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Resumen: En la zona de estudio afloran rocas de edad comprendida entre el Cambro-Ordovícico y 
el Devónico. El objetivo de este trabajo es establecer la secuencia de deformación para comprender 
su significado tectónico y su relación con el metamorfismo. En el Macizo de Lys-Caillaouas, des-
pués del desarrollo de las principales estructuras variscas (D1), se produce un metamorfismo de gra-
do medio, con el crecimiento de porfiroblastos que, posteriormente, sufren deformación por cizalla 
relacionada con la intrusión del Granitoide de Lys-Caillaouas. Al Sur, la Falla Eriste-Valarties separa 
este Macizo de una zona dominada por pliegues D2 que deforman las estructuras D1. Esta falla pa-
rece responsable de la distribución espacial de las estructuras variscas y presenta un rejuego alpino. 

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

Abstract: Cambro-Ordovician to Devonian rocks crop out in the study area. This work aims 
to establish the deformation sequence to understand its tectonic meaning and its relationships 
with metamorphism. In the Lys-Caillaouas Massif, after the development of the main Variscan 
structures (D1), a medium-grade metamorphism occurs, with the growth of porphyroblasts that, 
later, undergo a shear deformation related to the intrusion of the Lys-Caillaouas Granitoid. Further 
south, the Eriste-Valarties Fault separates this Massif from an area dominated by D2 folds that 
deform the D1 structures. This fault seems to be responsible for the spatial distribution of Variscan 
structures and has also Alpine movement.
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Introducción y situación geológica

La zona estudiada se encuentra en los Pirineos 
Centrales, al NE de la provincia de Huesca. 

Pertenece a la comarca del Alto Sobrarbe, y 
está situada dentro al Parque Natural de Po-
sets-Maladeta, entre los valles de Bielsa y Be-
nasque (Fig. 1).

Figura 1. (a) Mapa geológico de la Zona Axial pirenaica, dentro de la península Ibérica, con la situación del Macizo de Lys-Cai-
llaouas, donde se realiza este trabajo. (b) Macizo de Lys-Caillaouas con la situación de la zona de estudio de la figura 2. (1) Rocas 
cambro-ordovícicas, (2) rocas silúricas, (3) rocas devónicas, (4) series siliciclásticas carboníferas, (5) rocas mesozoicas, (6) granitoides 
variscos. Zonas de metamorfismo varisco: (7) Zona de la Biotita, (8) Zona de la Andalucita-Cordierita, (9) Zona de la Sillimanita.

Los Pirineos son una cadena montañosa originada 
durante la Orogenia Alpina, como consecuencia de 
la colisión entre el borde Sur de la placa Euroasiáti-
ca y la microplaca Ibérica, entre el Cretácico Supe-
rior y el Mioceno. En dicha orogenia, el basamento 
paleozoico, previamente afectado por la orogenia 
Varisca fue exhumado y nuevamente deformado. 
La evolución de esta cordillera, por tanto, es el re-
sultado de los cambios sedimentarios y tectónicos, 
magmatismo y procesos metamórficos ocurridos 
desde el Paleozoico hasta la actualidad. Tradicional-
mente, la cordillera Pirenaica se ha dividido en tres 
zonas, que según Choukroune y Séguret (1973) 
son las siguientes:

Zona Norpirenaica: está constituida principalmente 
por rocas paleozoicas, mesozoicas y cenozoicas de-
formadas conjuntamente durante la Orogenia Alpi-
na por cabalgamientos dirigidos al Norte. El límite 
septentrional de esta Zona corresponde al Cabalga-
miento Frontal Norpirenaico, mientras que el me-
ridional coincide con la Falla Norpirenaica, que la 
separa de la Zona Axial.

Zona Axial: es un extenso afloramiento de basamento 
paleozoico situado inmediatamente al Sur de la Falla 
Norpirenaica. Constituye una elevación del basamen-
to mediante cabalgamientos alpinos dirigidos hacia el 
Sur que conforman un apilamiento antiformal (Dé-
ramond et al., 1985; Williams, 1985; Muñoz, 1992).
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Zona Surpirenaica: se sitúa al Sur de los afloramientos 
paleozoicos de la Zona Axial. En ella afloran princi-
palmente rocas de la cobertera mesozoica y cenozoi-
ca deformadas por estructuras de vergencia Sur. Su 
límite meridional se corresponde con el Frente del 
Cabalgamiento Surpirenaico, representado por las 
Sierras Exteriores aragonesas y Marginales catalanas.

A partir del perfil sísmico ECORS–Pirineos 
(Choukroune y ECORS Pyrenees, 1988; Choukrou-
ne, 1989), que atraviesa la cordillera de Norte a Sur 
en la transversal del valle de Noguera-Pallaresa (Fig. 
1a), se elaboró un corte geológico en el que se ob-
serva que los Pirineos corresponden a un orógeno de 
doble vergencia, con engrosamiento y elevación del 
basamento en la Zona Axial, donde los cabalgamien-
tos convergen en profundidad. El acortamiento total 
estimado para este orógeno varía entre 100 y 165 km 
según autores (Roure et al., 1989; Choukroune et 
al., 1990; Muñoz, 1992).

El área de estudio se encuentra situada en la Zona 
Axial pirenaica, donde afloran esencialmente rocas 
metasedimentarias de edad comprendida entre el 
Proterozoico Superior y el Carbonífero, depositadas 
en una cuenca marina situada en el margen septen-
trional de Gondwana. También están presentes or-
togneises de edad Ordovícica y granitoides variscos. 
Los materiales se estructuran en extensos domos 
alargados en dirección E-O, en cuyo núcleo aflo-
ran gneises, rocas metasedimentarias de edad entre 
el Proterozoico Superior y el Ordovícico Inferior y 
granitoides variscos. Localmente, fuera de los domos, 
pueden encontrarse rocas mesozoicas y cenozoicas. 
Estos domos se encuentran separados por estrechos 
sinclinorios ocupados por rocas silúricas, devónicas y 
carboníferas de bajo o nulo metamorfismo (Fig. 1a).

Las rocas paleozoicas están deformadas principalmente 
por la Orogenia Varisca y afectadas posteriormente por 
estructura alpinas que levantan el basamento y rotan 
las estructuras variscas, siendo escasa la deformación 
interna alpina (Zwart, 1963). Las rocas del núcleo de 
los domos gneísicos están afectadas por un metamor-
fismo regional de baja presión y alta temperatura, que 
se sobreimpone a un metamorfismo previo donde se 
alcanzaron presiones más elevadas (Zwart, 1979).

Por otra parte, la Zona Axial ha sido dividida en dos 
dominios estructurales (Zwart, 1963): (i) Infraestruc-
tura, constituida por rocas que presentan metamor-
fismo de medio a alto grado y buen desarrollo de 
estructuras subhorizontales de dirección E-O; y (ii) 
Supraestructura, caracterizada por rocas con bajo gra-
do de metamorfismo y desarrollo de pliegues derechos 
y foliación tectónica asociada de dirección E-O. La 
interpretación de estos dominios y de su desarrollo 
ha sido objeto de discusión entre los numerosos auto-
res que estudian la Zona Axial (Matte, 1969; Soula, 
1982; Van den Eeckhout y Zwart, 1988; entre otros).

Macizo de Lys- Caillaouas

El presente trabajo se ha realizado en el sector su-
roccidental del Macizo de Lys-Caillaouas, constitui-
do por metasedimentos de edad cambro-ordovícica 
(Fig. 1b). Las primeras referencias sobre la geología 
del Macizo de Lys-Caillaouas datan de finales del 
siglo XIX y principios de XX, cuando, a grandes 
rasgos, se reconocieron las rocas aflorantes gracias 
a la elaboración de los primeros mapas geológicos 
(Bertrand, 1910; Dalloni, 1910; Leymerie, 1862). 
A mediados del siglo XX, coincidiendo con la ela-
boración de los nuevos mapas geológicos del Macizo 
de Lys-Caillaouas, se produjo una notable mejora 
del conocimiento de la estratigrafía y la estructura 
de la zona (Kleinsmiede, 1960; Raguin, 1961; Clin 
et al., 1963; Clin, 1964; Wennekers, 1968; Don-
not y Guérangé, 1969; Ríos et al., 1978; Clin et al., 
1989). A finales del siglo XX, André (1985) hizo un 
estudio detallado de la sucesión litoestratigráfica en 
el Valle de Lys, Den Brok (1989) analizó las eviden-
cias de deformación pre-varisca y De Bresser et al. 
(1986), Lister et al. (1986), Kriegsman et al. (1989) 
y Aerden (1994, 1995a, 1995b) aportaron nuevos 
datos sobre las relaciones entre la estructura y el me-
tamorfismo, basando su estudio en la elaboración de 
nuevos mapas geológicos y en el análisis de las mi-
croestructuras. En esta misma época y en áreas próxi-
mas, se han realizado estudios de la anisotropía de la 
susceptibilidad magnética en diversos granitos de la 
Zona Axial pirenaica, entre los que se encuentra el 
Granito de la Maladeta (Fig. 1a) (Evans et al., 1998; 
Gleizes et al., 1997a), cuya relación temporal con 
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las estructuras variscas ha sido objeto de discusión 
(García-Sansegundo y Poblet, 1997, 1999; Gleizes 
et al., 1997b; Laumonier, 1997; Evans et al., 1999).

Más recientemente, Casas-Saiz et al. (2003) ela-
boraron un trabajo sobre la deformación terciaria 
del Granito de Bielsa, situado al SO de la zona es-
tudiada (Fig. 1b), e Hilario et al. (2003) e Hilario 
(2004) estudiaron la estructura del Granitoide de 
Lys-Caillouas a partir del análisis de la anisotropía 
de susceptibilidad magnética, incluyendo estudios 
microestructurales. La edad de este Granitoide fue 
determinada por Esteban et al. (2015) y López-Sán-
chez et al. (2019) por el método U-Pb a partir de 
circones. Por último, al Este de la zona estudiada, 
en el puerto de Benasque (Fig. 1b), fueron estudia-
dos y datados los yacimientos de Zn-Pb que allí se 
encuentran encajados en la sucesión cambro-ordoví-
cica (García-Sansegundo et al., 2014).

A partir del estado actual del conocimiento en el sec-
tor suroccidental del Macizo de Lys-Caillaouas, los 
principales objetivos que se pretenden alcanzar son: 
una mejor compresión de la sucesión estratigráfica de 
la zona y un estudio de la estructura, microestructura 
y metamorfismo que permitan elaborar una secuen-
cia de deformación. Para alcanzar estos objetivos se 
ha realizado un mapa geológico detallado y adecuado 
para cartografiar las diferentes unidades estratigráficas 
(prestando especial atención al Ordovícico Superior, 
Fig. 2), con el que se ha podido elaborar un corte 
geológico que muestra las principales estructuras de la 
zona. A partir del estudio de las relaciones entre la es-
tratificación y las principales foliaciones tectónicas, se 
han podido caracterizar las estructuras a escala carto-
gráfica. Asimismo, con base en el análisis microscópi-
co, se ha estudiado el metamorfismo y su relación con 
la deformación. Con la cartografía de las isogradas del 
metamorfismo se intenta realizar una aproximación 

Figura 2. Mapa geológico del 
sector suroccidental del Macizo 
de Lys-Caillaouas. Situación en 
figura 1b. A-A’ localización del 
corte geológico de la figura 3.
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de la ubicación y distribución en profundidad de los 
cuerpos ígneos responsables del mismo. La distribu-
ción de las estructuras, así como la relación entre ellas 
y el metamorfismo y el magmatismo, permite propo-
ner una secuencia de deformación para este sector que 
admita ser integrada en un modelo estructural de la 
Zona Axial pirenaica que puede ser comparado y dis-
cutido con los propuestos por otros autores.

Estratigrafía

En la zona en la que se ha realizado el presente es-
tudio afloran rocas metasedimentarias de edad com-
prendida entre Cambro-Ordovícico, al Norte, y el 
Devónico, al Sur (Fig. 2). Los trabajos más recientes 
realizados aquí corresponden a André (1985), De 
Bresser et al. (1986), Kriegsman et al. (1989) y Aer-
den (1995a), en los que se incluyen mapas geológi-
cos detallados y nuevas aportaciones estratigráficas.

La sucesión estratigráfica cambro-ordovícica es predo-
minantemente siliciclástica, formada por cuarcitas y 
pizarras, entre las que se intercalan algunas capas de 
calizas. En la figura 3 se representa una columna es-
tratigráfica de la zona con los espesores de las unidades 
calculados a partir de un corte geológico que se presen-
ta más adelante. La potencia total de la sucesión se es-
tima en más de 2.600 metros y, en ella, de más antigua 
a más moderna, se distinguen las siguientes unidades:

Serie cambro-ordovícica de Jujols

Fue descrita por Cavet (1957) en Conflent (región 
de Languedoc-Rosellón, Francia) como una suce-
sión de más de 2.000 metros, constituida por alter-
nancias cuarzofilíticas a esquistosas, monótonas, con 
ocasionales nódulos carbonatados hacia su base. En 
algunos trabajos realizados en el Macizo de Lys-Cai-
llaouas (Clin, 1964; Trouiller, 1976), se intentó 
comparar esta sucesión con la Serie de Canaveilles, 
también definida por Cavet (1957), en la que, pos-
teriormente, fueron datados unos niveles volcánicos 
intercalados, obteniéndose una edad de 580 Ma 
(Ediacariense) (Laumonier et al., 2004), muy distin-
ta de la serie que aquí nos ocupa.

La Serie de Jujols aflora en la parte Norte del área estu-
diada, donde corresponde a alternancias centimétricas 
y decimétricas de cuarcitas y pizarras o filitas (Fig. 4). 
Los estratos de cuarcitas pueden tener una potencia 
entre centimétrica y 5 metros de espesor. Las pizarras 
o filitas se presentan en capas de 2 a 50 cm. Cuando el 
grado metamórfico alcanza la facies anfibolita, los tér-
minos lutíticos se presentan como esquistos o meta-
reniscas de grano fino. La potencia de toda la unidad 
es, al menos, de 1.500 metros. La Serie de Jujols tiene 
una posible edad comprendida entre el Cámbrico y 
el Ordovícico Medio, atribuyéndose al pre-Caradoc 
(Laumonier, 1988), no pudiéndose precisar más por 
no haberse encontrado registro fósil en ella.

Figura 3. Columna estratigráfica del sector suroccidental del 
Macizo de Lys-Caillaouas.
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Sucesión del Ordovícico Superior

Se encuentra por encima de la Serie de Jujols y se 
caracteriza por presentar una base conglomerática 
discordante sobre las series infrayacentes, y porque 
se hace más pizarrosa hacia el techo. Toda la sucesión 
tiene un espesor superior a 550 metros (Fig. 3), más 
potente que en áreas próximas, como el Domo del 
Garona (Fig. 1a), donde no supera los 100 metros 
(García-Sansegundo, 1992). De base a techo, se han 
diferenciado las siguientes unidades:

Formación Rabassa: Fue descrita por Hartevelt 
(1970) en la parte central de la Zona Axial, como 
un conglomerado compuesto de cantos cuarcíti-
cos, en una matriz pelítica, con un espesor varia-
ble, no superior a 100 metros. En zonas próximas 
al sector estudiado, como el Domo del Garona, 
los primeros autores que caracterizaron un con-
glomerado en la base del Ordovícico Superior fue-
ron García-Sansegundo y Alonso (1989), al que 
denominaron conglomerado de Mall de Bulard. 
Al Este del Macizo de Lys-Caillaouas, en el sector 
del Puerto de Benasque (Fig. 1b), algunos autores 
encontraron conglomerados dentro de la sucesión 
cambro-ordovícica, aunque los consideraron más 
antiguos (Clin, 1964; Donnot y Guérangé, 1969), 
sin embargo, en trabajos más recientes estos con-

glomerados ya fueron caracterizados y cartogra-
fiados como perteneciente al Ordovícico Superior 
(Kriegsman et al., 1989; García-Sansegundo et al., 
2014).

En el presente trabajo, la Formación Rabassa se ob-
serva en la parte alta del valle de Chistau, y aflora 
en una banda discontinua y discordante sobre la 
Serie de Jujols. Se ha utilizado como nivel guía y 
su espesor es inferior a 15 metros. La Formación 
Rabassa está constituida por conglomerados y 
microconglomerados, con cantos de 1 a 4 cm de 
composición cuarcítica, y areniscas de grano grue-
so y matriz sericítica (Fig. 5). Hacia el techo, los 
conglomerados desaparecen y la Formación se hace 
más arenosa, pasando gradualmente a la supraya-
cente Formación Cavá. En otras zonas de los Piri-
neos se han observado bordes de corrosión en los 
granos de cuarzo y la presencia de formas hexago-
nales sugiriendo un posible origen volcánico (Ra-
guin, 1946). En el Macizo de la Pallaresa (Fig. 1a), 
fueron hallados sills subvolcánicos intercalados en 
la sucesión cambro-ordovícica, que fueron datados 
por el método U-Pb aportando una edad Ordovíci-
co Superior (Clariana et al., 2018). El conglomera-
do de Rabassa fue atribuido al Caradoc por Harte-
velt (1970) y pudo depositarse en un ambiente de 
plataforma energética (Zwart, 1979).

Figura 4. Aspectos de campo de la Serie Jujols donde se observa una alternancia centimétrica de cuarcitas y pizarras.
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La discordancia de la base de la sucesión del Ordoví-
cico Superior fue observada por García-Sansegundo 
et al. (2004) en el Domo del Garona y por Santa-
nach (1972) y Casas (2010) los Pirineos Orientales. 
Es interpretada como el resultado de un evento ex-
tensional, anterior al Ordovícico Superior (Clariana 

et al., 2018; García-Sansegundo et al., 2004). En la 
zona estudiada no se ha observado el carácter discor-
dante de esta unidad.

Formación Cavá: Fue descrita por Hartevelt (1970) 
como una unidad esencialmente detrítica compuesta 

Figura 5. Aspecto de campo de la Formación Rabassa. Nótese los cantos imbricados desarrollando estructuras sigmoidales asociadas 
a deformaciones variscas.

Figura 6. Afloramiento de la Formación Cavá, donde se puede observar la existencia de un microconglomerado con cantos centimé-
tricos. Se observa la S0 plegada y la foliación S1 (línea roja) paralela al su plano axial.
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por pizarras, pelitas, cuarcitas y grauvacas, cuyo es-
pesor varía entre 0 y 850 metros. En áreas próximas, 
la matriz de las areniscas de la Formación Cavá se va 
haciendo más calcárea hacia techo, hasta dar lugar a 
la caliza de la Formación Estana (García-Sansegun-
do, 1992).

La Formación Cavá aflora en la zona central de la 
zona estudiada, sobre los conglomerados de la For-
mación Rabassa, o directamente sobre la Serie de 
Jujols. Son cuarcitas y areniscas con intercalaciones 
de niveles pizarrosos (Fig. 6). En la cresta meridional 
del Pico Bachimala (Fig. 2), dentro de las areniscas 
y pizarras de la Formación Cavá, se reconocen capas 
calcáreas de escala entre centimétrica y decimétrica. 
El espesor de esta Formación en esta zona es de 300 
metros. A partir de braquiópodos depositados en un 
medio sedimentario de alta energía y posiblemente 
somero, se estima que su edad está entre el Caradoc 
Medio y Superior (Hartevelt, 1970).

Formación Estana: Hartevelt (1970) describió la For-
mación Estana como una capa de calizas con alto 
contenido en fósiles de 0 a 200 metros de espesor 
dentro de la sucesión del Ordovícico Superior. Se 
trata de una formación carbonatada dentro de una 
sucesión siliciclástica, razón por la que Kleinsmiede 
(1960) la denominó “Caliza Sandwich” en el Domo 
del Garona (Fig. 1a), y Clin (1964) la cartografió en 
diferentes sectores del Macizo de Lys-Caillaouas.

La Formación Estana aflora en la cabecera del va-
lle de Chistau, a techo de la Formación Cavá y está 
constituida por alternancias centimétricas o decimé-
tricas de calizas grises ricas en sílice y pizarras. Las 
zonas más calcáreas suelen estar disueltas, quedando 
pequeñas oquedades que suelen corresponder a mol-
des de restos fósiles, dándole a la roca una apariencia 
perforada. En esta zona, la Formación Estana no su-
pera los 10 metros de potencia.
En otros sectores de la Zona Axial Pirenaica, por el 
contenido fósil, se le ha atribuido un origen marino 
y una edad de Caradoc Superior (Hartevelt, 1970).

Formación Ansobell: Esta Formación también fue 
descrita por Hartevelt (1970) como lutitas negras y 
azoicas, con un espesor entre 20 y 300 metros. En 

el Domo del Garona tiene intercalaciones calcáreas 
brechoides cerca del techo, similares a la Formación 
Estana, que no superan el metro de potencia (Gar-
cía-Sansegundo, 1992). Se conocen también como 
“Serie Bleue” (Destombes et Raguin, 1953; Des-
tombes, 1958) o “Capas de Liat” (García-Sansegun-
do y Alonso, 1989).

Esta Formación presenta buenos afloramientos en 
toda la zona estudiada, sobre las formaciones Estana 
o Cavá, y bajo las pizarras del Silúrico. Se presentan 
como pizarras grises, con intercalaciones centimétri-
cas o decimétricas de areniscas de grano fino (Fig. 
7). La potencia total es de 250 metros y la edad, con 
base en contenido fósil, es Ashgill (Boersma, 1973). 
Esta formación se depositó en una zona marina 
con menor energía que las anteriores, caracterizada 
por una subida del nivel del mar de origen climáti-
co (glaciación) hasta el Ashgill final (Hirnantiense) 
(Gil-Peña et al., 2001).

Figura 7. Aspecto de las pizarras de la Formación Ansobell.

Sucesión Silúrica

En el Macizo de Lys-Caillaouas, esta unidad ya fue 
reconocida desde el siglo XIX, por (Leymerie, 1862). 
Son pizarras negras (Fig. 8) que afloran en las zonas 
topográficamente más bajas. En la zona estudiada 
se observan en el valle del río Cinqueta de la Pez y 
corresponde a una unidad constituida por pizarras 
ampelíticas negras con abundante pirita. Los análisis 
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químicos realizados por Zwart (1979) mostraron 
un contenido en aluminio superior al 35% y escasa 
sílice, que varía entre 40 y 60%, y materia carbonosa 
que varía entre 0,3 y 6%. El espesor es difícil de 
estimar puesto que son frecuentes los despegues que 

pueden sustraer o repetir serie. En el Anticlinorio de 
Sierra Negra, situado al Sur de la Granodiorita de 
la Maladeta (Fig. 1a), donde las ampelitas silúricas 
no muestran un elevado grado de deformación, 
pudo estimarse un espesor de 200 metros (García-

Figura 8. Afloramiento de las pizarras del Silúrico localizada en el sector septentrional de la Falla de Eriste- Valarties donde sólo se 
observa una foliación vertical que corresponde a la S1.

Figura 9. Aspecto de la Formación Rueda donde se observan las calizas con abundantes restos fósiles.



Irene Pérez-Cáceres106

Sansegundo, 1992). En el corte geológico de este 
trabajo se ha calculado que la potencia aparente de 
estas pizarras puede ascender hasta 600 metros.

Estas pizarras contienen restos fósiles que, en Benas-
que, donde hay pizarras con graptolites y calizas con 
orthocerátidos, permitieron datar esta sucesión entre 
el Llandoveriense Medio y el Ludlowiense Superior 
(Dégardin, 1977, 1978; Dégardin et Paris, 1978). 
La sedimentación tuvo lugar en un ambiente marino 
tranquilo y euxínico (Zwart, 1979). 

Sucesión Devónica (Formación Rueda)

En la zona estudiada, el Devónico únicamente se 
encuentra representado por la Formación Rueda, 
definida por Mey (1967) en el sector de la Alta Ri-
bagorça. Esta Formación aflora en el límite Sur de 
la zona de estudio y aparece sobre las pizarras del 
Silúrico. Son alternancias decimétricas o métricas de 
calizas con chert y pizarras, con alguna intercalación 
arenosa (Fig. 9), en la que se han encontrado restos 
fósiles de corales y crinoideos. A partir del estudio 
de conodontos se ha datado como Lochkoviense In-
ferior (Valenzuela, 1989) - Praguiense (Arche, 1971; 
Boersma, 1973). La sedimentación de la Formación 
Rueda se produjo en un medio marino hemipelágico 
poco profundo (Valenzuela, 1994). 

Rocas ígneas

Hacia el Este de la zona estudiada afloran abundantes 
cuerpos ígneos que forman parte del Granitoide de 
Lys-Caillaouas (Fig. 1b). Este Granitoide se presenta 
como un lacolito subparalelo a la foliación principal 
de la zona (S1 en este trabajo), y en el que son abun-
dantes los enclaves de esquistos. Dentro del cuerpo 
ígneo se reconocen granodioritas porfiroides, cuarzo-
dioritas y leucogranitos (Clin, 1964). En el SE de la 
zona estudiada se reconoce un afloramiento alargado 
en dirección NO-SE, con morfología de sill, de tipo 
intermedio o básico (Ríos et al., 1978), con una an-
chura de varias decenas de metros y rodeado por una 
aureola de metamorfismo de grado medio (Fig. 2), 
relacionado al granitoide de Lys-Caillaouas.

Recientemente, el granitoide de Lys-Caillaouas ha 
sido datado por el método U-Pb en circones y ha 
proporcionado dos edades: una temprana, de 331-
323 Ma (López-Sánchez et al., 2019) y otra tardía, 
de 306+2 Ma (Esteban et al., 2015) y de 297+2 Ma 
(López-Sánchez et al., 2019). Parece, por lo tanto, 
que han tenido lugar dos pulsos magmáticos a lo 
largo de la Orogenia Varisca: uno en el Serpukho-
viense (Carbonífero) y otro en el límite Carbonífero-
Pérmico (Kasimoviense-Asseliense).

Estructura

El estudio de la estructura del Macizo de Lys-Cail-
laouas, se ha visto dificultado históricamente por la 
escasa información estratigráfica y por la complejidad 
estructural, ya que se superponen varios episodios de 
deformación, producidos bajo condiciones de meta-
morfismo de diferente grado. Clin (1964) fue el pri-
mer autor que estudió en detalle las estructuras de la 
zona y realizó varios cortes geológicos. Posteriormen-
te, varios autores de la Escuela de Utrech publicaron 
trabajos en los que se aportaron nuevos datos sobre 
la estructura, proponiendo una secuencia de defor-
mación relacionada con el metamorfismo, basándose 
en mapas y cortes geológicos detallados, así como en 
diversos estudios microestructurales (Aerden, 1994, 
1995a; De Bresser et al., 1986; Den Brok, 1989; 
Kriegsman, 1989; Kriegsman et al., 1989).

Con base en los datos del presente trabajo, en la 
zona estudiada se diferencian varios episodios de 
deformación varisca (pre-orogénicos y sin-orogé-
nicos) acompañados de metamorfismo, a los que, 
posiblemente, se superpone la deformación alpi-
na. En el mapa y el corte geológico realizado en 
este trabajo (Figs. 2, 10), se observa que el sector 
septentrional está dominado por pliegues de escala 
kilométrica y vergencia Norte, a los que se asocia la 
foliación principal (S1) de este sector (estructuras 
D1). En el Sur de la zona estudiada, la foliación 
S1 se presenta intensamente crenulada por pliegues 
derechos de dirección E-O (estructuras D2). Estos 
dos dominios se encuentran separados por la Falla 
de Eriste-Valarties, de dirección E-O, y que consti-
tuye el límite Sur del Macizo de Lys-Caillaouas. En 
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trabajos anteriores, esta falla había sido denomina-
da Falla Esera-Gistaín (Hilario, 2004; Kriegsman 
et al., 1989; Wennekers, 1968), o Falla de Puerto 
de la Picada-Valarties (García-Sansegundo, 1992, 
1996). Puesto que se trata de la misma estructura, 
en este estudio se ha optado por denominarla Falla 
de Eriste-Valarties (FEV), haciendo referencia a las 

localidades de los extremos occidental y oriental de 
la misma. A partir del mapa y el corte geológicos de 
las figuras 2 y 10, del estudio microscópico y aten-
diendo a criterios de superposición de estructuras, 
en el sector suroccidental del Macizo de Lys-Cail-
laouas se observan los siguientes episodios de de-
formación:

Figura 10. Corte geológico A-A’ correspondiente al sector suroccidental del Macizo de Lys-Caillaouas. Ver situación y leyenda en 
la figura 2.

Estructuras pre-orogénicas variscas 

A escala de afloramiento, la Serie de Jujols, situada 
en la mitad septentrional de la zona estudiada, pre-
senta una única foliación, que es la foliación princi-
pal varisca S1 (Figs. 11a-b). Sin embargo, en lámina 
delgada se observa una foliación previa subparalela a 
la estratificación (Figs. 11c-d). Esta foliación (SE) se 
presenta como un clivaje pizarroso que se desarro-
lla bien en los niveles pelíticos y se considera varisca 
pre-orogénica ya que no afecta a las rocas del Ordo-
vícico Superior y Silúrico. Aunque no se han encon-
trado pliegues asociados a este clivaje, García-San-
segundo y Alonso (1989) en el Domo del Garona, 
estudiando la relación entre esta foliación y la estra-
tificación, dedujeron que estaba ligada a estructuras 
vergentes al Sur. 

Estas estructuras son las principales y están bien de-
sarrolladas al Norte de la FEV en toda la sucesión 
presilúrica. Corresponden a pliegues asimétricos, 

con dirección de E-O a NO-SE, de escala kilo-
métrica, inclinados y vergentes al Norte, y con un 
ángulo entre flancos de unos 40º, cuyo plano axial 
se inclina entre 45º y 65º hacia el Sur. Asociado a 
estos pliegues se desarrolla un clivaje (S1) que cons-
tituye la foliación regional en este sector. La linea-
ción de intersección entre estratificación y foliación 
S1, tiene una dirección E-O, y es subhorizontal. 
La vergencia de los pliegues queda confirmada en 
numerosos puntos del área estudiada, donde son 
conocidas la polaridad de la serie, y las relaciones 
estratificación-foliación (S1).

En las rocas del Ordovícico y del Silúrico, la folia-
ción S1 está definida por la orientación dimensional 
preferente de pequeños cristales de cuarzo y micas 
(Fig. 12) y se genera bajo condiciones metamórficas 
de bajo grado. En rocas pelíticas, esta foliación co-
rresponde a un clivaje pizarroso y, en rocas cuarcí-
ticas, se presenta como un clivaje grosero o incluso 
no llega a desarrollarse. En la Serie de Jujols la S1 se 
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Figura 11. (a y b) Aspecto de campo de dos afloramientos de la Serie de Jujols donde únicamente se observa la foliación S1, y la estrati-
ficación. La foliación SE no se reconoce a esta escala. (c) Imagen microscópica de la foliación SE crenulada por micropliegues de primera 
generación varisca, dando como resultado la foliación principal S1 (subvertical en la imagen). El margen inferior de la foto equivale a 1,35 
mm. (d) Aspecto microscópico de la S1, que corresponde a una crenulación de la SE. El margen inferior de la imagen equivale a 9 mm.

presenta como un clivaje de crenulación, resultado 
del microplegamiento de la foliación pre-orogénica 
varisca (SE) (Fig. 11c). Los microlitones tienen un 
espesor medio de 100 mm, que varía dependiendo 
del grado de competencia de la roca y, es en ellos 
donde se observa la foliación pre-orogénica varisca 
(SE).

Estructuras sin-orogénicas variscas D2

Las estructuras de segunda generación son escasas 
al Norte de la FEV y sólo se han observado bien 
desarrolladas en la parte meridional del Macizo de 
Lys-Caillaouas, donde son las principales estructu-
ras que afectan a las capas devónicas y a parte de las 
pizarras silúricas. Este episodio de deformación está 
caracterizado por pliegues derechos y apretados, ver-

ticales o ligeramente vergentes al Sur, de dirección 
entre E-O y N-100 E, que están bien desarrollados 
en la sucesión devónica. Asociado a estos pliegues, se 
observa un clivaje de creanulación subvertical (S2), 
incipiente, producido por el microplegamiento de la 
fábrica previa (S1) (Fig. 13).

Falla de Eriste-Valarties (FEV)

Atraviesa la zona estudiada por el Sur, con dirección 
E-O, en posición subvertical o ligeramente inclina-
da al Norte. En sectores situados más al Este, como 
el valle de Benasque, la FEV superpone rocas de la 
sucesión cambro-ordovícica sobre rocas carboníferas 
(Clin, 1964). Sin embargo, en el sector estudiado 
tiene escaso desplazamiento y se sitúa entre las piza-
rras del Silúrico, separando dos dominios: 
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Figura 12. Aspecto de la foliación S1 definida por la orientación dimensional preferente de granos de cuarzo, moscovita y biotita en 
una lámina delgada de la Formación Cavá. El lado inferior equivale a 1,35 mm. 

Figura 13. Desarrollo incipiente de la foliación S2 subvertical en las calizas de la Formación Rueda, a partir de la crenulación de la 
S1, subhorizontal. El margen inferior de la imagen equivale a 46 mm.

-	 En el dominio Norte las estructuras princi-
pales son las D1, siendo el clivaje S1 la fo-
liación principal. En las figuras 8 y 14a, se 
observa a las ampelitas silúricas del bloque 
septentrional de la FEV únicamente afecta-
das por el clivaje S1. Está dispuesto en posi-
ción vertical en el flanco Sur de un pliegue 

con el plano axial inclinado al Norte y aso-
ciado a la FEV (véase el corte geológico de 
la figura 10).

-	 En el dominio situado al Sur de la FEV, las 
ampelitas silúricas presentan la S1 intensa-
mente deformada por pliegues D2 de esca-
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la decimétrica y centimétrica (Figs. 14b-c). 
El hecho de que la FEV represente el límite 
entre estos dos dominios, parece indicar que 
existe una relación genética entre su desarro-
llo y el de las estructuras D2.

Al Este de la zona estudiada, la FEV corta al Grani-
toide de Lys-Caillaouas, así como a las isogradas de 
metamorfismo de su entorno (Fig. 1b). Por lo tanto, 
y a la luz de la edad Carbonífero superior-Pérmico del 
Granitoide de Lys-Caillaouas (Esteban et al., 2015; 
López-Sánchez et al., 2019), se puede constatar el pa-
pel jugado por la FEV como cabalgamiento alpino. 

Otras fallas y estructuras alpinas

Aparte de la FEV, en el Norte del mapa geológico 
realizado en este trabajo (Fig. 2), existe otra falla de 

dirección NO-SE, vertical, que corta un pliegue D1 
de escala hectométrica, elevando el bloque Norte. 
Esta falla se encuentra cortada por otras, transver-
sales, de dirección NE-SO. A diferencia de la FEV 
no se han encontrado evidencias que indiquen las 
relaciones entre esta falla y las estructuras D2.

Tampoco se han encontrado datos que indiquen la 
existencia de otras estructuras alpinas en la zona es-
tudiada, si bien, y al igual que la FEV, algunas de las 
fallas descritas pudieron haber tenido una reactiva-
ción en este ciclo orogénico.

Al Oeste del sector estudiado se encuentra el Cabal-
gamiento de Gavarnie, una de las estructuras alpinas 
más importantes en la cordillera pirenaica, que da 
lugar a una ventana tectónica situada en el circo de 
Gavarnie (Fig. 1a), donde rocas de edad Devónica 
se superponen a rocas del Mesozoico. Choukroune 

Figura 14. (a) Aspecto de las pizarras silúricas al Norte de la Falla de Eriste-Vallarties, donde únicamente se observa la foliación S1, 
correspondiente a un clivaje pizarroso. El lado inferior de la fotografía equivale a 1,35 mm. (b) Pizarras silúricas al Sur de la FEV 
microplegada por estructuras D2. (c) Pizarras del Silúrico localizadas al Sur de la FEV donde la foliación S1 se presenta creanulada 
por pliegues D2. El lado inferior de la fotografía equivale a 46 mm.
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et al. (1968) dedujeron una edad de emplazamiento 
para este cabalgamiento entre Eoceno Superior y Oli-
goceno Inferior. Hacia el Este del circo de Gavarnie, 
reaparece el cabalgamiento, dando lugar a una semi-
ventana tectónica (extremo occidental de la figura 
1b), en la que, en su rama Norte se verticaliza, a la 
vez que se reduce el desplazamiento, tal y como fue 
observado en los sectores del valle Lys y Valarties, al 
Este de la zona estudiada (Ortuño et al., 2008; Soler 
et al., 1998). Al Oeste de la zona estudiada, en las ca-
lizas cretácicas de la cobertera mesozoica del bloque 
inferior del Cabalgamiento de Gavarnie se observa-
ron pliegues, mientras que, en las pizarras silúricas 
fueron reconocidas pequeñas zonas de cizalla. Estas 
estructuras fueron relacionadas con una deformación 
dúctil asociada a este cabalgamiento (De Bresser et 
al., 1986). La disminución del acortamiento produ-
cido por el Cabalgamiento de Gavarnie hacia el Este, 
da pie a pensar en que parte de su desplazamiento 
pudo haber sido transferido a otras fallas. En este sen-
tido, algunas de las fallas situadas en el valle de la Pez 
(al Norte de la zona estudiada) y las descritas en este 
trabajo, pudieron haber absorbido parte del acorta-
miento del Cabalgamiento de Gavarnie.

Metamorfismo

En el sector septentrional de la zona estudiada, con 
frecuencia se alcanzan condiciones de metamorfis-
mo de grado medio. En estos casos, la foliación S1 se 
presenta como una esquistosidad, donde los porfiro-
blastos de biotita se orientan con la misma dirección 
que la S1 (Fig. 15); así, algunos autores han sugerido 
crecimientos de biotita previos y contemporáneos 
con el clímax del metamorfismo (Lister et al., 1986). 
Además, bajo estas condiciones metamórficas, tiene 
lugar el crecimiento de porfiroblastos de cordierita, 
estaurolita y andalucita sobre la S1. La distribución 
de los porfiroblastos en el sector estudiado es irre-
gular, variando el grado metamórfico de unas zonas 
a otras, desarrollándose preferentemente en algunos 
tramos de menos de 2 km (Fig. 2). Esta distribución 
del metamorfismo puede ser debida a la presencia de 
pequeños cuerpos ígneos próximos a la superficie. Al 
Este de la zona estudiada, en las proximidades del 
Granitoide de Lys-Caillouas, varios autores propo-

nen una temperatura media de 600 ºC y una presión 
media de 3 kbar para el clímax del metamorfismo 
(De Bresser et al., 1986; Kriegsman et al., 1989).
En el valle de Chistau, los cristales de granate se ge-
neran principalmente en la Formación Cavá desarro-
llándose mejor en bandas pelíticas y pudiendo llegar 
a formar una cuarzo-filita granatífera (Fig. 16a). En 
unos casos se presentan como minerales idiomorfos, 
sin inclusiones, con bordes rectos e isótropos; y en 
otros se presentan débilmente rotados y con bordes 
corroídos. Estos dos tipos de granates podrían indicar 
que se formaron en fases diferentes de metamorfismo. 
Existen evidencias de que la mayoría de los porfiro-
blastos son post-tectónicos respecto la foliación prin-
cipal S1, como se muestra en la figura 16b en la que 
una cordierita contiene inclusiones de la foliación S1 
microplegada. Por otro lado, muchos porfiroblastos 
presentan sombras de presión y una ligera rotación, 
sugiriendo una débil componente de deformación por 
cizalla post-D1. Observaciones de este tipo se han rea-
lizado en estaurolitas de la Formación Cavá (Fig. 17) y 
en cristales de la Formación Ansobell (Fig. 18). Igual-
mente, los cantos del conglomerado de la Formación 
Rabassa se encuentran imbricados y llegan a desarro-
llar estructuras sigmoidales (Fig. 5). La deformación 
responsable de la rotación de los porfiroblastos tam-
bién es observable en algunos afloramientos, donde 
existen evidencias de deformación por cizalla post-D1 
afectando a la foliación S1 (Fig. 19). Se han encon-
trado cristales de estaurolita inter- sin-tectónica (Fig. 
17), que se desarrollan posteriormente a la foliación 
S1, sincrónicamente a la rotación producida por la 
deformación por cizalla post-D1. Después de la rota-
ción de los porfiroblastos se produce un aplastamien-
to que reestructura la S1 alrededor del cristal rotado, 
dando lugar a la foliación externa que rodea el cristal. 
El aplastamiento de la foliación S1, posiblemente se 
produce como consecuencia del emplazamiento del 
Granitoide de Lys-Caillouas. A escala de afloramiento, 
no se ha observado una orientación mineral preferente 
de los porfiroblastos, lo que indica que la deformación 
por cizalla no se produjo de una forma generalizada 
en la zona. Por otro lado, en la Serie de Jujols se han 
encontrado indicios de retrometamorfismo como se 
muestra en la figura 20, produciéndose el crecimiento 
de biotitas en la corona de una estaurolita, indicando 
una disminución de la temperatura.
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Figura 15. Biotitas en la Serie de Jujols ligeramente orientadas respecto la S1 (línea roja). El margen inferior de la imagen equivale 
a 46 mm. 

Figura 16. (a) Crecimiento de porfiroblastos de granate en las partes más pizarrosas de la Formación Cavá. El margen inferior de 
la imagen equivale a 5,3 mm. (b) Cordierita port-tectónica en la Formación Cavá, donde se observan las inclusiones de la foliación 
interna S1 microplegada.
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Figura 17. Aspecto de un porfiroblasto inter- sintectónico de estaurolita de la Formación Cavá. Presenta una foliación interna, 
ligeramente plegada, rodeada por una foliación externa posterior marcada por la orientación de clorita y biotita. El margen inferior 
de la imagen equivale a 1,35 mm.

Figura 18. Ligera rotación de los porfiroblastos de andalucita de la Formación Ansobell. El lado inferior de la imagen equivale a 5,3 mm.
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Figura 19. Evidencias de deformación por cizalla paralela a la S0, post-D1 en la Serie de Jujols. Nótese en la parte inferior izquierda 
de la fotografía, la S1 plegada dentro de los límites de la estratificación.

Figura 20. Crecimiento de biotitas alrededor de la 
estaurolita post-tectónica, lo que indica un proce-
so retrometamórfico. El lado inferior de la imagen 
equivale a 5,3 mm.

Interpretación estructural y discusión

En la zona estudiada, la sucesión estratigráfica del 
Paleozoico inferior presenta unas características 
que se asemejan a las observadas por diversos au-
tores en otros sectores de los Pirineos. En lo que 
se refiere a la sucesión pre-Ordovícico Superior, si 
bien está caracterizada por la Serie de Jujols, a di-
ferencia de otras áreas de la Zona Axial pirenaica, 
no han sido observados niveles estratoides y sills 

de ortogneises metagraníticos, peralumínicos, pre-
caradocienses como ocurre en otros sectores de la 
Zona Axial, tales como Astón, Hospitalet, Canigó 
y Cap de Creus (Fig. 1a) (Cavet, 1957; Carreras 
y Losantos, 1982; Laumonier, 1988; Liesa, 1988; 
Laumonier et Guitard, 1986). Estos cuerpos ígneos 
tienen una composición de afinidades calcoalcali-
nas y procedencia cortical (Guitard, 1970), por lo 
que han sido relacionados con una extensión (Ca-
sas et al., 2010).
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En el sector suroccidental del Macizo de Lys-Cail-
laouas, ha sido observada una foliación (SE) que de-
forma únicamente a la Serie de Jujols, y se considera 
pre-Caradoc dado que no afecta a rocas del Ordoví-
cico Superior y Silúrico. El desarrollo de esta folia-
ción pre-orogénica varisca también se ha interpretado 
como relacionado con una extensión durante el Or-
dovícico y Silúrico (García-Sansegundo et al., 2011; 
Clariana, 2015). Asimismo, en otros sectores de la 
Zona Axial pirenaica, existen evidencias cartográficas 
del carácter discordante de las series del Ordovícico 
Superior sobre la sucesión cambro-ordovícica (Santa-
nach, 1972; Laumonier et Guitard, 1986; García-San-
segundo y Alonso, 1989). En el Domo del Garona, 
García-Sansegundo et al. (2004) observaron esta dis-
cordancia y también la interpretaron como un evento 
extensional de edad pre-Caradoc. Igualmente, dentro 
del ámbito de la zona estudiada, Den Brok (1989) 
relacionó con una deformación pre-orogénica varisca, 
la diferente orientación que presentan las lineaciones 
de intersección variscas en las rocas situadas debajo 
y encima del conglomerado de la Formación Rabas-
sa. Por otra parte, existen mineralizaciones de Zn-Pb 
de tipo estratoligado (SEDEX y/o Mississippi Valley) 
observables en el Puerto de Benasque, al Este del Ma-
cizo de Lys-Caillaouas (Fig. 1b) (García-Sansegundo 
et al., 2014), y en el Domo del Garona (Cardellach 
et al., 1996; Pouit, 1986) (Fig. 1a), cuya edad tipo 
está comprendida entre el Ordovícico Superior y el 
Devónico Inferior. La formación de estos yacimientos 
también apoya una extensión pre-orogénica varisca, si 
bien, posteriormente estos yacimientos pudieron ha-
ber sido removilizados durante la deformación varisca 
(Alonso, 1979; García-Sansegundo y Alonso, 1989).

Desde los trabajos en la Zona Axial de los Pirineos de 
los geólogos de la Escuela de Leiden (Zwart, 1979) se 
ha observado que las estructuras variscas están distri-
buidas en dos dominios estructurales: Infraestructura 
y Supraestructura (Zwart, 1963). Según este autor, la 
Infraestructura presenta esencialmente un buen desa-
rrollo de estructuras subhorizontales, algunas de las 
cuales se desarrollan contemporáneamente con el clí-
max del metamorfismo varisco, pudiéndose alcanzar 
condiciones de alto grado. Por otro lado, para Zwart 
(1963), la Supraestructura se caracteriza por el desa-
rrollo de pliegues y foliaciones tectónicas asociadas, 

generalmente con dirección E-O, que se disponen 
desde verticales a vergentes al Sur y desarrolladas bajo 
condiciones metamórficas de muy bajo grado. Este 
mismo autor consideró que ambos dominios eran 
coetáneos. Esta división y su interpretación ha sido 
tema de una amplia discusión, lo que ha servido de 
base para que diferentes autores propusiesen diversos 
modelos, una síntesis de los cuales fue realizada por 
Carreras y Capellà (1994). Los tres modelos más sig-
nificativos propuestos son los siguientes:

Modelo1: Evento extensional previo a la compresión 
principal. Varios autores de la Escuela de Toulouse 
propusieron que la foliación subhorizontal se desarro-
lla debido al ascenso diapírico de cuerpos graníticos, 
que denominaron “domos estructuro-metamórficos” 
(Pouget, 1991; Soula, 1982). Estos mismos autores 
también consideraron que, si el evento metamórfico 
es previo al máximo acortamiento cortical asociado 
a los últimos pliegues variscos, un evento extensio-
nal precoz, relacionado con un rifting, pudo ser el 
responsable del desarrollo de la foliación horizontal 
(Soula et al., 1986). Por otra parte, (Wickham y Ox-
burgh, 1985, 1986) proponen una situación tectóni-
ca y metamórfica bajo condiciones de rifting para el 
Varisco de los Pirineos. Esta interpretación fue enér-
gicamente discutida por Matte y Mattauer (1987) en 
una publicación cuyo título es: “La Orogenia Her-
cínica en los Pirineos no fue un episodio de rifting”.

Modelo 2: Colapso extensional. Los geólogos de la Es-
cuela de Utrech (Van den Eeckhout y Zwart, 1988; 
Kriegsman et al., 1989; Vissers, 1992; Aerden, 
1994), sucesores de los de Leiden, en una etapa pos-
terior, interpretaron que la foliación subhorizontal 
de la Infraestructura se produjo posteriormente a la 
foliación vertical de la Supraestructura, simultánea-
mente al clímax metamórfico, debido a un colapso 
extensional.

Modelo 3: Foliación vertical posterior a la horizontal. 
Los geólogos de la Escuela de Montpellier (Séguret y 
Proust, 1968a, 1968b; Matte, 1969) consideran que 
la primera foliación en desarrollarse es la foliación 
horizontal, formada en niveles más profundos que 
la vertical. Matte (1969) considera que la foliación 
vertical se desarrolla sobre un nivel de despegue si-
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tuado en la base del Silúrico, mientras que Séguret y 
Proust (1968a, 1968b), al no observar este nivel de 
despegue, propusieron que la transición de estructu-
ras horizontales a verticales es gradual, desarrollán-
dose primero las horizontales y después las verticales. 
De acuerdo con este modelo están los trabajos reali-
zados por autores de la Universidad de Oviedo, los 
cuales proponen que las estructuras verticales (D2 
del presente trabajo) se relacionan con cabalgamien-
tos variscos de dirección E-O (García-Sansegundo, 
1990, 1992, 1996; Clariana y García-Sansegundo, 
2009; García-Sansegundo et al., 2011; Clariana, 
2015). De acuerdo con Matte (1969), estos autores 
consideran que unos cabalgamientos estarían despe-
gados en la base del Silúrico y otros en niveles más 
profundos, dentro de la sucesión cambro-ordovícica. 
La interpretación de que las estructuras subhorizon-
tales son anteriores a las subverticales también fue 
apoyada por Carreras y Capella (1994).

Como se ha dicho arriba, en el sector oriental del 
Macizo de Lys-Caillaouas, Kriegsman et al. (1989) 
proponen que la foliación subhorizontal de la Infraes-
tructura, se desarrolla posteriormente a la foliación 
vertical, debido a una extensión, de acuerdo con el 
modelo 2. Sin embargo, a la vista del corte geológico y 
del estudio microestructural realizados en el presente 
trabajo, se puede constatar que la foliación principal 
S1, se corresponde con la foliación principal de la In-
fraestructura de (Zwart, 1963), mientras que la folia-
ción S2 resulta del microplegamiento de la S1, por lo 
que estos datos estarían de acuerdo con el modelo 3. 

De manera similar a Zwart (1963), en la zona estu-
diada, se pueden distinguir dos dominios estructura-
les: uno septentrional, donde dominan las estructu-
ras D1 y, otro meridional, con predominio de las D2. 
Ambos dominios están separados por la FEV, por lo 
que se interpreta que es la responsable de esta distri-
bución espacial de las estructuras variscas. Por ello, 
parece factible pensar que esta falla corresponde a un 
cabalgamiento D2, con su nivel de despegue dentro 
o debajo de la Serie de Jujols, lo que está de acuer-
do con la interpretación de García-Sansegundo et al. 
(2011). El pliegue de plano axial inclinado al Norte, 
que se desarrolla en las capas del bloque superior, y 
deforma la foliación S1, se interpreta como la rampa 

frontal asociada a este cabalgamiento (Fig. 10), mien-
tras que en el bloque meridional de la FEV se desa-
rrollan pliegues D2 relacionados con la propia falla.

Después del episodio de deformación varisca D1 se 
produce el crecimiento de porfiroblastos indicadores 
un episodio metamórfico de grado medio. Los por-
firoblastos muestran evidencias de haberse formado 
posteriormente a la foliación S1, por lo que se han 
interpretado como post-tectónicos respecto a esta 
fase de deformación (Fig. 16b). En algunos casos, se 
produce una débil rotación de la foliación S1, la cual 
está deformada dentro de estos porfiroblastos (Fig. 
17). Después de la rotación de los porfiroblastos, se 
produce un aplastamiento y recrecimiento de la S1, 
observada en la foliación externa de algunos cristales 
(Fig. 17). Estas observaciones sugieren una deforma-
ción por cizalla local, que se puede relacionar con el 
emplazamiento del Granitoide de Lys-Caillaouas, si-
tuado al Este de la zona estudiada. Mezger y Passchier 
(2003) estudiaron las relaciones entre deformación y 
metamorfismo del Domo de Bossost, situado al SO 
del Domo del Garona (Fig. 1a), e interpretaron la 
rotación y el aplastamiento de la foliación S1 como 
debida a un episodio de deformación por cizalla ex-
tensional que produjo un adelgazamiento de la cor-
teza (previamente engrosada por las estructuras D1) 
relacionada con el emplazamiento del Granitoide de 
Bossost. La secuencia propuesta por Passchier y Mez-
guer (2003) es similar a la observada en la zona de 
estudio, si bien, en el presente trabajo, la magnitud 
de la deformación por cizalla es menor que la descrita 
por estos autores.

A la luz de las dos edades de emplazamiento obte-
nidas en el Granitoide de Lys-Caillaouas: una entre 
331-323 Ma (López-Sánchez et al., 2019) y otra en-
tre 306 y 297 Ma (Esteban et al., 2015; López-Sán-
chez et al., 2019), es factible interpretar que la edad 
del último evento de emplazamiento y cristalización 
de este cuerpo ígneo corresponde a la segunda edad 
obtenida que es, por lo tanto, tardivarisca (entre el 
final del Carbonífero y principios del Pérmico). Lo 
cual permite a su vez interpretar que el primer epi-
sodio magmático se produjo en etapas tempranas 
de la deformación varisca, quizás contemporáneo y 
o algo posterior al desarrollo de las estructuras D1. 
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En la zona estudiada, no es posible relacionar la de-
formación D2 con la intrusión del Granitoide de 
Lys-Caillaouas, sin embargo, su edad tardivarisca, 
sugiere que las estructuras D2 se desarrollaron antes 
del emplazamiento del mismo. Por lo tanto, el he-

cho de que la FEV corte el Granitoide de Lys-Cai-
llaouas, debe interpretarse como un rejuego alpino 
de la falla. En la figura 21 se propone un modelo 
de la evolución tectono-metamórfica de la zona de 
estudio.

Figura 21. Evolución tectono-metamórfica varisca del sector 
suroccidental del Macizo de Lys-Caillaouas: (a) Desarrollo 
de la foliación S1 paralela al plano axial de los pliegues D1 
vergentes al Norte. (b) Posiblemente en este momento tiene 
lugar un primer pulso magmático, con metamorfismo regional 
asociado, y crecen porfiroblastos de biotita, clorita, estaurolita, 
cordierita y andalucita. (c) Se generan la FEV y pliegues D2 y 
la foliación S2 en las rocas silúricas y devónicas del bloque me-
ridional, como resultado del microplegamiento de la S1. (d) Se 
emplaza el Granitoide de Lys-Caillaouas y se produce una de-
formación por cizalla que se observa en la foliación interna de 
algunos porfiroblastos rotados que contienen la S1 en su inte-
rior. (e) Como consecuencia de la intrusión principal se desa-
rrolla también el metamorfismo de contacto y deformación de 
cizalla que genera las sombras de presión en los porfiroblastos 
y un recrecimiento de la S1 por aplastamiento, desarrollándose 
una foliación externa en algunos porfiroblastos.

Conclusiones

Las principales conclusiones de este trabajo son las 
siguientes:

-	 Se han diferenciado en la cartografía geoló-
gica las unidades del Ordovícico Superior, lo 
que unido al estudio de la relación entre la 
foliación S1 y la estratificación, ha permitido 
reconstruir las principales estructuras D1 de 
la zona.

-	 Se han diferenciado y caracterizado tres epi-
sodios de deformación: pre-orogénico varis-
co y D1 y D2 variscos.

-	 En las zonas con metamorfismo de grado 
medio, el estudio de los porfiroblastos y su 
relación con las diferentes foliaciones tectó-
nicas ha permitido elaborar un modelo cohe-
rente con el que es posible explicar la evolu-
ción tectono-metamórfica y su relación con 
las intrusiones ígneas.

-	 Se ha relacionado la FEV, que divide la zona 
estudiada en dos dominios, uno con predo-
minio de las estructuras D1 y otro con pre-
dominio de las estructuras D2, con el episo-
dio de deformación varisco D2. Asimismo, 
y dado que la falla corta el Granitoide de 
Lys-Caillaouas, cuya edad de cristalización es 
tardivarisca, se puede constatar que esa falla 
ha tenido un rejuego alpino.
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