctil  en  niveles  intermedios  e  inferiores  de  la  corteza,  que  permitirían  la 

exhumación  de  terrenos más  profundos.  Según  este  autor,  esta  deformación  extensional  tendría 

lugar  tras  un  engrosamiento  cortical  previo,  en  el  que  se  produciría  el  desarrollo  de  la  foliación 

subvertical (S2 de este trabajo). La propuesta de Van den Eeckhout (1986), que  invoca a un evento 

extensional como causa para el desarrollo del metamorfismo y de la formación tardía de la foliación 

subhorizontal  asociada  a  zonas  de  cizalla  dúctil,  parece  basarse  en  las  relaciones  cristalización  – 

deformación que permiten  relacionar el último evento de deformación  (D3 de este  trabajo) con el 

pico metamórfico. Van den Eeckhout (1986) propone que el evento extensional está generalizado y 

sin embargo,  la deformación no  coaxial observada en  la  zona  está  restringida  al  contacto  con  los 

domos gnéisicos. Es posible que  la coincidente posición entre  las foliaciones S1 y S3 definidas en el 

presente trabajo, haya llevado a Van den Eeckhout (1986) a considerarlas como contemporáneas.  

Posteriormente,  Alías  (1995)  consideró  el  metamorfismo  presente  en  esta  zona 

contemporáneo con la fase principal varisca en la que se desarrollaría la foliación subhorizontal. A su 

vez, sugiere que para que se produzca el aumento del gradiente térmico se necesitaría, además del 

engrosamiento producido por la deformación compresiva, los efectos de un magmatismo gestado en 

profundidad.  

Recientemente, Mezger  (2005)  propone  una  historia metamórfica  con  un  primer  evento 

metamórfico  regional,  de  presión  y  temperatura  intermedias,  contemporáneo  con  la  fase  de 

deformación principal varisca, en la que se desarrolla la foliación subhorizontal (S1 de este trabajo). A 

este evento se  le superponen uno o más episodios de metamorfismo térmicos (AT‐BP) más tardíos 

(tardi‐variscos). Según este autor, estos episodios de alta temperatura estarían relacionados con el 

ascenso  de  plutones  variscos  en  un  contexto  transpresivo.  Esta  última  hipótesis,  en  la  que  se 

diferencian  al menos  dos  episodios metamórficos,  parece  la  que mejor  se  ajusta  con  los  datos 

obtenidos en el presente trabajo.  

Finalmente,  si  se  asume  la  relación  entre  el  metamorfismo  presente  en  la  zona  y  las 

intrusiones de magmas en niveles  intermedios de  la corteza y que el pico metamórfico es coetáneo 

con el evento de deformación varisco más tardío D3, es posible que el origen del metamorfismo en el 

área de estudio esté  relacionado  con  la  intrusión del granito peralumínico de Ax‐les‐Thermes que 

tendría lugar durante el Moscoviense (306,2 ± 2,3 Ma según Denèle et al. 2011; Denèle et al. 2014). 

Por otra parte, las fuentes de calor que pueden explicar el primer evento metamórfico podrían estar 
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en relación con i) el calor producido por el engrosamiento cortical durante el evento de deformación 

D1,  ii)  la  producción  de  calor  mecánico  durante  la  deformación  de  las  rocas,  iii)  intrusiones 

magmáticas  previas.  Con  los  datos  disponibles  en  este momento  ninguno  de  estos  tres  factores 

puede  ser  confirmado  o  descartado  totalmente.  Si  bien,  teniendo  en  cuenta  los  datos 

geocronológicos aportados por Denèle (2007) sobre  la edad del granito de Ax‐les‐Thermes (321 ± 7 

Ma) (Ion microprobe sobre Zr), cabría la posibilidad de que los zircones que proporcionaron esa edad 

fuesen heredados de alguna intrusión previa situada en niveles más profundos. Por lo que la tercera 

posibilidad podría ser factible. 

 

4.3 Interpretación estructural de la falla de Merens 

La  falla de Merens,  representada en gran parte de su  recorrido por una zona de cizalla, se 

dispone aproximadamente E – O siguiendo  la dirección de  las principales estructuras de  la cadena, 

tanto variscas como alpinas, con un buzamiento entre 60° y 80° al norte. En el área de estudio la falla 

se divide en dos  tramos:  el  tramo oriental  y  el  tramo occidental. El primero  se  caracteriza por  la 

presencia de  rocas con  fábricas miloníticas de grado bajo o muy bajo, en  las que son comunes  las 

bandas  de  cizalla  de  tipo  S  –  C  y  S  –  C’,  estructuras  de  peces  de mica  (mica  fish)  y  cuarzos  con 

geometría sigmoidea, a partir de estos elementos de fábrica se deduce generalmente un sentido de 

movimiento de bloque superior hacia el sur. Por otra parte, en el tramo occidental la falla se divide 

en dos ramas y entre ambas son abundantes las bandas de cizalla con una dirección y un buzamiento 

similares  a  los  de  la  falla.  La  rama  sur  de  la  falla  de Merens, marca  un  cambio  de  un  área  con 

predominio  de  estructuras  subhorizontales  (D1)  en  el bloque  norte,  a un  predominio  de pliegues 

derechos de dirección E – O (D2) en el bloque sur. Los pliegues D2 son especialmente abundantes en 

las proximidades de la falla y, al igual que las bandas de cizalla, tienen una dirección coincidente con 

la de  la  falla,  razón por  la que  se puede pensar que existe un origen genético común entre  todas 

estas estructuras. La relación entre  la falla de Merens y  los pliegues D2 que caracterizan bandas de 

alta deformación ya fue puesta de manifiesto por Carreras y Cirés (1986) al oeste del área de estudio, 

en el macizo de la Pallaresa. Por lo expuesto arriba, y teniendo en cuenta la relación observada entre 

los  pliegues  D2  y  la  falla  de  Merens,  se  puede  decir  que  la  actividad  de  la  falla  pudo  haber 

comenzado  durante  el  evento  de  deformación  compresivo  D2  y  por  lo  tanto  en  una  etapa 

relativamente temprana de la Orogenia Varisca. 

Como  se  señaló  al  comienzo del  capítulo  anterior, existe  cierto  consenso en  considerar  la 

falla de Merens como una estructura varisca con rejuego alpino (Soula y Bessière, 1980; Lamouroux 

et  al.;  1980,  1981;  Saillant,  1982;  Comes,  1983;  Verhoef  et  al.,  1984;  Soula  et  al.,  1986  b  y  c; 
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Lamouroux, 1987; Mc Caig, 1984, 1986 y Mc Caig & Miller, 1986) y también la mayoría de los autores 

coinciden en que se trata de una falla inversa con sentido de movimiento de bloque superior hacia el 

sur y con una componente dextral menor (Saillant, 1982; Carreras y Cirés, 1986; Mc Caig, 1984, 1986; 

Mc Caig & Miller, 1986). En los últimos años diferentes autores han estudiado la falla de Merens en 

distintos tramos de su recorrido  (Denèle, 2007; Denèle et al., 2008; Mezger et al., 2012 y Van den 

Eeckhout y De Bresser, 2014) y, si bien están de acuerdo en la doble componente inversa y dextral de 

la falla, tienen discrepancias acerca de la magnitud de cada una esas componentes y del momento en 

el que comenzó la actividad de la falla. 

Denèle (2007) y Denèle et al. (2008) estudiaron la falla de Merens al este del domo del Aston, 

donde afecta a  los paragneises del macizo del Aston y a rocas plutónicas calcoalcalinas. Estas rocas 

ígneas, consideradas una apófisis del granito de Quérigut (Raguin, 1977), están milonitizadas por  la 

zona de cizalla de Merens y, según estos autores, muestran indicios de deformación en estado sub‐

solido durante su emplazamiento. Esta observación llevó a Denèle et al. (2008) a considerar la zona 

de  cizalla  de Merens  como  una  zona  de  transferencia  de magmas  que  alimentaría  a  un  plutón 

actualmente erosionado y cuyo origen estaría relacionado con el de los granitos de Quérigut y Millas. 

Según  estos  autores  la  existencia  de  un  régimen  transpresivo  en  etapas  tardias  de  la  Orogenia 

Varisca,  favorecería  la  creación  de  fracturas  en  niveles  intermedios  de  la  corteza.  A  su  vez,  la 

transpresión facilitaría también el ascenso de magmas desde la zona de producción, en la base de la 

corteza,  hasta  niveles  superficiales  donde  se  emplazarían  los  granitos  calcoalcalinos.  Los  datos 

aportados por Denèle (2007) y Denèle et al. (2008) difieren en cuanto al comienzo de la actividad de 

la falla y al contexto geodinámico con los presentados en esta tesis, ya que dada la relación genética 

observada entre  los pliegues D2 y  la  falla de Merens,  la actividad de  la  falla habría comenzado en 

etapas más tempranas de la Orogenia Varisca y bajo un contexto compresivo. 

Por  su  parte,  Mezger  et  al.  (2012)  realizan  el  estudio  de  prácticamente  toda  la  mitad 

occidental de la falla de Merens. Estos autores, asumiendo un gradiente geotérmico de 72°C/km para 

el oeste del domo del Hospitalet  (Van den Eeckhout, 1986) y a partir de datos  termobarométricos 

calculan un salto vertical para la falla de 5 – 6 km y consideran que el desplazamiento en la horizontal 

tendría una magnitud similar. Por otra parte, a partir del estudio de sills graníticos afectados por  la 

zona de cizalla de Merens, y que consideran relacionados con el granito de Soulcem, cuya edad de 

emplazamiento  fue  datada  en  339 Ma  (Mezger  2010),  estos mismos  autores  proponen una  edad 

mínima de Carbonífero  Inferior para el comienzo de  la actividad de  la falla de Merens. Finalmente, 

Mezger et al.  (2012) presentan un modelo de evolución para  la  falla de Merens dividido en cuatro 

estadios:  i) un primer estadio principalmente compresivo con  la formación de  los domos durante el 

Carbonífero  Inferior,  ii) continuación del estadio compresivo con  la  formación de una zona de alta 
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deformación entre  los domos gnéisicos que se acercan  (Vissense),  iii) cambio hacia un  régimen de 

esfuerzos transpresivo con desarrollo de una componente dextral en una estrecha zona milonítica y 

iv) etapa de reactivación tardi‐varisca o alpina. Los datos ofrecidos por Mezger et al. (2012) estarían 

en  consonancia  con  la  propuesta  realizada  en  el  presente  trabajo,  ya  que  sitúan  el  comienzo  de 

actividad de la falla en una etapa temprana de la Orogenia Varisca y bajo un contexto compresivo. 

Recientemente,  Van  den  Eeckhout  y  de  Bresser  (2014)  sugieren  la  existencia  de  una 

estructura de dirección N 125 E al suroeste del domo del Aston que consideran como la continuación, 

al norte de la falla de Merens, de la zona de cizalla transcurrente subvertical (ERZ) definida por Van 

den Eeckhout  (1986) al oeste del domo del Hospitalet y que  tendría  la misma dirección  (N 125 E). 

Utilizando esta banda de deformación  subvertical como marcador, Van den Eeckhout y de Bresser 

(2014) caracterizan y cuantifican el salto de la falla y su desplazamiento en la horizontal, obteniendo 

un desplazamiento vertical de más de 4 km y uno horizontal dextral de 10,4 ± 0,5 Km. Este valor del 

desplazamiento  horizontal  sería  prácticamente  el  doble  del  calculado  por  autores  anteriores  (Mc 

Caig, 1986; Mezger et al., 2012). Por otra parte, Van den Eeckhout y de Bresser  (2014) consideran 

que  las  zonas de  cizalla  transcurrentes  subverticales  se desarrollaron en una etapa  tardi‐Varisca y 

que  fueron cortadas y desplazadas posteriormente por  la  falla de Merens,  lo cual  implicaría que  la 

actividad de  la  falla  comenzó bien  en  etapas  tardi‐Variscas muy  tardías o  ya durante  la Orogénia 

Alpina. Esta hipótesis difiere con la presentada en esta tesis, en la que se propone el comienzo de la 

actividad de la falla durante el evento varisco compresivo D2 muy anterior.   

A partir de  los datos obtenidos y  las observaciones realizadas en esta  tesis, se puede decir 

que,  en  general,  existe  coincidencia  con  la mayoría de  los  autores  en que  la  actividad de  la  falla 

comenzaría durante la Orogenia Varisca y se reactivaría posteriormente durante la Orogenia Alpina. 

En esta tesis también se constata el carácter inverso de la falla, si bien se han obtenido menos datos 

que  permitan  caracterizar  fehacientemente  su  componente  horizontal  dextral.  En  cuanto  a  la 

prolongación  de  la  falla  de  Merens  hacia  el  oeste,  en  general,  los  diferentes  autores  que  han 

estudiado  la zona, a excepción de Oele  (1966) y Soula et al.  (1986), consideran que hacia sectores 

más occidentales la deformación pasa de estar concentrada en un accidente discreto a  varias bandas 

de alta deformación, hasta desaparecer en el macizo de la Pallaresa (Carreras y Cirés, 1986; Carreras 

y Debat, 1995). Las observaciones  realizadas en el presente  trabajo, en  las crestas divisorias entre 

Andorra y Francia y entre Francia y España, apoyarían  igualmente esta hipótesis. Por otra parte,  la 

similitud entre  las rocas a un  lado y a otro de  la falla y  los datos aportados en  los últimos trabajos 

sobre la magnitud del desplazamiento vertical de la falla, parecen indicar que es difícil considerar la 

falla de Merens como un cabalgamiento alpino que suponga un acortamiento  de aproximadamente 

30 kilómetros, como sugiere Muñoz (1992). 
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4.4 Comparación con áreas próximas 

Los estudios realizados en los últimos años en diferentes áreas de la Zona Axial Pirenaica han 

aumentado, y sin duda mejorado, el conocimiento geológico de la misma. En prácticamente todos los 

sectores  se  reconoce  una  deformación  varisca  polífásica  que  dependerá  en  muchos  casos  del 

desigual desarrollo de  las estructuras,  lo cual está en función de si se trata de zonas superficiales y 

externas o internas y profundas dentro de la cadena Varisca. Las zonas externas están afectadas por 

metamorfismo de grado bajo o muy bajo y las internas por un metamorfismo de grado medio o alto 

(figura 4.1). En general, se puede afirmar que en el segmento varisco representado en la Zona Axial 

Pirenaica, al sur y al oeste se encuentran  las  regiones no metamórficas, mientras que  las  regiones 

metamórficas se sitúan al norte y al este (García‐Sansegundo et al., 2011). 

En este apartado se van a exponer  las características estructurales de  las diferentes zonas, 

con base en los estudios realizados en los últimos años, comparándolas, en la medida de lo posible, 

con las características de la zona estudiada en esta tesis. 

4.4.1 Parte oriental de la Zona Axial Pirenaica 

Esta parte de la Zona Axial ha sido objeto de numerosos estudios desde la segunda mitad del 

siglo XX, principalmente por autores franceses (Guitard, 1964; Autran y Guitard, 1969; Laumonier y 

Guitard, 1978; Laumonier et al., 1984; Laumonier; 2004b) y de  la escuela de Barcelona (Santanach, 

1972; Carreras et al., 1980; Carreras, 2001; Casas, 1984; Liesa y Carreras, 1989; Liesa, 1994; Druguet 

& Hutton, 1998; Druguet, 2001). 

En  los últimos años, a partir del estudio de diferentes macizos paleozoicos de  los Pirineos 

Orientales,  se  han  propuesto  distintas  secuencias  de  evolución  tectono  –  plutono  – metamórfica 

varisca que, en algunos casos, se han hecho extensivos a  los Pirineos Orientales  (Laumonier et al., 

2010; Aguilar, 2013) e  incluso a  los  segmentos  variscos del noreste de  Iberia  (Pirineos Orientales, 

Cordillera Costero Catalana, Cordillera  Ibérica  y Menorca)  (Carreras  y Druguet,  2014).  Entre  ellos, 

Laumonier et al. (2010) a partir de las diferentes fases de deformación, características metamórficas 

y episodios magmáticos, reconocidos principalmente en el macizo del Canigó (figura 4.1) elaboraron 

una secuencia de deformación dividida en dos eventos principales (D1 y D2). En ambos eventos estos 

autores han diferenciado varias fases de deformación acompañadas de tres episodios metamórficos, 

el primero y el  tercero de  tipo Barroviense  (MI y MIII) y el segundo  (MII), que sería el evento más 

importante,  de  baja  presión  y  alta  temperatura  (BP‐AT).  El  evento  de  deformación D1,  según  los 

autores antes citados, tuvo lugar entre 325 y 310 Ma, es de carácter principalmente compresivo y dio 

lugar a la formación de un cinturón de pliegues y cabalgamientos vergentes al sur con desarrollo de 

la foliación principal subhorizontal. En las últimas etapas del evento de deformación D1 se desarrolló 
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el  episodio  metamórfico  MI  de  tipo  Barroviense  asociado  al  engrosamiento  cortical 

producido durante este evento compresivo. En general, este es un metamorfismo de grado bajo y 

únicamente alcanzaría condiciones de grado medio en puntos como los macizos de Saint Barthélémy, 

Agly,  Castillon  y Aston. A  este  primer  evento  se  le  superpone  el  evento  de  deformación D2  que, 

según  los mismos  autores,  ocurrió  entre  310  –  300 Ma  y  es más  complejo  que  el  anterior.  Este 

episodio de deformación comenzó con una primera fase extensional sin‐convergente (D2a), que dio 

lugar a retro‐pliegues vergentes al norte, relacionados con una extensión E – W. Tras la extensión se 

produjo un cambio hacia un nuevo evento compresivo (D2b) que provocó un acortamiento N – S, con 

desarrollo de grandes anticlinales  (domos) y sinclinales estrechos. Contemporáneamente con estas 

dos  fases  de  deformación,  pero  esencialmente  con  la  primera  de  ellas  (D2a),  se  desarrolla  el 

metamorfismo MII de baja presión y alta  temperatura  relacionado, según Laumonier et al.  (2010), 

con el emplazamiento de sills y  lacolitos graníticos tempranos. En general, este metamorfismo solo 

alcanza  condiciones de grado medio y únicamente  se encuentran  condiciones de alto grado en el 

núcleo  del  macizo  de  Alberes,  al  sur  del  domo  del  Aston  y  en  los  macizos  Nor‐Pirenaicos. 

Posteriormente, este evento de deformación D2 evoluciona a un régimen de transpresión dextral en 

el  que  tienen  lugar  las  dos  últimas  fases  de  deformación  varisca,  caracterizadas  por  el 

emplazamiento principal granítico bajo condiciones de bajo grado  (D2c). Finalmente, se produce el 

desarrollo de zonas miloníticas dextrales – inversas (D2d). Durante esta etapa final del evento D2 se 

produce un episodio de metamorfismo Barroviense tardío retrogrado, de distribución desigual en la 

zona y que Laumonier et al.  (2010) consideran relacionado con una disminución de  la temperatura 

en condiciones isobáricas. 

Por  otra  parte,  Aguilar  (2013),  a  partir  del  estudio  del magmatismo, metamorfismo  y  su 

relación con la deformación en el macizo de Roc de Frausa (figura 4.1), propone también un modelo 

para la evolución varisca de los Pirineos Orientales. Esta autora diferencia dos fases de deformación 

variscas,  la primera (D1)  (ocurrida entre 320 y 315 Ma) caracterizada en  los niveles  inferiores de  la 

corteza por el desarrollo de una foliación sub‐horizontal asociada a pliegues apretados de pequeña 

escala.  A  la  vez,  se  desarrollan  cabalgamientos  dirigidos  al  suroeste  en  niveles  superiores  de  la 

corteza. Esta fase de deformación será contemporánea, en sentido amplio, con el pico metamórfico 

regional.  La  segunda  fase  de  deformación  (D2)  está  representada  por  pliegues  subverticales, 

apretados, de dirección NE – SW y con vergencia NW. Según Aguilar  (2013),  la deformación D2 se 

superpone a la D1 de manera heterogénea, de modo que en los dominios de alto grado metamórfico 

se genera una foliación penetrativa de plano axial S2, mientras que, en los dominios de bajo grado, la 

foliación S2 no está desarrollada. En  lo que se  refiere al magmatismo presente en  la zona, Aguilar 

(2013) considera  las rocas  ígneas variscas como pre‐ a sin‐cinemáticas con  la deformación D2. En  la 
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transición entre D1 y D2, se produjo la intrusión del complejo granítico calco–alcalino de Sant Llorenç 

–  La  Jonquera  (figura  4.1)  en  niveles  superiores  de  la  corteza  (314  –  311 Ma)  y,  posteriormente, 

contemporáneamente con  la deformación D2,  intruyó el  stock gabro‐diorítico de Ceret  (312 – 307 

Ma)  en  las  series  intermedias,  a  la  vez  que  se  produce  la  exhumación  de  los  niveles  calientes 

inferiores y medios de la corteza. 

Recientemente, Carreras y Druguet (2014) presentaron un modelo de evolución varisca para 

el noreste de  Iberia. A partir del análisis de  las estructuras variscas en  los Pirineos sugieren que  las 

distintas  fases  de  deformación  identificadas  muestran  una  rotación,  en  sentido  horario,  de  las 

direcciones estructurales principales a  lo  largo de  la Orogenia Varisca. De esta forma, estos autores 

proponen que las fases de deformación más tempranas se desarrollaron bajo un régimen compresivo 

y  estarían  caracterizadas  por  cabalgamientos  en  niveles  superficiales  y  foliación  subhorizontal 

penetrativa  en  niveles  profundos  con  dirección NNE  –  SSW. Durante  estas  primeras  etapas  de  la 

Orogenia Varisca pudo desarrollarse un metamorfismo barroviense de presión media. Según Carreras 

y Druguet (2014), posteriormente, se produce un cambio hacia un régimen transpresivo bajo el cual 

tendría  lugar  la  fase principal varisca  (D2), caracterizada por el desarrollo de pliegues y  foliaciones 

penetrativas  de  dirección  ENE  – WSW  que  pueden  presentar  buzamientos muy  variables.  Según 

estos autores, el desarrollo de esta foliación estaría muy cercano o sería contemporáneo con el pico 

del metamorfismo térmico y con el emplazamiento granítico, como ya propusieron (Druguet, 2001 y 

Vila et al., 2007). Finalmente, con la continuación de un régimen transpresivo y con una componente 

direccional mucho más marcada, tuvo lugar la última fase de deformación (D3). Esta fase, según los 

autores,  está  representada por  estructuras de dirección  SE  – NW,  correspondiente  a pliegues,  en 

rocas  con  metamorfismo  de  grado  bajo  o  medio,  y  a  zonas  de  cizalla,  cuando  afecta  a  rocas 

cristalinas. Además, Carreras y Druguet (2014) consideran que la superposición de este último evento 

de  deformación  sobre  las  estructuras  de  la  fase  principal  sería  la  causa  de  la  formación  de  las 

estructuras en forma de domo en los dominios infraestructurales. 

En  los  modelos  de  evolución  varisca  propuestos  por  los  diferentes  autores  en  la  parte 

oriental  de  la  Zona  Axial  (figura  4.1)  se  considera,  a  grandes  rasgos,  que  las  primeras  etapas  de 

deformación  tendrían  lugar  bajo  un  régimen  tectónico  general  compresivo  que  posteriormente 

evolucionaría  hacia  un  régimen  transpresivo,  sin  que  en  ningún  caso  se  contemple  un  régimen 

general extensional o de colapso extensional. El régimen compresivo durante  los primeros eventos 

de deformación varisca queda también puesto de manifiesto en el área estudiada en este trabajo y, 

el  régimen  transpresivo,  invocado para  las etapas  tardías, podría  ser un marco compatible para el 

evento  extensional  (D3)  propuesto  en  esta  tesis.  Según  los  modelos  descritos  por  los  distintos 

autores, algunas de  las estructuras que  se desarrollan bajo un contexto  transpresivo  son zonas de 
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cizalla  discretas  desarrolladas  contemporáneamente  con  el  emplazamiento  de  rocas  ígneas.  En 

cuanto  a  estructuras  concretas,  a  primera  vista,  se  podría  pensar  en  que  la  foliación  temprana 

subhorizontal  reconocida  en  las  diferentes  áreas  del  segmento  oriental  de  la  Zona  Axial,  podría 

relacionarse con  la  foliación subhorizontal S1 del presente  trabajo, que como ha sido explicado en 

capítulos  anteriores,  está  asociada  a  pliegues  tumbados  vergentes  al  norte.  Sin  embargo,  esta 

correlación  presenta  algunos  problemas,  uno  de  ellos  es  la  vergencia,  en  algunos  casos  incluso 

opuesta como ocurre en el Canigó y en Roc de Frausa. Por otro lado en el área estudiada, la foliación 

S1 está asociada a pliegues de  todas  las escalas y  sin embargo, exceptuando  los mantos de estilo 

“pennico” del Canigou, en el resto de zonas se reconocen únicamente pequeños pliegues asociados a 

la foliación subhorizontal. A la vista de estas diferencias, parece factible que los pliegues vergentes al 

norte observados en el noroeste de Andorra se relacionen con  los retro‐pliegues vergentes al norte 

descritos  por  Laumonier  et  al.  (2010),  dado  que  en  algunas  zonas  la  foliación  subhorizontal  que 

acompaña a estos pliegues puede  llegar a considerarse  la foliación regional. Además, estos autores 

sugieren que hacia los Pirineos Centrales los pliegues de vergencia norte cobrarían más importancia. 

En lo que se refiere al metamorfismo, todos los autores reconocen un metamorfismo barroviense de 

presión media contemporáneo con  las fases tempranas de deformación que dan  lugar a  la foliación 

subhorizontal,  al  que  se  le  superpone  un  episodio metamórfico  principal  de  baja  presión  y  alta 

temperatura. En sentido amplio, según los autores antes mencionados este episodio de deformación 

principal  tendrá  lugar  al  comienzo  o  durante  la  fase  de  deformación  D2.  En  la  zona  de  estudio 

también  se  diferencian  dos  episodios  metamórficos,  el  primero  podría  relacionarse  con  el 

metamorfismo regional descrito al este y el segundo y principal, corresponder a un evento de baja 

presión y alta temperatura, si bien, en el área de estudio este tendría lugar en etapas más tardías que 

las propuestas en los Pirineos orientales. 

4.4.2 Parte central de la Zona Axial Pirenaica 

La parte central de la Zona Axial pirenaica (figura 4.1), al igual que ocurría en la oriental, fue 

también objeto de numerosos estudios desde  la década de  los sesenta del pasado siglo XX hasta  la 

actualidad.  En  esta  zona  son destacados  los  trabajos de  la  escuela holandesa de  Leiden  y Utrech 

(Hartevelt,  1970;  Zwart,  1979;  Bresser  et  al.,  1986;  Kriegsman  et  al.,  1989;  Kriegsman,  1989; 

Speksnijder,  1987)  y,  posteriormente,  en  la  década  de  los  ochenta,  lo  fueron  los  de  las  escuelas 

francesa  (Pouget, 1984; Bodin y Ledrú, 1986; Bodin, 1988) y de Barcelona  (Poblet, 1987; Domingo, 

1988; Casas y Poblet, 1989; Casas et al. 1989; Cirés, 1990). En la última década del siglo XX destacan 

los  trabajos realizados por autores de  la escuela de Oviedo en  la  transversal del Valle de Aran y  la 

Alta Ribagoza (García – Sansegundo, 1992) y de la escuela de Barcelona en la vertiente sur de la Zona 

Axial en los Pirineos Centrales (Poblet, 1991) y en el macizo de La Pallaresa (Capella, 1991), así como 



Capítulo 4. – Interpretación y Discusión 

153 
 

la  continuación  del  trabajo  de  autores  de  la  escuela  holandesa,  tales  como Aerden  (1994),  en  el 

macizo del Lys – Caillaouas. 

Al  igual que ocurría en  la parte oriental de  la Zona Axial, en  la parte central también se han 

realizado  recientemente diferentes  trabajos que proponen una  secuencia de deformación  varisca, 

algunos  de  los  cuales  intentaran  extender  su  modelo  geodinámico  para  todo  el  Varisco  de  los 

Pirineos.  En  este  apartado  no  se  han  incluido  las  propuestas  de Mezger  (2009), Denèle  (2007)  y 

Denèle et al.  (2009) ya que, debido a  la proximidad de sus áreas de estudio con  la estudiada en el 

presente trabajo, estas han sido esbozadas más ampliamente y comparadas con los datos aportados 

en esta tesis en apartados anteriores.   

Algunos  trabajos  están  basados  principalmente  en  el  estudio  de  la  estructura  y  de  la 

anisotropía de la susceptibilidad magnética de los cuerpos graníticos localizados en la zona. Así, con 

base  en  estos datos,  algunos  autores proponen un modelo  geodinámico para  la  fase principal de 

deformación  varisca.  Entre  ellos,  Hilario  (2004),  realiza  el  estudio  estructural  de  los  plutones 

graníticos de Posets y Lys (figura 4.1) y sus rocas encajantes en la transversal de Benasque a Luchon. 

A partir de este estudio, Hilario  (2004)  considera que esta  transversal presenta una estructura de 

doble vergencia  (S  ‐ N) coherente con  la generación de una estructura en  flor durante  la Orogenia 

Varisca.  La  transición  entre  ambas  vergencias  se  produciría  en  una  estrecha  banda  situada  entre 

ambos plutones que presenta pliegues verticales muy apretados. Según Hilario (2004) se trataría de 

una  estructura  transpresiva  de  escala  cortical,  generada  durante  la  segunda  fase  de  deformación 

varisca  en  la  que  se  desarrolló  la  foliación  principal  de  la  zona  (S2,  según  el mismo  autor)  y  los 

pliegues  asociados  a  ella,  aunque  el  proceso  de  intrusión  y  emplazamiento  de  los  plutones  se 

produciría  durante  un  lapso  de  tiempo mucho más  breve  que  el  que  causó  el  desarrollo  de  la 

esquistosidad. Además, la transpresión provocaría la partición de  la deformación en dominios, unos 

con predominio de estructuras de deformación continua (pliegues y foliación asociada) y otros con 

zonas de cizalla dúctil discretas; estas últimas, según Hilario (2004), han podido ser interpretadas en 

estudios previos como una fase posterior a la S2, pasando desapercibida la deformación transpresiva. 

En la misma línea metodológica, a partir del estudio estructural y de anisotropía de la susceptibilidad 

magnética  (ASM)  del  granito  de  Bielsa  (figura  4.1),  Román‐Berdiel  et  al.  (2004)  concluyen  que  el 

emplazamiento de  este  granito  tendría  lugar durante  el  estadio  compresivo principal  varisco  (D2, 

según los autores), dado que es coetáneo con una dirección de aplastamiento NE – SW perpendicular 

a la foliación principal en el granito y en las rocas encajantes. Sin embargo, según Román‐Berdiel et 

al.  (2004)  existen  evidencias  (estructuras de deformación de  alta  temperatura  en  estado  sólido  y 

bandas de cizalla dextrales cubiertas por Triásico discordante) de que este estadio de deformación 

compresiva se produjo bajo un régimen de transpresión dextral, resultado de  la combinación de un 
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aplastamiento NE – SW y un movimiento de strike slip dextral, al menos, en los últimos estadios de la 

intrusión, cuando el magma se estaba enfriando. 

Por  otra  parte, García–Sansegundo  et  al.  (2011)  proponen  una  secuencia  de  deformación 

para  los Pirineos Centrales a partir de numerosos estudios estructurales, del metamorfismo y de  la 

estratigrafía, realizados en el domo del Garona (García‐Sansegundo y Alonso, 1989), el Valle de Aran, 

la Alta Ribagorza  (García‐Sansegundo, 1992, 1996),  la vertiente sur de  la Zona Axial en  los Pirineos 

Centrales (Poblet, 1991), el sinclinal de Tor – Casamanya (Poblet, 1991; Clariana et al., 2009), la parte 

oriental del macizo de  la Pallaresa  y  las  áreas  adyacentes  a  los domos del Hospitalet  y del Aston 

(Clariana y García‐Sansegundo, 2009)  (figura 4.1). En  la zona estudiada en este  trabajo se  incluyen 

unidades  metamórficas  y  no  metamórficas  separadas  actualmente  por  cabalgamientos  variscos, 

alpinos o variscos reactivados posteriormente durante la Orogenia Alpina. Para estos autores, en las 

unidades no metamórficas, las estructuras más características son los cabalgamientos dirigidos hacia 

el sur, con las zonas de rellano sobre las pizarras silúricas y las rampas desarrolladas sobre las calizas 

devónicas y carboníferas. También  reconocen pliegues, que  llegan a  ser de escala kilométrica, con 

una foliación pobremente desarrollada. En el caso de las unidades metamórficas, el primer evento de 

deformación varisca que se reconoce está caracterizado por pliegues vergentes al norte de dirección 

E – O, tumbados a inclinados y que se desarrollan a todas las escalas. En regiones septentrionales de 

la  Zona Axial  pirenaica  (Domo  del Garona, macizo  de  la  Pallaresa),  estos  pliegues  son  tumbados, 

apretados y a ellos está asociada una foliación subhorizontal que será la principal en estos sectores. 

Esta foliación (S1 según  los autores antes citados) corresponde a una foliación de crenulación dado 

que se superpone a un clivaje anterior pre‐varisco únicamente reconocido en las rocas pre – Caradoc. 

El segundo evento de deformación según García – Sansegundo et al. (2011), está caracterizado por 

pliegues de dirección E – O, subverticales a  inclinados desde milimétricos a kilométricos. Estos son 

escasos  en  las  áreas  afectadas  por  un  grado  metamórfico  elevado,  pero  son  las  estructuras 

dominantes en las regiones de grado metamórfico bajo, donde la foliación asociada a estos pliegues 

(S2, según los mismos autores) es la fábrica principal. Durante este segundo evento de deformación 

se  desarrollan  cabalgamientos  con  sentido  de movimiento  hacia  el  sur  y  que  tienen  su  nivel  de 

despegue en el Silúrico o en niveles más bajos dentro del Ordovícico Superior o de  la sucesión pre‐

Caradoc. En  algunas  zonas  se observa que  los  cabalgamientos están  relacionados  con pliegues de 

dirección  E  –  O,  vergentes  al  sur,  que  son mucho más  abundantes  y muestran  geometrías más 

apretadas en las proximidades de la superficie de cabalgamiento. Aunque en algunos puntos pueden 

observarse  cabalgamientos  deformados  por  pliegues  vergentes  al  sur  o  pliegues  cortados  por 

cabalgamientos,  pero  en  general,  se  consideran  contemporáneos,  aunque  desarrollados  en 

diferentes momentos del  segundo evento de deformación. En  lo que  se  refiere al metamorfismo, 
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para estos autores existe un primer episodio metamórfico durante el primer evento de deformación, 

aunque el pico del metamorfismo en la zona sería aproximadamente contemporáneo con el segundo 

evento. Por otra parte, en las rocas metamórficas que rodean la parte superior de los granitos sin‐ y 

tardi‐orogénicos presentes en esta parte de la Zona Axial, García–Sansegundo et al. (2011) observan 

estructuras de tipo boudins, pliegues a pequeña escala, lineaciones de estiramiento y fallas normales 

miloníticas  que  indicarían  el  aplastamiento  de  las  estructuras  más  antiguas  como  resultado  de 

condiciones de deformación extensional unidas a la intrusión de estos cuerpos ígneos. 

Finalmente, Pérez ‐ Cáceres (2012) y Pérez ‐ Cáceres et al. (2012) estudiaron la estructura y el 

metamorfismo  en  el  sector  suroccidental  del macizo  de  Lys  –  Caillaouas  (figura  4.1)  para  el  que 

propusieron  un  esquema  estructural  en  el  que  diferencian  varios  episodios  de  deformación.  Las 

primeras estructuras que observan en la zona corresponden a un clivaje pre‐Varisco que únicamente 

afecta  a  las  rocas  de  la  sucesión  pre‐Caradoc.  Las  segundas  estructuras  identificadas,  y  que 

corresponden  a  la  primeras  estructuras  variscas,  están  representadas  por  pliegues  inclinados,  de 

dirección E – O a SE – NO, vergentes al norte y de escala kilométrica, cuya foliación de plano axial es 

la dominante al norte del área estudiada y al norte de  la  falla de Eriste – Valarties  (figura 4.1). El 

segundo episodio de deformación varisco está  caracterizado por pliegues derechos, apretados, de 

dirección E – O con una  foliación de plano axial asociada que es  la principal en el extremo sur del 

área estudiada, al sur de la falla de Eriste – Valarties. Esta circunstancia llevó a los autores a sugerir 

que  esta  falla  que  se  localiza  dentro  de  las  ampelitas  del  Silúrico,  sería  la  responsable  de  esta 

distribución espacial de las estructuras. Además Pérez‐Cáceres (2012) y Pérez–Cáceres et al. (2012), 

observan que existe un episodio metamórfico de alta temperatura que alcanza condiciones de grado 

medio  y,  con  base  en  las  relaciones  blastesis  –  deformación,  consideran  que  se  desarrolló  con 

posterioridad  a  la  foliación  subhorizontal.  Además,  algunos  porfiroblastos  muestran  estructuras 

propias de deformación por cizalla cuyo origen,  según  los autores, podría estar  relacionado con  la 

intrusión del granito de Lys.  

Los datos, que  se  acaban de  exponer,  aportados por  los últimos  trabajos  realizados  en  la 

parte  central  de  la  Zona  Axial  Pirenaica  indican  que,  al  igual  que  ocurre  en  la  parte  oriental,  el 

contexto  general  en  el  que  tiene  lugar  los  diferentes  eventos  de  deformación  varisca  es 

esencialmente  compresivo.  Si  bien,  según  Hilario  (2004)  y  Román‐Berdiel  et  al.  (2004)  la  fase 

principal varisca tiene lugar bajo un régimen transpresivo, con una componente de strike slip dextral 

durante el emplazamiento de  los plutones graníticos. Por  lo tanto, se puede pensar que  las etapas 

tempranas de deformación varisca tendrían lugar bajo un régimen esencialmente compresivo, lo cual 

está en consonancia con  los primeros eventos de deformación compresivos  (D1 y D2) descritos en 

esta  tesis.  La  evolución,  en  etapas más  tardías,  hacia  una  componente  direccional mayor  con  el 
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desarrollo de estructuras típicas de deformación por cizalla, tanto en los granitos como en las rocas 

encajantes, podría ser un marco viable para el tercer evento de deformación propuesto en esta tesis 

(D3).  

En  cuanto  a  la  secuencia de deformación propuesta por García–Sansegundo  et  al.  (2011), 

Pérez–Cáceres  (2012)  y  Pérez–Cáceres  et  al.  (2012),  se  pone  de manifiesto  que  las  estructuras 

observadas en el área estudiada en el presente  trabajo y  los eventos de deformación deducidos a 

partir de ellas presentan importantes similitudes con lo observado en otras muchas áreas de la parte 

central de la Zona Axial. En primer lugar, en la mayoría de las sucesiones pre‐Caradoc estudiadas en 

estos trabajos se constata la existencia de una foliación pre‐varisca con características similares a las 

descritas en el primer apartado de este capítulo. Además, estos autores observan otras estructuras 

que  apoyarían  el  carácter  extensional  de  este  evento  tectónico  pre‐varisco.  En  cuanto  a  la 

deformación varisca, se reconocen dos eventos compresivos, el primero, al  igual que en el área de 

tesis está  caracterizado por pliegues vergentes al norte  (D1 de esta  tesis), quedando patente que 

estos  pliegues  afloran  de manera  sistemática  a  lo  largo  de  la  parte  central  de  la  Zona  Axial.  El 

segundo evento de deformación compresiva caracterizado por pliegues derechos o vergentes al sur y 

cabalgamientos se desarrolla mejor en las unidades de grado metamórfico bajo, como sucede en los 

sinclinales  de  Tor  –  Casamanya  y  Llavorsí  estudiados  en  el  presente  trabajo.  Asimismo,  esta 

observación  coincide  con  la  existencia  del  nivel  de  despegue  del  Silúrico,  donde  se  enraízan  la 

mayoría de los cabalgamientos, lo cual se reconoce en toda parte central de la Zona Axial. Como se 

señaló anteriormente,  las relaciones observadas entre pliegues y cabalgamientos  llevaron a García–

Sansegundo et al. (2011) a incluirlos en un mismo evento de deformación. Si bien, en los sinclinales 

de  Tor  – Casamanya  y  Llavorsí  las  relaciones observadas  son de pliegues de propagación de  falla 

asociados a los cabalgamientos o de cabalgamientos cortando a los pliegues y a su foliación asociada, 

sin  que  se  hayan  observado  cabalgamientos  deformados  por  los  pliegues  D2.  Estas  relaciones 

estarían de acuerdo con lo que ya observó Poblét (1991), sugiriendo que en las unidades de Llavorsí, 

subunidad  de  Sierra  Negra  y  sinclinal  de  Tor  –  Casamanya,  los  cabalgamientos  son  siempre 

sincrónicos  o  tardíos  respecto  a  los  pliegues  de  la  fase  principal  (D2  de  esta  tesis).  En  diferentes 

puntos del Paleozoico de los Pirineos Centrales la distribución espacial de las estructuras, además de 

estar condicionada por el nivel de despegue del Silúrico, parece estarlo también por la existencia de 

importantes  fallas de dirección E – O. En este  sentido,  las  fallas de Bossots y de Eriste – Valarties 

(figura 4.1), igual que sucede con la falla de Merens, marcan el cambio del predominio de estructuras 

subhorizontales al norte al predominio de pliegues derechos al sur. Además, según Pérez–Cáceres et 

al. (2012) la falla de Eriste ‐ Valarties estaría también relacionada con las estructuras de segunda fase 

descritas  en  el macizo de  Lys  – Caillaouas,  similares  a  las  estructuras D2 descritas  en  el presente 
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trabajo.  A  las  similitudes  entre  estas  fallas,  hay  que  unir  también  la  deformación  milonítica  o 

deformación dúctil asociada a todas ellas, como se ha expuesto en esta tesis y como describieron Clin 

(1964) en el caso de la falla de Eriste – Valarties y García–Sansegundo (1992) en el domo del Garona. 

Siendo, por  lo tanto, factible pensar que estas estructuras han podido  jugar un papel destacado en 

gran parte de la evolución varisca en esta zona de los Pirineos. 

4.4.3. Parte occidental de la Zona Axial Pirenaica 

Al contrario de  lo que sucede con  las partes oriental y central, el extremo occidental de  la 

Zona Axial  (figura 4.1) ha  sido objeto de un menor número de  estudios  estructurales. Durante  la 

segunda mitad  del  siglo  XX  trabajaron  en  la  zona  autores  franceses  (Mirouse,  1966; Mattauer  y 

Seguret, 1966; Valero, 1974; Muller y Roger, 1977) y diferentes autores españoles (Ríos et al. 1987; 

Teixell y García – Sansegundo, 1994; Teixell et al., 1994) estos últimos en el marco de  la realización 

de  las hojas geológicas del Mapa Geológico Nacional. A principios del siglo XXI Matte (2002) realizó 

un  trabajo  sobre  los  pliegues  acostados  de  escala  kilométrica  en  las  proximidades  del  puerto  de 

Somport. 

Recientemente, algunos trabajos han tenido como objeto el estudio de la estructura varisca y 

alpina en diferentes puntos de  la Zona Axial occidental. Así, Rodríguez  ‐ Méndez  (2011)  realizó el 

análisis de  la estructura en  la  transversal Sallent – Biescas  (figura 4.1). Esta autora diferenció en  la 

zona  dos  generaciones  de  pliegues,  la  primera  de  las  cuales  consiste  en  pliegues  acostados, 

apretados,  isoclinales  con  una  orientación  inicial  aproximadamente  N  –S  y  vergencia  oeste  que 

presentan  una  foliación  de  plano  axial  asociada.  A  estos  pliegues  se  les  superpone  la  segunda 

generación de estructuras caracterizada por pliegues de orientación ONO – ESE, abiertos y vergentes 

al sur a los que también está asociada una foliación de plano axial. Según esta autora, esta segunda 

generación  de  pliegues  y  su  foliación  afectan  a  diques  básicos  que  intruyeron  en  las  calizas 

devónicas.  A  partir  de  la  datación  de  estos  diques  Rodríguez  – Méndez  (2011)  obtuvo  una  edad 

Pérmico  Superior  (259,2  ±  3,2 Ma)  (U‐Pb  SHRIMP  sobre  Zr),  lo  que  le  permitió  asignar  una  edad 

alpina para la segunda generación de estructuras. Este dato viene a confirmar las hipótesis emitidas 

anteriormente por Teixell y García – Sansegundo (1994), Teixell et al. (1994) y Matte (2002), quienes 

ya  propusieron  una  edad  alpina  para  la  segunda  generación  de  estructuras.  Así  pues,  según 

Rodríguez – Méndez  (2011), en esta parte de  la Zona Axial,  los materiales previos al Pérmico  solo 

fueron afectados por una etapa de plegamiento, caracterizada por grandes pliegues  isoclinales que, 

además,  y  con  relación al  resto de  la  Zona Axial, pertenecerían  a  la primera  fase de deformación 

varisca. 
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También ha sido realizado en los últimos años el estudio estructural y magnético del granito 

de  Eaux  –  Chaudes  (Figura  4.1)  por  Izquierdo‐Llavall  et  al.  (2012),  quienes  consideran  que  la 

estructura  varisca  en  las  rocas  encajantes  de  esta  área,  se  caracteriza  por  pliegues  de  escala 

kilométrica de dirección N‐S  a NO  –  SE  acostados  y  vergentes  al oeste o  suroeste,  con un  clivaje 

asociado poco desarrollado. A dichos pliegues se  les superpone un segundo evento de deformación 

varisca  caracterizado  por  pliegues  de  dirección  E  –  O  subverticales  y  vergentes  al  sur  con  una 

foliación  asociada  que  es  la  dominante  en  toda  la  zona.  Según  Izquierdo‐Llavall  et  al.  (2012)  la 

foliación  de  las  proximidades  del  granito  de  Eaux  –  Chaudes  cambia  suavemente  su  orientación, 

adaptándose  a  la  geometría  del  pluton. A  su  vez,  también  consideran  que  el  desarrollo  de  dicha 

foliación  es  consistente  con  fallas  inversas  kilométricas  vergentes  al  sur  como  la  falla de  Sagette, 

localizada al sureste del granito.  En cuanto al estudio de la fábrica magnética sus resultados están de 

acuerdo con un emplazamiento del granito en un régimen transpresivo. Así, reconocen una dirección 

de  estiramiento  E  – O  y  un  acortamiento N  –  S perpendicular  al  clivaje  varisco principal  a  escala 

regional. Sin embargo, no encuentran evidencias claras del sentido de cizalla, ni en el granito ni en las 

rocas encajantes, por  lo que  tomando como referencia el cercano plutón de Cauterets – Panticosa 

(figura 4.1), asumen un sentido de cizalla dextral de dirección ONO – ESE (Gleizes et al., 1998). Así, 

proponen  que  el  emplazamiento  del  pluton  de  Eaux  ‐  Chaudes  tendría  lugar  durante  los  últimos 

estadios de la orogenia Varisca bajo un régimen transpresivo dextral. 

En  relación  al  área  estudiada  en  el  presente  trabajo,  lo  primero  que  debe  de  tenerse  en 

cuenta es que, en la región occidental de la Zona Axial están representados niveles estructurales más 

superficiales  que  los  correspondientes  a  la  parte  central  y  oriental. A  partir  de  aquí,  al  igual  que 

ocurría en el resto  de zonas, el régimen general asumido por los diferentes autores es esencialmente 

compresivo con una evolución hacia un  régimen  transpresivo en  las últimas etapas de  la orogenia 

Varisca,  en  las  que  se  produciría  el  emplazamiento  de  los  cuerpos  graníticos.  En  cuanto  a  las 

estructuras  identificadas,  a  primera  vista,  se  podría  pensar  que  las  dos  generaciones  de  pliegues 

descritos por Izquierdo‐Llavall et al. (2012) se asemejan a los pliegues descritos en el área de estudio, 

si bien existen diferencias claras como por ejemplo el escaso desarrollo de la foliación de plano axial 

que acompaña a los pliegues tumbados en esta zona, así como la orientación de los mismos. Por otra 

parte, hay que  tener en cuenta que según Rodríguez‐Méndez  (2011),  los pliegues subverticales de 

dirección E – O serían de edad alpina y  los pliegues de  la primera generación estarían relacionados 

con  los pliegues  recumbentes, considerados de manera general  los más antiguos en el  resto de  la 

Zona  Axial.  Sin  embargo,  esta  correlación  no  parece  clara  ya  que,  como  se  señalaba más  arriba, 

existen diferencias notables entre estos pliegues y los pliegues (D1) observados en el área estudiada 

en esta tesis. Por otra parte,  los niveles estructurales en  los que se desarrollan  las estructuras de  la 
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parte occidental de la Zona Axial estarían más próximos a los representados, en los sinclinales de Tor 

– Casamanya y Llavorsí que en los sectores septentrionales estudiados en esta tesis. 

4.4.4 Cadenas ‐ Costero Catalanas 

La estructura y el metamorfismo de  los afloramientos paleozoicos de  las Cadenas Costero  ‐ 

Catalanas,  fueron  escasamente  estudiados  hasta  hace  pocas  décadas.  Los  primeros  trabajos 

realizados en este sentido fueron los de Barnolas y García‐Sansegundo (1992) y Julivert et al. (1996) y 

posteriormente  los  de  Reche  et  al.  (2002)  y  Riesco  et  al.  (2004),  estos  últimos  centrados 

principalmente en el estudio del metamorfismo. En  los últimos años, Martínez et al. (2008) a partir 

de las dataciones (U‐Pb SHRIMP‐RG sobre Zr) de diferentes intrusiones en el macizo de las Guilleries 

(figura 4.1), establece una relación con el metamorfismo y la deformación presentes en este macizo. 

De este modo, los autores identifican tres eventos de deformación (D1, D2 y D3 según Martínez et al. 

2008). Los dos primeros representados por dos foliaciones penetrativas (S1 y S2 según Martínez et al. 

2008)  en  la parte más metamórfica  del macizo.  La  primera  foliación  se  encuentra  plegada  por  la 

segunda,  que  los  autores  consideran  sin‐metamórfica.  El  tercero  corresponde  a  un  evento  de 

deformación extensional. La diorita que provoca el metamorfismo sin‐S2 fue datada en 326 ± 2,8 Ma 

por  lo que Martínez et al.  (2008) consideran que esta  será  la edad del evento de deformación D2 

(límite Namuriense ‐ Viseense) y, por tanto, el evento de deformación D1 debería de ser anterior. Por 

otra parte,  la datación de sills  leucograníticos que cortan a  la foliación S2 y que se  interpretan con 

pre‐ a sin‐cinemáticos con D3 proporcionó edades entre 305 ± 1,9 y 299 ± 2,3 Ma contemporáneas 

con la edad del granito con Biotita (305,9 ± 1,5 Ma) presente al sur de la zona y probable precursor 

de  los  leucogranitos.  Según  los  autores,  estas  edades  serían  equivalentes  a  las  de  otros muchos 

granitos de la Zona Axial Pirenaica que han sido relacionados con el colapso extensional de la cadena. 

Martínez et al. (2008) no concretan el régimen geodinámico general en el que se producen 

los diferentes eventos de deformación, a excepción del evento de deformación D3 que consideran 

extensional.  De  todos modos,  el  esquema  que  plantean,  con  dos  eventos  de  deformación más 

tempranos  representados  por  dos  foliaciones,  parece  bastante  similar  al  observado  en  muchos 

puntos de la Zona Axial Pirenaica. Además, teniendo en cuenta los datos estructurales aportados por 

Barnolas y García‐Sansegundo (1992) y por Julivert et al. (1996),  las foliaciones observadas en estas 

rocas paleozoicas parecen estar  relacionadas con dos generaciones de pliegues, por  lo que parece 

viable pensar en un carácter compresivo para  los eventos de deformación que dieron  lugar a estas 

estructuras, de  forma  similar a  lo observado en  la zona estudiada en esta  tesis. Además, el  tercer 

evento de deformación considerado extensional por Martínez et al. (2008), con desarrollo de zonas 

de  cizalla  e  intrusión  de  granitos  y  leucogranitos,  puede  presentar  similitudes  con  el  evento  D3 

propuesto para el noroeste de Andorra. 
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4.5  Correlación  con  el  segmento  varisco  del  Noroeste 

peninsular (Macizo Ibérico) 

Los afloramientos paleozoicos del noroeste de la península Ibérica constituyen el núcleo del 

Arco Ibero Armoricano. En este sector las partes más externas de la cadena varisca afloran al este, en 

el núcleo del arco,  representadas por  la Zona Cantábrica y  las  zonas  internas  se  localizan el oeste 

diferenciándose  dos  zonas,  la  Zona  Astur‐Occidental  Leonesa  y  la  Zona  Centro‐Ibérica  (siendo  el 

Dominio de Ollo de Sapo su sector más oriental) (figura 4.2). Las propuestas realizadas en los últimos 

años para correlacionar el segmento varisco de  los Pirineos y el Macizo  Ibérico Varisco fueron muy 

variadas,  desde  situarlo  prácticamente  en  el  núcleo  del  Arco  Ibero  Armoricano,  quedando  así 

enmarcado  prácticamente  en  las  zonas  externas  de  la  cadena  (Matte,  2001;  Edel  2012),  hasta 

considerarlo como la continuación de la rama norte de dicho arco y, por tanto, la prolongación de las 

zonas  internas  (Zona  Centro‐Ibérica)  (Martínez  –  Catalan,  2011;  Aguilar,  2013).  A  su  vez,  otros 

autores diferencian dentro de  la Zona Axial de  los Pirineos  fragmentos con  rocas deformadas bajo 

condiciones metamórficas,  correspondientes  a  las  zonas  internas  del  orógeno  varisco,  y  sectores 

donde  la deformación  varisca  se produjo en  ausencia de metamorfismo,  correspondientes, por  lo 

tanto, a las zonas externas de la cadena (García – Sansegundo et al., 2011; Carreras y Druguet, 2014). 

De este modo, García – Sansegundo et al. (2011) sitúan un límite entre zonas internas y externas, con 

una dirección aproximada ONO – ESE, marcado en la parte oriental, por una serie de cabalgamientos 

variscos, alpinos o variscos reactivados en la orogenia Alpina (Poblet, 1991; Casas et al., 1989) y, en la 

parte occidental, por cabalgamientos variscos reactivados durante la orogenia Alpina, cartografiados 

por Majesté‐Menjoulas (1979) al norte del granito de Cauterets. Por otra parte, Carreras y Druguet 

(2014) en  lugar de  situar el  límite entre  zonas  internas  y externas definen una  “zona  intermedia” 

caracterizada  por  el  desarrollo  de  pliegues  y  cabalgamientos,  con metamorfismo  de  grado  bajo, 

intrusiones en niveles superiores de la corteza tardi‐ o post‐téctonicas y vulcanismo. Para Carreras y 

Druguet (2014) las verdaderas zonas externas corresponderían a los afloramientos paleozoicos de la 

Cordillera Ibérica. En ambas propuestas las zonas externas se situarían al sur o suroeste de las zonas 

internas,  lo  cual  sería  coherente  con  la  consideración  del  paleozoico  de  los  Pirineos  como  la 

continuación de  la rama norte del Arco  Ibero Armoricano. Además, esta situación sería compatible 

con el sentido de transporte tectónico observado en los cabalgamientos variscos de la Zona Axial.  

El  área  estudiada  en  el  presente  trabajo,  y  en  general  la  parte  central  de  la  Zona  Axial 

pirenaica, está afectada por un metamorfismo que puede alcanzar el grado medio – alto, por dos 

generaciones de pliegues superpuestos coaxiales con desarrollo de foliaciones penetrativas asociadas 

y por cabalgamientos. Además, en estos sectores de la Zona Axial, son abundantes los granitos sin‐ y 
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post‐tectónicos e  incluso  las migmatitas,  localizadas en el domo del Aston. En  las unidades situadas 

en la parte meridional de la Zona Axial central, afloran rocas paleozoicas que no están afectadas por 

metamorfismo y cuya deformación se caracteriza esencialmente por el desarrollo de cabalgamientos 

con pliegues asociados que presentan una foliación poco penetrativa (Poblet, 1991). Esta distribución 

estructural  se mantiene,  a  grandes  rasgos,  en  los  Pirineos Orientales mientras que  hacia  la parte 

occidental  aumentan  las  zonas  no  metamórficas  con  predominio  de  cabalgamientos  y  menor 

desarrollo de la foliación varisca.  

 

Figura 4.2 Esquema del Macizo  Ibérico en el que se muestran  todas  las zonas diferenciadas en él así como  los dominios 
dentro de la Zona Astur‐occidental leonesa, de la Zona Centro‐Ibérica y de la Zona de Galicia‐Tras‐Os‐Montes. La posición 
de esta última se ha trazado de acuerdo con Farias et al., (1987). Tomada de Vera (Cord.)(2004). 

 

En  cuanto a  las  características estructurales principales de  las diferentes  zonas del Macizo 

Ibérico  en  el noroeste peninsular,  en  la  Zona Cantábrica  (figura  4.2)  destaca  la  existencia de  una 

deformación  superficial,  o  tectónica  de  piel  fina  (thin‐skinned  tectonic)  en  la  que  dominan  los 

cabalgamientos y  los mantos de despegue con pliegues asociados,  sin metamorfismo y  sin apenas 

desarrollo de foliación tectónica salvo en áreas muy localizadas (Pérez‐Estaún et al., 2004). Por otra 

parte,  en  lo  que  se  refiere  a  las  características  estructurales  de  las  zonas  internas,  la  Zona Astur 

Occidental  Leonesa  (figura  4.2)  presenta  tres  generaciones  de  estructuras  caracterizadas  por  el 

desarrollo  de  foliaciones  tectónicas  penetrativas  y  generalizadas.  La  primera  generación  de 

estructuras  corresponde  a  pliegues  vergentes  al  este,  que  varían  desde  acostados  y  apretados  a 

pliegues con una fuerte inclinación de su plano axial hacia el oeste. Estos pliegues están cortados por 

las estructuras de segunda generación, correspondientes a cabalgamientos dirigidos al este, que a su 
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vez están plegados por  las estructuras de tercera generación, correspondientes a pliegues de plano 

axial subvertical y con una orientación muy parecida a  los de primera generación. El metamorfismo 

regional aumenta de E a O y llega a alcanzar condiciones de grado medio (Pérez‐Estaún et al., 2004; 

Marcos  et  al.,  2004).  Por  su  parte,  la  Zona  Centro‐Ibérica  (figura  4.2),  en  concreto  su  parte más 

oriental correspondiente al dominio del Ollo de Sapo, se caracteriza por  la abundante presencia de 

gneis  glandulares,  granitos  sin‐tectónicos  y  desarrollo  de metamorfismo  regional  de  alto  grado. 

También abundan los pliegues tumbados vergentes al E y NE (Pérez‐Estaún et al., 2004).  

A  la vista de  las características de  la estructura varisca del Macizo  Ibérico y de  los Pirineos 

Centrales son evidentes las similitudes del estilo tectónico entre los sectores meridionales de la Zona 

Axial  pirenaica  y  la  Zona  Cantábrica.  Asimismo,  las  estructuras  de  los  sectores  centrales  y 

septentrionales de  la Zona Axial pirenaica y de  las zonas Astur Occidental Leonesa y Centro‐Ibérica 

son  igualmente muy parecidas,  tal y  como ya propusieron García‐Sansegundo et al.  (2011)  (figura 

4.3). A  su  vez,  la  variación de N  a  S, desde pliegues  acostados  y  apretados  a pliegues  inclinados, 

acompañada  por  el  aumento  de metamorfismo  de  S  a N,  observable  en  el  área  estudiada  en  el 

presente trabajo, coincide con una variación similar desde el E hacia el O en la ZAOL. Si bien, a la hora 

de  establecer  esta  correlación,  se  debe  tener  en  cuenta  que  en  la  Zona  Axial  pirenaica  existen 

problemas como son la vergencia hacia el norte de la primera generación de estructuras. 

 

Figura 4.3. Mapa en el que se muestra 
la  geometría  actual  de  los 
afloramientos  variscos  del  suroeste  de 
Europa en el que la rama norte del Arco 
Ibero‐Armoricano  se  prolonga  en  los 
afloramientos  paleozoicos  de  los 
Pirineos. Basada en García‐Sansegundo 
et al. (2011). 

 

 

 

En  las  proximidades  del  área  de  tesis,  el  paso  de  sectores  con  características  de  zonas 

internas a zonas externas se puede situar entre el sinclinal de Llavorsí y  la unidad del Segre (figura 

4.4). Este límite ya fue propuesto por García – Sansegundo et al. (2011) y sería similar al límite neto 
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(cabalgamiento  de  la  Espina)  (Marcos,  2004)  que  separa  la  Zona  Cantábrica  y  la  Zona  Astur 

Occidental Leonesa en el noroeste de  la península y que marcaría el  tránsito entre zonas externas 

(Zona  Cántabrica)  y  zonas  internas  (Zona Astur Occidental  Leonesa)  (Gutiérrez‐Alonso,  2004).  Por 

otra parte, en lo que se están aquí considerando zonas internas variscas de la Zona Axial Pirenaica, se 

podrían diferenciar  sectores  con pliegues  superpuestos,  foliación  tectónica penetrativa  asociada  y 

cabalgamientos, de otros sectores en  los que abundan gneises, migmatitas y granitos sintectónicos, 

correspondientes  a  los  domos  del  Aston  y  del  Hospitalet  (figura  4.4).  Esta  diferenciación  es 

comparable a  la observada entre  la Zona Astur Occidental Leonesa y el Dominio del   Ollo de Sapo, 

que  viene  marcada  por  la  falla  de  Vivero.  Esta  falla  corresponde  a  una  zona  de  cizalla  con 

deformación milonítica asociada que según López‐Sánchez (2013) comenzó su actividad después del 

desarrollo de las principales fases de deformación que dieron lugar al acortamiento E – O.  

 

Figura 4.4. Mapa geológico de la Zona Axial mostrando el límite entre las regiones no metamórficas al sur (foreland) y las 
regiones metamórficas al norte (hinterlan), así como una propuesta tentativa de límite dentro de las zonas internas entre 
zonas  con migmatitas  al  norte  y  zonas  sin migmatitas  al  sur. Modificado  de  García‐Sansegundo  et  al.  (2011)  quienes 
también  proponen  una  posible  explicación  para  la  existencia  de  rocas metamórficas  al  norte  de  la  Cordillera  Costero 
Catalana motivada por el efecto de una falla de escala kilométrica y orientación NE – SO. (1) granitoides y gneises, (2) rocas 
ediacarienses, cámbricas y ordovícicas, (3) rocas silúricas, devónicas y carboníferas. 

 

En  la parte central de  la Zona Axial pirenaica,  la  falla de Merens, que es una  falla de gran 

entidad con deformación milonítica asociada, podría ser comparable a  la falla de Vivero, aunque su 

actividad  parece  que  comenzó  en  etapas  pretéritas,  en  relación  con  las  fases  de  deformación 

principal,  ya  que    como  se  expuso  en  apartados  anteriores  de  este  capítulo,  el  comienzo  de  su 

actividad sería contemporáneo con el evento D2 de este trabajo que junto al evento D1 producen el 
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principal acortamiento N –  S en  la  zona. Por otra parte,  según  López‐Sánchez  (2013) en  las  rocas 

adyacentes  a  la  falla  de  Vivero  se  observa  un  metamorfismo  producido,  en  gran  parte,  por  la 

intrusión de magmas contemporáneos con  la actividad de  la  falla en etapas  tardías de  la orogenia 

Varisca. Un escenario similar podría haberse dado en el área estudiada en la que el pico metamórfico 

se alcanza en relación a  la  intrusión de magmas tardíos. Por su proximidad a  la  falla de Merens,  la 

intrusión de estos magmas podría haberse visto favorecida por un nuevo periodo de actividad de la 

misma  durante  el  evento  extensional  D3  descrito  en  esta  tesis.  Además,  en  este mismo  sentido 

Dénele  et  al.  (2008)  considera  la  falla  de Merens  como  una  zona  de  transferencia  de magmas 

relacionada con la intrusión de los granitos en la zona.  

 

4.6  Interpretación  de  la  evolución  varisca  en  los  Pirineos 

Centrales 

El  estudio  estratigráfico,  estructural  y  metamórfico  realizado  en  esta  tesis  ha  permitido 

reconocer una serie de estructuras que caracterizan diferentes eventos de deformación,  los cuales 

tuvieron  lugar bajo diferentes contextos  tectónicos durante  la evolución de  la orogenia Varisca. El 

ciclo varisco en  la zona comenzó con  la sedimentación de  la sucesión pre‐Caradoc en un ambiente 

probablemente de plataforma externa dando  lugar esencialmente a una alternancia monótona de 

areniscas y  lutitas solo  rota por  las  intercalaciones de un  tramo  intermedio carbonatado y algunos 

niveles de conglomerados y/o areniscas. Sobre esta sucesión se apoya discordante  la secuencia del 

Ordovícico Superior que marcaría una clara  regresión con una sedimentación propia de ambientes 

mucho  más  someros.  En  áreas  cercanas  de  la  Zona  Axial  se  puede  apreciar  claramente  la 

discordancia  de  la base de  esta  secuencia  [domo  del Garona  (García‐Sansegundo  y Alonso,  1989; 

García‐Sansegundo et al., 2004), domo de La Rabassa (Santanach, 1972), área de la Cerdanya (Casas y 

Fernández, 2010)] así como rocas volcánicas que reflejan  la actividad efusiva que tuvo  lugar al final 

del Ordovícico. Además,  Casas  y  Fernández  (2010)  describen  la  existencia  de  fallas  normales  sin‐

sedimentarias que afectan a  la base del Ordovícico Superior, a  la discordancia y a  la sucesión pre‐

Caradoc  infrayacente. Esto  indicaría que  la sedimentación durante este periodo se produjo bajo un 

contexto  distensivo.  Esta  actividad  extensional  se  refleja  en  el  área  de  estudio  y  en  otras  áreas 

cercanas  (domo del Garona, macizo de Lys‐Caillaouas) por el desarrollo de un clivaje pizarroso  (SE) 

que  solo  afecta  a  las  rocas  de  la  sucesion  pre‐Caradoc  y  por  el  emplazamiento  de  cuerpos 

mineralizados de Zn‐Pb (sectores de Liat, en el domo del Garona, y de Benasque, en el macizo de Lys‐

Caillaouas).  Por  encima  de  la  secuencia  del Ordovícico  Superior  se  produce  una  rápida  transición 

generalizada  hacia  la  sedimentación  de  las  lutitas  ampelíticas  negras  del  Silúrico  que  están 
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representadas  en  toda  la  Zona  Axial.  A  techo  del  Silúrico  aumenta  el  carácter  carbonatado 

representado por calizas negras que marca el paso gradual hacia las unidades lutítico – carbonatadas 

del Devónico. La sedimentación durante el Devónico presenta importantes variaciones de facies a lo 

largo  de  la  Zona  Axial.  Así,  se  diferencian  dominios  de  plataforma  hemipelágica  al  norte  y  este, 

caracterizados por un Devónico Medio y Superior con un importante desarrollo de calizas nodulosas. 

Dominios de sedimentación propia de un surco profundo en la parte central de la cuenca, con series 

siliciclasticas potentes en el Devónico Medio y Superior y un tercer dominio de plataforma  interna, 

caracterizado por series con predominio de lutitas durante el Devónico Inferior, situado al sur y oeste 

de la Zona Axial. Como ya se describió en el capítulo de estratigrafía, a este último pertenecerían las 

rocas  devónicas  que  afloran  en  el  área  estudiada  en  esta  tesis.  Por  último,  tuvo  lugar  la 

sedimentación del Carbonífero en el que se diferencian las rocas pre‐ y sin‐orogénicas (facies culm), 

si bien ninguna de ellas está representada en el área estudiada. 

En el Carbonifero Inferior tendría lugar el comienzo de la Orogenia varisca, como lo atestigua 

la  existencia  de  intrusiones  de  edad  Viseense  (Mezger  y Gerder,  2014).  Las  primeras  estructuras 

variscas que se reconocen consisten en pliegues tumbados de dirección E – O y vergentes al norte 

(pliegues D1) que se desarrollan a todas las escalas y a los que está asociada la foliación dominante 

en el sector  septentrional  (S1),  (figura 4.5a) donde el metamorfismo alcanza condiciones de grado 

medio – alto. Esta  fábrica  (S1) corresponde a una  foliación o esquistosidad de crenulación, ya que 

resulta del microplegamiento de  la  foliación  SE mencionada  anteriormente.  La  vergencia de estos 

pliegues, contraria a la vergencia de la mayoría de las estructuras variscas en la Zona Axial, es difícil 

de explicar en el área de estudio. Si bien  su origen podría deberse a diferentes motivos, en áreas 

cercanas como el domo del Garona existen este tipo de pliegues que se explicaron como el resultado 

de  la  posible  existencia  de  zonas  de  cizalla  retrovergentes  (García‐Sansegundo,  1992).  En  las 

proximidades de  la  zona estudiada en esta  tesis,  concretamente en  la  zona de  la Cerdanya, Casas 

(2010) describió una serie de fallas normales cuya actividad fue sincrónica con  la sedimentación de 

las unidades  inferiores del Ordovícico Superior. Es por ello que se considera  la posible  influencia de 

estas fallas en la vergencia hacia el Norte de los pliegues D1. Estas fallas, con un movimiento de falla 

normal durante el Ordovícico Superior,   podrían haber  sufrido una  inversión  tectónica durante  las 

primeras  etapas  de  la  orogenia  Varisca  o  ejercer  un  efecto  contrafuerte  condicionando  así  la 

formación de back‐folds, que correspondería a los pliegues D1 vergentes al Norte. Estas estructuras 

retrovergentes  son  típicas    en  los  sistemas  de  fallas  lístricas  extensionales  (Mc  Clay  y  Buchanan, 

1992).  A  este  primer  evento  de  deformación  varisca  se  le  superpone  un  segundo  evento 

caracterizado por cabalgamientos y pliegues de dirección E – O. Estos pliegues (D2), coaxiales con los 

primeros, son derechos o vergentes al sur y a ellos está asociada la foliación dominante en el sector 
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meridional (S2) (figura 4.5c). En este sector, donde el metamorfismo no supera  la zona moscovita – 

clorita,  el  desarrollo  de  pliegues  D2  y  su  foliación  asociada  es  tan  intenso  que  transponen  a  las 

estructuras previas y estas solo pueden reconocerse en afloramientos aislados. Los cabalgamientos 

D2 tienen una dirección E – O, sentido de movimiento hacia el sur y se enraízan en la base del Silúrico 

o en niveles  inferiores, dentro de  la  sucesión pre‐Caradoc. En  los niveles estratigráficamente más 

altos, los cabalgamientos o bien están asociados a los pliegues D2 (pliegues de propagación de falla), 

o los cortan. El desarrollo de pliegues y cabalgamientos durante los eventos compresivos D1 y D2 da 

lugar al engrosamiento cortical en esta región reflejando los efectos de una colisión intra‐continental. 

Por  otra  parte,  durante  el  evento  de  deformación  D1  y  al  comienzo  del  evento  de 

deformación D2,  tuvo  lugar un primer episodio metamórfico que pudo alcanzar en algunos puntos 

condiciones  de  grado medio  (figura  4.5b).  A  la  vista  de  algunas  de  las  edades  obtenidas  por  las 

dataciones de  los granitos cercanos a  la  zona de estudio  (granito de Ax‐les‐Thermes,   321 ± 7 Ma 

(Denèle, 2007); granito de Soulcem, 339 ± 3 Ma (Mezger y Gerder, 2014)), este episodio metamórfico 

pudo estar relacionado con un primer pulso magmático que daría lugar a la intrusión de granitos sin‐

orogénicos en las zonas internas de este sector del orógeno Varisco. 

Tras  estos dos  eventos  compresivos  en  los Pirineos Centrales  se ha  identificado un  tercer 

evento  de  deformación  de  carácter  extensional  (figura  4.5d)  registrado  por  el  desarrollo  de 

estructuras propias de deformación por cizalla que, en  la zona estudiada, quedan restringidas a  las 

áreas colindantes con  los domos del Aston y del Hospitalet. Las  relaciones blastesis – deformación 

observadas indican que este evento se produjo con posterioridad a los eventos compresivos D1 y D2 

y que  sería  contemporáneo  con el pico metamórfico en  la  zona. Así pues  teniendo en  cuenta  los 

últimos datos de edad obtenidos por Denèle et al. (2011) para el granito de Ax‐les‐Thermes, de 306 ± 

2,3 Ma la intrusión de este granito podría ser la responsable del metamorfismo de baja presión y alta 

temperatura  existente  en  la  zona  y  estaría  relacionada  con  el  desarrollo  de  la  deformación 

extensional alrededor de  los cuerpos graníticos. Esta edad  indica que el emplazamiento del granito 

de Ax‐les‐Thermes se produjo durante etapas  tardías de  la orogenia Varisca y  la edad más antigua 

obtenida previamente  (321 ± 7 Ma  (Denèle, 2007)) puede ser debida a circones heredados de una 

intrusión previa más profunda y responsable del primer evento metamórfico descrito anteriormente. 

Por otra parte, la edad más moderna sería equivalente a la de otros muchos granitos de la Zona Axial 

Pirenaica (tabla 4.3) y comparable a la edad del magmatismo tardío en el noroeste del Macizo Ibérico 

(López‐Sánchez, 2013 y referencias en el). 
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Figura 4.5. Modelo de evolución propuesto para los Pirineos Centrales a partir de los datos obtenidos en el presente trabajo 
y basado en el modelo propuesto por García‐Sansegundo et al. (2011). (1).Devónico, (2). Silúrico, (3) Ordovícico Superior, 
(4) sucesión pre‐Caradoc, (5) cuerpos graníticos sin‐orogénicos, (6) cuerpos graníticos tardi‐orogénicos, (7) Pérmico, (8) S1, 
(9) S2, (10) S3. 
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Granitos  Método Edad (Ma) Referencia 

Bordères  U‐Pb ‐ Zr (SIMS) 309,4 ± 3,9 Ma (Gleizes et al., 2006)

Bassiès  U‐Pb – Zr 312 ± 2 Ma (Paquette et al., 1997)

Mont‐Louis  U‐Pb – Zr (SIMS) 305 ± 5 Ma (Maurel et al., 2004)

Mont‐Louis 

 
U‐Pb ‐ Zr (LA‐ICPMS) 

301,0 ± 2,1 Ma 

302,4 ± 2,9 Ma 

303.3 ± 1,1 Ma

(Denèle et al., 2011) 

Querigout  U‐Pb ‐ Zr (Ablación laser) 307 ± 2 Ma  (Roberts et al., 2000) 

Roc de Frausa  U‐Pb – Zr (SHRIMP‐RG)
312 ± 1,6 Ma 

307,6 ± 1,5 Ma 

307 ± 3,5 Ma 

(Aguilar, 2013) 

La Jonquera – Sant Llorenç  U‐Pb – Zr (SHRIMP‐RG) 314,2 ± 1,5 Ma 

311 ± 0.9 Ma 
(Aguilar, 2013) 

Cauterets Oriental  U‐Pb – Zr  301 ± 7 Ma  (Ternets et al., 2004) 

Eaux ‐ Chaudes  U‐Pb – Zr  301 ± 9 Ma  (Ternets et al., 2004) 

 

Tabla 4.3. Edades obtenidas para gran parte de los granitos de la Zona Axial de los Pirineos, en la que se aprecia una clara 
coincidencia en un rango entre los 310 y los 300 Ma. 

 

Muchos  de  los  autores  que  han  estudiado  la  estructura  varisca  en  el  Paleozoico  de  los 

Pirineos  sugieren que  el  emplazamiento de  la mayoría de  los  granitos  tardíos  se produjo bajo un 

régimen de transpresión dextral (Denèle, 2007; Denèle et al. 2009; Denèle et al. 2011; Laumonier et 

al. 2010), considerado por otros muchos como el evento transpresivo principal varisco (Evans et al., 

1997; Aurejac et al., 2004; Hilario, 2004; Román‐Berdiel et al., 2004; Vilá et al., 2005; Izquierdo‐Llaval 

et al., 2012; Carreras y Druguet, 2014). Estas interpretaciones se basan en la coincidente orientación 

de la foliación y lineación magnética en los granitos con la dirección estructural  principal en las rocas 

encajantes. Siendo este un contexto factible para el desarrollo  local de deformaciones no coaxiales 

en  la  zona. Sin embargo, como  se  indica más arriba, en  la zona estudiada  se ha observado que el 

evento metamórfico y la deformación por cizalla a la que se asocian las intrusiones magmáticas, son 

posteriores a  los dos eventos compresivos que dan  lugar al desarrollo de  las foliaciones principales 

en  la  zona.  Otros  autores  sugieren  que  el  origen  del  metamorfismo  de  baja  presión  y  alta 

temperatura estaría  relacionado  con un evento de extensión generalizada en etapas  tardías de  la 

orogenia Varisca, el cual daría lugar al desarrollo de la foliación subhorizontal y a la deformación no 

coaxial  localizada en bandas de deformación dúctil en niveles  intermedios e  inferiores de  la corteza 
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(Van den Eeckhout, 1986; Vissers, 1992). En este trabajo se ha comprobado que  la deformación no 

coaxial queda restringida a  las áreas colindantes con  los domos gnéisicos y, por otra parte,  la única 

foliación  subhorizontal  tardía  (S3  de  este  trabajo)  quedaría  restringida  a  las  proximidades  de  los 

domos. En otros puntos del órogeno Varisco, como sucede en el noroeste peninsular, recientemente, 

se  ha  puesto  de manifiesto  la  relación  existente  entre  estructuras  extensionales  como  la  falla  de 

Vivero  con  el  desarrollo  del  magmatismo  tardío  (López‐Sánchez,  2013),  que  tendría  lugar  con 

posterioridad  al  desarrollo  de  las  principales  fases  compresivas  identificadas  en  la  zona.  En  este 

trabajo  López‐Sánchez  (2013)  comprobó  que  existe  una  implicación  clara  de  estas  estructuras,  al 

menos  localmente,  en  el  desarrollo  de  este  magmatismo.  Esto  significaría  que  la  presencia  de 

grandes estructuras como fallas de escala cortical ha podido jugar un papel destacado en las etapas 

extensionales relacionadas con el acortamiento orogénico varisco. Una estructura similar a la falla de 

Vivero podría ser la falla de Merens, que en etapas tardías de la orogenia Varisca, pudo rejugar como 

falla extensional y favorecer el ascenso de magmas a niveles intermedios de la corteza.  

A  la vista de  los modelos propuestos y a partir de  los datos obtenidos en este  trabajo,  se 

descarta  la existencia de un contexto extensional generalizado en  las últimas etapas de  la orogenia 

Varisca.  Sin  embargo,  el  escenario  de  un  régimen  transpresivo  dextral  y  el  papel  jugado  por 

estructuras como la falla de Merens en relación con la intrusión de los granitos tardi‐Variscos pueden 

explicar el gran volumen de rocas ígneas de esta edad en los dominios variscos. 
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Capítulo 5. 
CONCLUSIONES 

 

A partir del estudio realizado en esta tesis, se ha alcanzado una serie de conclusiones, unas 

de  carácter  regional y otras que  transcienden el ámbito de  la  zona estudiada y  son, por  lo  tanto, 

conclusiones  que  hacen  referencia  al  conjunto  de  la  cordillera  Varisca.  Entre  las  conclusiones  de 

carácter más local, unas son relativas a la estratigrafía del área estudiada y otras hacen referencia a 

la estructura y metamorfismo variscos de  la Zona Axial pirenaica en  su  sector  central. De manera 

sintética, estas conclusiones son las siguientes:  

1. La  cartografía  geológica  y  el  estudio  estratigráfico  realizado  en  la  zona  de  tesis  han 

permitido diferenciar tres tramos litoestratigráficos para la serie pre‐Caradoc, que son equivalentes a 

las formaciones propuestas previamente por Laumonier et al. (2004) en el macizo de La Pallaresa y, 

que  a  su  vez,  son  correlacionables  con  las  formaciones  definidas  recientemente  en  los  Pirineos 

Orientales.  

2. En la sucesión devónica del sinclinal de Tor‐Casamanya que se encontraba indiferenciada 

hasta  la  realización del presente  trabajo, se han distinguido a partir de  la cartografía geológica  las 

formaciones: Rueda, Castanesa, Manyanet y Civis, características del área de facies Sierra Negra s.s. 

de la parte meridional de la Zona Axial pirenaica. A su vez se ha diferenciado un tramo de calizas, por 

encima  de  la  Formación  Civis,  que  alcanza  el  centenar  de metros  de  potencia,  constituyendo  el 

Devónico Medio y Superior de  la facies Sierra Negra y que se encuentra escasamente representado 

en los Pirineos Centrales. 

3. A partir del estudio bioestratigráfico de conodontos realizado por Valenzuela‐Ríos y Liao 

(2008), se diferenciaron en el sinclinal de Tor – Casamanya dos unidades litológicas denominadas en 

este trabajo D. S. Casamanya_1 y D. S. Casamanya_2. La primera abarca desde el Givetiense medio al 

Frasniense  alto  y  la  segunda  el  Fameniense medio.  Además,  el  estudio  bioestratigráfico  permitió 

reconocer  superposiciones  faunísticas  y  estratigráficas  anómalas  que  se  han  interpretado  en  el 

presente trabajo como debidas a cabalgamientos. 

4. El  análisis  microestructural  ha  permitido  reconocer  un  evento  de  deformación  que 

únicamente  se desarrolla en  las  rocas de  la  sucesión pre‐Caradoc. Este evento de deformación  se 
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caracteriza  por  un  clivaje  pizarroso  generalizado  (SE),  con  el  que  no  se  han  observado  pliegues 

asociados. Las características de estas estructuras, unidas a otros datos del Paleozoico de los Pirineos 

como son: (i) la existencia de una discordancia angular entre la sucesión del Ordovícico Superior y las 

rocas  infrayacentes,  (ii)  la  existencia  de  varios  yacimientos minerales  de  Pb‐Zn  de  tipo  SEDEX  y 

Mississippi Valley de edad comprendida entre el Ordovícico Superior y el Devónico  Inferior y (iii)  la 

presencia  de  afloramientos  de  rocas  volcánicas  de  edad  Ordovícico  Superior  con  afinidades 

geoquímicas  interpretables  como  relacionadas  con  una  extensión  cortical,  permiten  considerar  al 

clivaje desarrollado exclusivamente en la sucesión pre‐Caradoc como un evento de deformación pre‐

Varisco, generado en un contexto tectónico extensional. 

5. En  lo  referente  a  la  deformación  Varisca,  en  la  zona  de  tesis,  se  han  reconocido  tres 

eventos principales de deformación (D1, D2 y D3). La deformación D1 se caracteriza por pliegues a 

todas las escalas, de dirección E – O, vergentes al norte y cuya foliación asociada (S1) es la dominante 

en el sector septentrional del área de estudio. La deformación D2 consiste en pliegues de dirección E 

– O, derechos o vergentes al sur con una foliación de plano axial asociada (S2) que es la principal en 

el  extremo  sur  del  sector  septentrional  y  en  el  sector  meridional.  Durante  este  evento  de 

deformación  también  se desarrollan  cabalgamientos de dirección  E  – O  y  sentido de movimiento 

hacia el sur, enraizados, unos en la base de las ampelitas del Silúrico y otros, fuera de secuencia, en 

niveles  situados  por  debajo  de  la  serie  pre‐Caradoc.  Finalmente,  la  deformación  D3  está 

caracterizada por estructuras propias de deformación por cizalla cuyo desarrollo está restringido a la 

zona de contacto entre el macizo de La Pallaresa y el domo del Hospitalet. 

6. En  lo  que  se  refiere  al  segundo  episodio  de  deformación  (D2),  a  partir  del  estudio 

estructural se ha puesto de manifiesto que por debajo del nivel de despegue del Silúrico existe una 

relación genética entre los pliegues D2 y la falla de Merens, así como con otros cabalgamientos que 

afectan a la sucesión pre‐Caradoc y que tendrían su nivel de despegue dentro o por debajo de esta. 

La existencia en la zona de dos niveles de despegue da como resultado una transición gradual desde 

zonas profundas, con predominio de estructuras subhorizontales, a zonas más superficiales con un 

buen desarrollo de estructuras subverticales. Esto explica de forma coherente la idea ya sugerida en 

esta  zona  por  otros  autores  sobre  la  transición  gradual  entre  los  tradicionales  dominios  de 

infraestructura y supraestructura.  

7. Las  relaciones  observadas  entre  la  falla  de  Merens  y  los  pliegues  D2  indican  que  la 

actividad de  la  falla de Merens ya comenzó durante el evento de deformación D2 y, por  tanto, en 

etapas tempranas de la deformación varisca. 

8. Las  relaciones  blastesis  ‐  deformación  han  permitido  diferenciar  dos  episodios 

metamórficos,  de  baja  presión  y  alta  temperatura,  en  el  área  estudiada.  El  primero  está 

caracterizado esencialmente por asociaciones de bajo grado metamórfico (Ms – Chl ‐ Bt) aunque en 
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algunos puntos pudo alcanzar  condiciones de grado medio  y es  contemporáneo  con el evento de 

deformación  D1  y  con  las  primeras  etapas  del  evento  de  deformación  D2.  El  segundo  episodio 

alcanzó condiciones de grado medio – alto y se limita a las áreas colindantes con los domos del Aston 

y del Hospitalet. Los porfiroblastos que  lo caracterizan (granate, andalucita, estaurolita y cordierita) 

son post‐tectónicos  respecto a  S1  y en  las  rocas más  cercanas a  los domos gnéisicos  se observan 

porfiroblastos de estaurolita que conservan en su interior la foliación S1 plegada suavemente o recta 

y perpendicular a la foliación de la matriz (S3) que rodea al porfiroblasto. Además, en algunas zonas 

se han observado porfiroblastos de biotita post‐tectónicos respecto tanto a  la S1 como a  la S2. Por 

ello,  se puede concluir que el  segundo episodio metamórfico es contemporáneo con el evento de 

deformación D3. 

9. Las  relaciones  entre  las  estructuras  no  coaxiales  que  caracterizan  el  evento  de 

deformación D3 y el  segundo episodio metamórfico de baja presión y alta  temperatura  reflejan  la 

existencia de condiciones de deformación extensional asociada a  la  intrusión de cuerpos  ígneos en 

etapas tardías de la deformación varisca.   

10. El área estudiada está caracterizada por un buen desarrollo de interferencias de pliegues 

que,  debido  a  la  posición  de  las  diferentes  generaciones  de  pliegues  dan  lugar  principalmente  a 

figuras  tipo  3  de  Ramsay  (1967)  y  a  foliaciones  penetrativas  y  cabalgamientos  generados  bajo 

condiciones metamórficas de grado bajo a medio – alto. Además, son numerosos  los granitos sin‐ y 

post‐tectónicos e  incluso  las migmatitas. Todos estos elementos permiten situar  la zona de estudio 

en regiones internas del orógeno Varisco. Las zonas externa variscas se situarían al sur del sinclinal de 

Llavorsí,  donde  la  deformación  varisca  consiste  principalmente  en  cabalgamientos  y  pliegues 

asociados, vergentes al sur, desarrollados en ausencia de metamorfismo. La zonación propuesta para 

el Varisco permite  establecer  la  correlación  entre  los  Pirineos Centrales  y  la  rama norte  del Arco 

Ibero Armoricano. Por  lo  tanto, el área estudiada  sería esencialmente  correlacionable  con  la Zona 

Astur Occidental  Leonesa,  si bien el extremo  septentrional guarda  importantes  semejanzas  con el 

Dominio del Ollo de Sapo, parte más oriental de la Zona Centro‐Ibérica. 

11.  Los datos estructurales y metamórficos reflejan que la deformación varisca en la zona se 

produjo bajo un contexto esencialmente compresivo, con el desarrollo de pliegues y cabalgamientos 

que  darían  lugar  a  un  importante  engrosamiento  cortical  en  esta  parte  del  orógeno  Varisco. 

Posteriormente, tuvo lugar un evento extensional cuyos efectos se restringen a zonas próximas a los 

domos  gnéisicos  y  relacionado  con  el  emplazamiento  de  los  granitos  tardíos  en  la  zona, 

descartándose la existencia de un colapso extensional generalizado en etapas tardías de la Orogenia 

Varisca. A partir del Pérmico, cuando ya había  finalizado  la Orogénesis Varisca y comienza el ciclo 

Alpino, la extensión se generaliza en todo el Norte de la Península Ibérica. 
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MAPA GEOLÓGICO  DE LA PARTE CENTRO - 
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