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Resumen: En este trabajo se analiza la estructura varisca y alpina de las rocas paleozoicas que for-
man parte de la lámina cabalgante alpina de Bono, en la Zona Axial de los Pirineos centrales. Las
estructuras que se han reconocido se pueden agrupar en tres fases de deformación. 1) En la prime-
ra de ellas se desarrollaron pliegues tumbados y apretados, de dirección NE-SO, con flancos kilo-
métricos y que no presentan un clivaje asociado. 2) La segunda fase se caracteriza por un clivaje,
dominante en toda la zona de estudio, de dirección aproximada E-W. Dicho clivaje es oblicuo a las
primeras estructuras y localmente se asocia a pliegues de trazado E-W cuyos ejes tienen una inmer-
sión hacia el norte. Este clivaje por lo general se presenta como un clivaje disyuntivo grosero, de
espaciado a finamente espaciado. 3) La tercera fase de deformación desarrolló pliegues de direc-
ción NNO-SSE, que deforman las estructuras anteriores y que dan lugar a complicadas formas car-
tográficas. Las dos primeras fases de deformación son atribuidas al varisco, mientras que la terce-
ra podría ser tanto varisca como alpina. Durante esta última orogenia el cabalgamiento de Bono
trasladó hacia el sur el volumen de rocas de dicha lámina una distancia mínima de 3,5 km, asimis-
mo, en los materiales triásicos que están cobijados en el bloque inferior de dicho cabalgamiento se
formaron pliegues asimétricos con vergencia sur y un clivaje alpino asociado a ellos.

Palabras clave: Pirineos, Zona Axial, Orógeno Varisco, Superposición de plegamiento, Orógeno
Alpino.

Abstract: The Variscan and Alpine structure of the Paleozoic rocks which form part of the Alpine
Bono thrust sheet, in the central part of the Axial Zone of the Pyrenees, have been analyzed in this
study. The structures recognized can be grouped into three deformation phases. 1) During the first
one, tight, inclined folds were developed, with NE-SW direction, kilometric limbs and without an
associated cleavage. 2) The second phase is characterized by an ubiquitous cleavage in all the study
area with an approximate E-W trend. This cleavage is oblique to the first structures and is locally
related to E-W folds whose axes plunge to the north. This cleavage is a rough disjunctive cleava-
ge finelly spaced. 3) A third phase developed folds of NNW-SSE direction, which deform the pre-
vious structures and produce complex map patterns. The first and second deformation phases have
been attributed to the Variscan orogeny, but the third one could be both Variscan or Alpine. During
this last orogeny the Bono thrust sheet had a minimum displacement of 3.5 km to the south, like-
wise asymmetric south-vergent folds, with an associated Alpine cleavage, were formed in the
Triassic rocks located in the foot-wall of this thrust.

Key Words: Pyrennes, Axial Zone, Variscan Orogen, Superimposed folding, Alpine Orogen.



La cordillera Pirenaica es el resultado de la colisión entre
las placas Ibérica y Euroasiática desde el Cretácico supe-
rior al Mioceno inferior. Su extensión longitudinal es
aproximadamente de unos 1500 km y tiene una anchura
de unos 200 km. Esta colisión entre placas produjo la
inversión tectónica de cuencas extensionales de edad
pérmica-cretácica y la incorporación del basamento pale-
ozoico, deformado durante la orogénesis varisca, en
algunas láminas cabalgantes. El resultado es una cordi-
llera asimétrica con doble vergencia de las estructuras
(Seguret, 1972; Choukroune y ECORS team, 1989;
Muñoz, 1992), que ha sido tradicionalmente dividida en
tres zonas: Zona Norpirenaica, Zona Axial y Zona
Surpirenaica (Choukroune y Seguret, 1973).

Las Zona Nor- y Surpirenaica están constituidas por
varias láminas cabalgantes alpinas con vergencia norte y
sur respectivamente que afectan principalmente a rocas
mesozoicas y terciarias; por su parte, la Zona Axial está
formada casi en su totalidad por rocas paleozoicas defor-
madas durante la orogenia varisca y dispuestas en dife-
rentes láminas cabalgantes alpinas, que configuran una
estructura antiformal (Seguret, 1972; Williams y Fischer,
1984; Deramond et al., 1985; Muñoz, 1985). Los traba-
jos de Roure et al. (1989), Choukroune y ECORS team
(1989), Choukroune et al. (1990), Mattauer (1990) y
Muñoz (1992) realizados a partir del perfil sísmico de
reflexión profunda ECORS Pyrenees, establecen la
estructura general alpina de los Pirineos. 

Las rocas prémesozoicas de la Zona Axial (Fig. 1) inclu-
yen rocas sedimentarias y metasedimentos de edad pre-
cámbrica y paleozoica (Cámbrico a Carbonífero), gneis-
ses y complejos graníticos en su mayoría de edad carbo-
nífera (Solé et al. 1997). El metamorfismo regional pro-
ducido durante la orogenia varisca fue, en algunos secto-
res de la Zona Axial, de alta temperatura y baja presión
(Zwart, 1979). 

Desde de Sitter y Zwart (1960), la Zona Axial Pirenaica
ha sido tradicionalmente dividida en dos dominios
estructurales: i) infraestructura, caracterizada por el des-
arrollo de un clivaje subhorizontal y contemporáneo con
el climax del metamorfismo varisco, que en algunas
zonas alcanza condiciones de alto grado; y ii) supraes-
tructura, que se caracteriza por el desarrollo de pliegues
a los que se asocia un clivaje subvertical o fuertemente
inclinado hacia el norte, con un trazado aproximado E-O
y desarrollado en condiciones de  metamorfismo de bajo
a muy bajo grado. La relación temporal entre la deforma-
ción de estos dos dominios fue motivo de controversia,
ya que mientras algunos consideraban que ambos domi-
nios se formaron simultáneamente (Zwart, 1979; Soula,
1982), para otros la infraestructura se formó previa
(Matte, 1969; García-Sansegundo, 1992) o posterior-
mente (van den Eeckhout y Zwart, 1988) a la supraes-
tructura.

La zona estudiada se sitúa en la parte central de la ver-
tiente sur de los Pirineos, al noreste de la provincia de
Huesca (España) entre los ríos Noguera Ribagorzana y
Baliera. Desde el punto de vista geológico, la zona estu-
diada se encuentra íntegramente dentro de la Zona Axial
(y a su vez en la supraestructura), limitando inmediata-
mente al Sur con la Zona Surpirenaica.

El objetivo de este trabajo es identificar las estructuras varis-
cas presentes en los materiales paleozoicos que constituyen la
lámina alpina de Bono e intentar a su vez diferenciar los efec-
tos que la orogenia alpina ha producido sobre dichas estruc-
turas. Para la consecución de estos objetivos, se construyó un
mapa geológico a escala 1:25000, en determinados sectores
dicha escala se redujo a 1:12500, se recogieron muestras
orientadas para el posterior estudio de las microestructuras en
lámina delgada, se construyeron cortes geológicos y se anali-
zaron los datos estructurales recopilados durante las campa-
ñas de campo mediante proyección estereográfica.
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Figura 1. Esquema general de situación y mapa geológico simplificado de la Zona Axial Pirenaica (basado en García-Sansegundo, 1996).
El recuadro corresponde al mapa de la figura 4.



Estratigrafía

La secuencia paleozoica entre los ríos Baliera y Noguera
Ribagorzana

La lámina de Bono está constituida por rocas paleozoicas
y en menor proporción triásicas. Los materiales más anti-
guos afloran en la parte septentrional de la zona estudia-
da y corresponden a pizarras de color gris y marrón oscu-
ro, con algunas intercalaciones de areniscas y calizas
arcillosas en capas centimétricas y decimétricas. Estas
rocas fueron descritas por Mey (1967), quien las correla-
cionó con las series cambro-ordovícicas del valle del río
Segre. Este autor estimó una potencia mínima de unos
120 metros para estos materiales. 

Los materiales pertenecientes al Silúrico corresponden a
pizarras carbonosas negras con Graptolites, en cuya parte
media y alta se intercalan calizas negras con
Ortocerátidos (Dalloni, 1913; Schmidt, 1931; Boersma,
1973; Sanz-López et al., 2002). Su carácter altamente
incompetente favorece la localización de despegues (de
Sitter, 1956; Matte, 1969; Matte y Xu Zhi, 1988; García-
Sansegundo, 1992, 1996). En la zona de estudio los
materiales silúricos aparecen siempre asociados a cabal-
gamientos y su espesor mínimo es de 50 metros.

En este sector de la Zona Axial pirenaica, la estratigrafía
del Devónico fue establecida  por Mey (1967), quien defi-
nió diferentes formaciones distribuidas en varias áreas con
facies diferentes. En la zona estudiada las rocas devónicas
presentan la denominada por Mey (1967) “facies Baliera”,
diferenciándose las unidades estratigráficas que se descri-
ben a continuación (Fig. 2). 

Formación Aneto: Consiste en una serie de pizarras de
color entre gris oscuro y negro, con alguna alternancia de
calizas arcillosas de pátina marrón oscuro. Sanz-López
(2004) las correlaciona con las pizarras graptolíticas
superiores del silúrico, aunque las ubica en el
Lochkoviense (Devónico inferior).  

Formación Gelada: Esta constituida por una alternancia
de pizarras arenosas carbonatadas y calizas arcillosas y
arenosas, predominando las primeras sobre las últimas.
Sanz-López (2004) le atribuye, mediante Conodontos,
una edad Lochkoviense medio-Praguiense (Devónico
inferior). 

Debido a la dificultad que presenta separar claramente
las formaciones Aneto y Gelada en la región estudiada,
se ha optado por cartografiarlas conjuntamente como
Formación Rueda, que es su equivalente en el área de
“facies Sierra Negra” de Mey (1967).

Formación Basibé: Esta constituída por rocas calcáreas y sili-
ciclásticas, en las que Habermehl (1970) diferenció tres
miembros que son el Miembro Ponferrat, Miembro San
Silvestre y Miembro Llaviero. En general, toda la unidad
sufre un adelgazamiento hacia el E, pasando de tener unos
110 metros de potencia en el río Baliera, a tener 45 metros
de potencia a la altura del río Noguera de Tor. El Miembro
Ponferrat está formado por calizas nodulosas de color beige,
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Figura 2. Columna sintética mostrando la estratigrafía de la facies
Baliera (basado en Mey, 1967).



blanco, crema o amarillo, que alternan con algunas capas de
dolomía y capas finas de pizarras (Fig. 2 y 3a). El Miembro
San Silvestre está básicamente formado por cuarcitas de
color marrón o gris claro que, presentan hacia la base algu-

nas capas de dolomía (Fig. 2 y 3b); este miembro se acuña
hacia el este, llegando a desaparecer. Por último, el Miembro
Llaviero consiste en calizas negras tableadas (Fig. 2 y 3c),
con delgados niveles de pizarras calcareas intercalados. 
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Figura 3. Aspecto de campo de las diferentes formaciones presentes en la zona de estudio. a) Calizas basales de la Formación Basibé en las que
se observa un pequeño pliegue con un clivaje de plano axial asociado; b) miembro cuarcítico de la Formación Basibé el cual presenta una estrati-
ficación cruzada; c) calizas negras tableadas del miembro superior de la Formación Basibé; d) calizas de la Formación Mañanet donde se aprecia
como el clivaje (paralelo al lápiz azul), deforma los planos de estratificación; e) pizarras de la Formación Vilaller con la estratificación inclinada
hacia la derecha de la fotografía y el clivaje inclinado hacia la izquierda de la misma; f) conglomerados y areniscas del Triásico inferior en facies
Buntsandstein donde se aprecia un ligero clivaje hacia la derecha de la fotografía.



Figura 4. Mapa geológico entre el río Noguera Ribagorzana y el río Baliera (Huesca, Lérida). Zona Axial Pirenaica. Proyección UTM. Datum europeo 1950. Huso 31.



La edad de la Formación Basibé fue establecida median-
te Conodontos por Boersma (1973) y Valenzuela-Ríos
(1994) como Praguiense y Emsiense inferior (Devónico
inferior). 

Formación Fonchanina: Se trata de pizarras de color
entre gris oscuro y negro, con una elevada fisilidad que
intercalan en ocasiones algunas capas delgadas y tablea-

das de calizas negras. De acuerdo con Boersma (1973) su
edad es Emsiense (Devónico inferior).

Formación Mañanet: Esta formación fue definida por
Roberti (en Mey, 1967) en el valle del río Mañanet (al
este de la zona estudiada). Consiste básicamente en cali-
zas multicolores tableadas, que en la parte basal son
nodulosas. Están intercaladas con algunas capas de piza-

M. GUTIÉRREZ-MEDINA164

Figura 5. a) Esquema en el que se muestran las trazas axiales de los diferentes sistemas de pliegues: b1 (pliegues pertenecientes a la primera etapa de
deformación), b2 (pliegues pertenecientes a la segunda etapa de deformación) y b3 (pliegues pertenecientes a la tercera etapa de deformación); b)
Esquema de trazas del  clivaje dominante (Sp) donde se aprecia claramente su oblicuidad con respecto a los pliegues b1 (de trazas axiales NE-SO). 



rras que varían de rojizas a verde-amarillentas (Fig. 2 y
3d). García-López et al. (1990) dataron la parte basal de
esta formación como Emsiense (Devónico inferior),
situándose la parte más alta en el tránsito Emsiense-
Eifeliense superior (Devónico medio). Cabe destacar que
la formación sufre una disminución de potencia hacia el
oeste, así en el área del río Noguera Ribagorzana su
espesor alcanza los 280 metros y al oeste del río Isábena,
su potencia es de unos 80 metros.

Formación Vilaller: Está constituida por un conjunto
monótono de pizarras, con algunas intercalaciones de limo-
litas y areniscas (Fig. 3e). Su color cambia de gris claro a
gris oscuro, presentando a veces una alteración de tonos
verde-amarronados. No han sido hallados fósiles que per-
mitan establecer su edad, que podría alcanzar el Devónico
superior (García-López et al., 1990).

En la zona estudiada, al sur de la granodiorita de La
Maladeta (Figs. 1 y 4) se encuentra la “zona metamórfica de
Bono” (Mey, 1967), constituida por una acumulación de
diques y lentes irregulares de cuarzo-diorita porfirítica que
intruyen al final de la deformación varisca en materiales
devónicos los cuales sufren una intensa metamorfización y
silicificación. Según Enrique (1989), la gama de composi-
ciones de los diques del área de Bono va desde granitos a
granodioritas y tonalitas, hasta dioritas.  Estos diques intru-
yen de manera general de modo subparalelo al clivaje pre-
sente en la zona.

Los materiales mesozoicos

Los materiales pertenecientes al Mesozoico en esta zona
fueron descritos por Mey et al. (1968) y son comparables
a las fácies germánicas del Buntsandstein (Triásico infe-
rior). Se caracterizan por una alternancia de limolitas y
areniscas, ambas de intensos colores rojizos, que se depo-

sitaron discordantemente sobre los materiales paleozoi-
cos. En la parte basal de la serie se han observado conglo-
merados y brechas (Fig. 3f), aunque carecen de continui-
dad lateral. El espesor total observado es del orden de los
70 m. 

Tectónica

La lámina cabalgante de Bono, que forma parte de la
denominada lámina cabalgante alpina de Orri (Muñoz,
1992), se encuentra limitada al norte por el cabalgamien-
to de las Bordas (Mey, 1967) y al sur por su cabalga-
miento basal (o cabalgamiento de Bono de Mey, 1967).
Sus límites este y oeste no están bien definidos al desapa-
recer los materiales triásicos que permiten controlar su
posición. En este trabajo, el estudio de la lámina de Bono
se ha limitado al área comprendida entre el río Noguera
Ribagorzana y la divisoria de aguas entre los ríos Baliera
e Isábena (Fig. 4). La edad alpina de esta lámina cabal-
gante queda demostrada al cobijar en su bloque inferior
materiales del Triásico inferior.

Las primeras aportaciónes importantes a la estructura de
la zona estudiada, fueron realizadas por Boschma (1963)
y Mey (1967, 1968), quienes establecieron para las rocas
paleozoicas del valle del Noguera Ribagorzana la exis-
tencia de una fase principal de deformación, caracteriza-
da por el desarrollo de pliegues con un clivaje pizarroso
de plano axial, que deforman pliegues previos. Además,
Mey (op. cit.) describe la estructura alpina de la zona,
reconociendo los principales cabalgamientos (cabalga-
mientos de Bono y Senet).

Previamente a ellos, de Sitter (1959) mostró en un corte
geológico, de una zona situada al este del área estudiada,
una disposición subhorizontal de los planos axiales de
las estructuras variscas. Así mismo afirmó que la defor-
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Figura 6. Proyecciones estereográficas donde se muestran: a) polos de los planos de estratificación (S0); b) polos de los planos del clivaje (Sp);
c) lineaciones de intersección (S0-Sp). Todos los datos corresponden a la lámina cabalgante de Bono y están representados en el hemisferio infe-
rior de redes equiareales.
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Figura 7. a) Corte geológico a través de la lámina cabalgante de Bono mostrando la disposición de los pliegues de la primera etapa de deforma-
ción y su replegamiento durante la segunda etapa de deformación; b) panorámica de la ladera NE del Pico del Mitch del Vedat; c) interpretación
geológica de la panorámica donde se aprecian algunas de las características de los pliegues desarrollados durante la primera etapa de deformación.



mación alpina tuvo que aplastar en cierta medida las
estructuras variscas previas. 

Speksnijder (1987) describió en el entorno de la región
estudiada dos fases de plegamiento (pliegues con trazas
axiales NNO-SSE y OSO-ENE) previas a la fase de
deformación principal descrita por Boschma (1963) y
Mey (1967, 1968). 

Poblet (1991) en un área situada al este de la zona de estudio,
definió múltiples eventos de deformación. Sintetizándolos, las
primeras estructuras variscas que observó fueron unos pliegues
con ejes E-O y vergencia norte. Posteriormente, pliegues con
vergencia sur y ejes E-O, junto con cabalgamientos dirigidos

hacia el sur, deformaron las estructuras anteriores y desarrolla-
ron el principal clivaje varisco presente en su zona de estudio.
Más tarde, durante la orogenia alpina, una etapa compresiva N-
S desarrolló estructuras tales como pliegues con ejes E-O y un
clivaje asociado a ellos, que presenta un buzamiento generali-
zado hacia el norte. También describió unos pliegues de direc-
ción N-S, con una longitud de onda kilométrica, asociados a la
orogenia alpina.

Finalmente García-Sansegundo (1992) describió en la
zona del río Noguera Ribagorzana pliegues vergentes al
norte o al oeste que están deformados por pliegues dere-
chos de dirección E-O, los cuales llevan asociados el cli-
vaje principal en esta área. 
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Figura 8. Representación cartografía de algunos de los pliegues de la segunda etapa de deformación, relacionados con el clivaje Sp. 



La estructura varisca del Paleozoico de la lámina alpina
de Bono

En las rocas paleozoicas que constituyen la lámina de
Bono se reconocen diferentes tipos de estructuras des-
arrolladas durante la orogénesis varisca, ya que no se
desarrollan en los materiales triásicos. Estas estructu-
ras se encuentran además cortadas claramente por el
cabalgamiento basal de dicha lámina cabalgante (Fig.
4). Considerando la superposición de estructuras, pue-
den establecerse dos etapas principales de deforma-
ción: la primera se caracteriza por el desarrollo de
pliegues tumbados con flancos de magnitud kilométri-

ca, generalmente apretados y con trazas axiales NE-
SO. En la segunda etapa de deformación, la estructura
dominante es un clivaje que corta claramente los plie-
gues anteriores. Por último, se han observado pliegues
de traza axial NNO-SSE, cuya intersección con los
pliegues anteriores da lugar a complicadas figuras de
interferencia; estas estructuras, que podrían haberse
desarrollado tanto al final del ciclo varisco como
durante el alpino, se describirán como relacionadas
con una tercera etapa de deformación. A continuación
se describirán detalladamente las características de las
estructuras desarrolladas durante estas tres etapas de
deformación. 
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Figura 9. Cortes geológicos detallados que muestran la geometría de los pliegues de la segunda etapa de deformación. Sector ubicado al NE del Pico
del Mitch del Vedat. a) y b) pliegues correspondientes a los mapas de detalle representados en la Figura 8c y d, respectivamente.
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Figura 10. Microestructuras presentes en la zona de estudio; a) Pizarras arenosas de la Formación Rueda en las que se observa un clivaje espacia-
do grosero cuyos dominios de clivaje están formados por minerales opacos (lpa); b) pizarras arenosas de la Formación Rueda donde se observa un
bandeado composicional (estratificación) que presenta clastos de clorita orientados (relictos de una foliación diagenética) paralelamente a él, se
aprecia un clivaje finamente espaciado en posición subhorizontal cuyos dominios de clivaje están formados por minerales opacos (lpa); c) piza-
rras arenosas de la Formación Rueda en las que se aprecia un clasto de clorita “chlorite stack” que ha sido plegado y diluido en sus extremos por
un clivaje espaciado subhorizontal (lpna); d) pizarras arenosas de la Formación Rueda que muestran un clasto diagenético de clorita plegado por
el clivaje que es finamente espaciado y presenta una disposición subhorizontal (lpa); e) pizarras de la Formación Fonchanina que muestran un cli-
vaje pizarroso bien desarrollado (lpna); f) cuarcita de la Formación Basibé donde se observa un grano de cuarzo que presenta lamelas de deforma-
ción y extinción ondulante (lpa).



La primera etapa de deformación: Las estructuras
características son pliegues de gran amplitud de esca-
la kilométrica. La dirección dominante de las trazas
axiales de estos pliegues es NE-SO, aunque puede
estar modificada localmente debido a replegamientos
posteriores (Fig. 5a). Sus ejes son generalmente sub-
horizontales, aunque debido también al replegamien-
to posterior pueden llegar a inclinarse unos 30 o 40º
hacia el NE o SO.

Se trata de pliegues tumbados, de modo que ambos flan-
cos buzan hacia el NO, inclinándose sus planos axiales
entre 40 y 50º. Esta disposición se pone de manifiesto en
el estereograma de la Figura 6a, donde se observa como
la mayor concentración de los polos de los planos de
estratificación se sitúan en el cuadrante SE del estereo-
grama y apenas ninguno en el NO; la ligera dispersión de
los polos de la estratificación en el diagrama de la Fig. 6a
se debe a los replegamientos posteriores.

Los pliegues son apretados, con ángulos entre flancos
que varían entre 20 y 35º (Fig. 7), pudiendo llegar a ser
isoclinales en alguna zona, a pesar de lo cual no presen-
tan un clivaje asociado.

La vergencia de estos pliegues es hacia el SE (Fig. 7), lo
que contrasta con la vergencia norte propuesta por otros
autores para pliegues con características similares a los
descritos en zonas próximas al área estudiada  (García-
Sansegundo 1992; Poblet, 1991). 

La segunda etapa de deformación: Se caracteriza por la
existencia de un clivaje generalizado en toda la zona
estudiada (Mey, 1967) y perfectamente visible a esca-
la del afloramiento. Su grado de desarrollo está condi-
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Figura 11. a) Superposición de pliegues de la primera y de la segunda
etapa de deformación. Situación al noreste del Pico del Mitch del
Vedat; b) interpretación geológica. Escala aproximada.

Figura 12. Esquema 3D que muestra la geometría resultante entre la
intersección de los pliegues de la primera etapa de deformación, con
ejes subhorizontales de dirección NE-SO, y pliegues de la segunda
etapa de deformación, con ejes cuya inmersión es hacia el norte. Sp,
clivaje de plano axial de los pliegues de la segunda etapa de deforma-
ción. Escala aproximada.



cionado por la litología, de modo que en las pizarras de
las formaciones Rueda, Fonchanina y Vilaller, este es
mayor. Como más adelante veremos, se trata en gene-
ral de un clivaje espaciado o disyuntivo, que en adelan-
te denominaremos Sp. Este clivaje muestra un buza-
miento general de unos 30º hacia el N, tal como se
observa en la proyección estereografica de figura 6b.
En el mapa del trazado del clivaje se aprecia que corta
oblicuamente a los pliegues formados durante la pri-
mera etapa de deformación (Fig. 5b). 

La oblicuidad que existe entre los pliegues desarrollados
en la primera etapa de deformación, de traza axial apro-
ximada NE-SO, y el clivaje Sp, cuya orientación aproxi-
mada es E-O, varía entre  40 y 60º, aunque hay zonas
(área del río Baliera) en las que el trazado de ambas
estructuras es subparalelo. Las lineaciones de intersec-
ción entre la estratificación y el clivaje Sp presentan una
gran dispersión debido a que este corta a pliegues pre-
vios (Fig. 6c).

A escala cartográfica y de afloramiento existen pocos
pliegues relacionados con el clivaje Sp. Los más eviden-
tes se sitúan al NE del Pico del Mitch del Vedat (zona
central de la Fig. 4 y 5a; ver también Fig. 8, mas adelan-
te) y son pliegues abiertos de escala decamétrica o hec-
tométrica, con ejes inclinados unos 30º hacia el N y traza
axial aproximadamente E-O (Figs. 8 y 9). Estas estructu-
ras deforman los pliegues de la primera etapa de defor-
mación, dando lugar a complicadas formas cartográficas,
que se describirán más adelante.

Características del clivaje Sp a escala microscópica: En la
mayor parte de las muestras examinadas se presenta
como un clivaje disyuntivo grosero, de espaciado a fina-
mente espaciado (Fig. 10a, b, c, d). Los dominios de cli-
vaje son casi siempre lisos y están generalmente defini-
dos por una acumulación de minerales opacos; su espa-
ciado depende de la litología en la que se desarrolla. En
el caso de pizarras muy puras este espaciado es nulo, por
lo que el clivaje presenta las características de un clivaje
pizarroso (Fig. 10e). En pizarras arenosas y grauvacas
calcáreas pizarrosas el espaciado entre los dominios de
clivaje es de aproximadamente 100 m. La relación espa-
cial entre los dominios de clivaje varía entre paralela y
anastomosada y la transición entre los dominios de cliva-
je y los microlitones es bastante neta. 

En algunas muestras se observan porfiroclastos de clori-
ta orientados paralelamente a la estratificación (chlorite
stacks), que en ocasiones se encuentran plegados en el
interior de los microlitones. En estos casos, el clivaje Sp
adquiere el aspecto de una crenulación, aunque según
nuestras observaciones la foliación previa no es tectóni-

ca sino sedimentaria (Fig. 10b, c y d). Zwart (1979),
Soula (1982) y Specksnijder (1987) entre otros, también
atribuyen a esta foliación previa un origen deposicional
y diagenético, sin embargo otros autores le atribuyen un
origen tectónico (Casas y Poblet, 1989), tectono-meta-
mórfico (Poblet, 1991) o debido a una combinación de
procesos diagenético-metamórficos (Muller y Roger,
1977; Zwart, 1986). 

El mecanismo de deformación dominante que dio lugar
a la Sp es la disolución por presión. Este mecanismo con-
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Figura 13. a) Vista al norte del sinformal-anticlinal en cuyo nucleo
aflora la Formación Rueda y en sus flancos la Formación Basibé y la
Formación Fonchanina; b) Interpretación geológica de la fotografía.
Escala aproximada.



duce a la acumulación de material insoluble en los domi-
nios de clivaje y al truncamiento por disolución de mine-
rales en la dirección de máximo acortamiento (Fig. 10 c
y d), dando lugar también a una fábrica definida por la
forma de los cristales (shape fabric) en las rocas más
ricas en cuarzo. Aparte de este mecanismo, también se
han reconocido microestructuras asociadas al mecanis-
mo de deformación intracristalina, tales como extinción
ondulante y lamelas de deformación (Fig. 10 f), siendo
estas últimas estructuras propias de una deformación a
baja temperatura (Passchier y Trow, 2005). En las rocas
pelíticas donde el clivaje es un clivaje pizarroso, se
observan pequeños cristales tabulares de moscovita para-
lelos a dicho clivaje y también pequeños porfiroblastos
de clorita (Fig. 10 e). Aparte de estos minerales, no se ha
observado el crecimiento de otras fases durante el des-
arrollo del clivaje. 

Superposición de pliegues de la primera y segunda etapa de
deformación: Como puede apreciarse en la cartografía
general de la zona (Fig. 4), en algunas localidades existen
figuras cartográficas complicadas que sugieren la existencia
de una interferencia de pliegues. Esta interferencia tiene
lugar como consecuencia de la oblicuidad entre los pliegues
de primera y segunda etapa anteriormente descritos. Esto
sucede, por ejemplo, al noreste del Pico del Mitch del Vedat,
donde los pliegues relacionados con el clivaje de la segun-
da etapa de deformación intersectan pliegues prácticamente
isoclinales de la primera etapa (Fig. 11). La figura 12 mues-
tra una reconstrucción idealizada de la geometría resultante
tras la superposición de las dos etapas de deformación. En
esta figura se observa como los pliegues de la primera etapa
de deformación, de dirección NE-SO, son deformados por
los pliegues relacionados con el clivaje Sp, modificando
estos últimos a los primeros pliegues y convirtiéndolos en
pliegues no cilíndricos con superficies axiales curvadas.
Esta geometría es semejante a la descrita por Ghosh et al.
(1992) como “Modo 4”, que según estos autores es debida
al replegamiento de pliegues apretados. De acuerdo con los

modelos de Sengupta et al., (2005), a la vista del elevado
grado de apretamiento de los pliegues desarrollados en la
primera etapa de deformación, no se debe haber producido
apertura de los mismos durante el replegamiento.

La tercera etapa de deformación: En la región estudiada
existen algunos pliegues cuyas características no encajan
con los desarrollados en las etapas de deformación anterior-
mente descritas. Estos pliegues no tienen un carácter siste-
mático y su interferencia con los pliegues previos de la pri-
mera etapa da lugar a figuras cartográficas peculiares, tales
como las situadas aproximadamente a 1500 m al norte del
Pico del Mitch del Vedat y al oeste de este mismo pico, en
la zona del río Baliera, unos 1000 m al NNO del pueblo de
Fonchanina (Fig. 4).

En la primera de estas zonas, se observa un sinformal anticli-
nal (Fig. 13) y un antiformal sinclinal, ambos con una traza
axial de dirección NNO-SSE (Fig. 5a). El sinformal anticlinal
está dibujado por la Formación Basibé, aflorando la
Formación Rueda en el núcleo de dicho pliegue; el antiformal
sinclinal también está formado por la Formación Basibé, pero
en su núcleo aflora la Formación Fonchanina. Estos dos plie-
gues tienen la misma dirección NNO-SSE, aunque no presen-
tan la misma geometría. El sinformal anticlinal es un pliegue
abierto cuyo ángulo entre flancos es aproximadamente de 80º
(Fig. 13); sin embargo, el antiformal sinclinal es mucho más
apretado, con un ángulo entre flancos de entre 20 y 30º. Esto
es probablemente debido al contraste reológico entre las dife-
rentes formaciones, que hace que el antiformal sinclinal en
cuyo núcleo aparecen materiales poco competentes
(Formación Fonchanina) sea del tipo festoneado, mientras que
el sinformal anticlinal en cuyo núcleo se sitúan formaciones
más competentes (formaciónes Basibé y Rueda) sea más
abierto y redondeado, constituyendo un ejemplo de “cuspate-
lobate folds” (Ramsay y Huber, 1987). 

En la segunda de estas zonas, la superposición de plie-
gues da lugar a una geometría en cubeta, con el núcleo
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Figura 14. a) Esquema estructural de la superposición de
pliegues de la primera etapa de deformación, con orienta-
ción NE-SO, y el sinformal tardío con orientación NNO-
SSE en la zona del río Baliera; b) Reconstrucción tridi-
mensional de dicha cubeta. Escala aproximada.
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ocupado por la Formación Fonchanina. Un bloque dia-
grama de la geometría en tres dimensiones de dicha cube-
ta se puede observar en la figura 14; en este diagrama se
observa un sinclinal y un anticlinal de orientación NE-SO
(de la primera fase de deformación) replegados por un
sinforme de dirección NNO-SSE.

En ambas zonas lo que se observa es una superposición
de pliegues de dirección aproximada NO-SE o NNO-
SSE sobre otros de trazado NE-SO correspondientes a la
primera fase de deformación (Fig. 5a).

Estos pliegues son posteriores a la segunda etapa de
deformación, ya que deforman claramente el clivaje Sp.
En la figura 15 se observa un ejemplo a escala de aflora-
miento de estos pliegues de la tercera etapa de deforma-
ción, con charnelas aproximadamente N-S, que defor-
man conjuntamente la estratificación y el clivaje Sp. En la
proyección estereográfica que acompaña a esta figura se
ha representado por una parte el plegamiento que ha
sufrido el clivaje (el triángulo azul es el eje del pliegue
que forman los planos de clivaje deformados) y por otra
el plegamiento que ha sufrido la estratificación (el trián-
gulo rojo es el eje del pliegue que forman los planos de
estratificación deformados), así mismo se ha proyectado
el dato de la medida directa del eje del pliegue tomado
sobre su charnela (cuadrado negro). Se observa como el
eje presenta una ligera inmersión hacia el norte.

La deformación alpina 

La estructura alpina más relevante de toda el área de estu-
dio es el cabalgamiento de Bono. Tal como se observa en
los mapas de las figuras 4 y 5, especialmente en la mitad
oriental, la superficie del cabalgamiento asciende topográ-
ficamente hacia el sur, con una inclinación de unos 30 gra-

dos hacia el NNE desde el fondo del valle del río Noguera
Ribagorzana. A la altura del pueblo de Bono, el cabalga-
miento corta las capas del Triásico inferior que reposan
discordantemente sobre la zona metamórfica de Bono. A
partir de aquí hacia el sur el cabalgamiento se horizontali-
za y adquiere un ligero buzamiento hacia el este, dispo-
niéndose en forma de rellano sobre los materiales triási-
cos, tal como se observa en la ladera oriental del río
Noguera Ribagorzana. El cabalgamiento continúa en
rellano durante unos dos kilómetros hacia el sur, para
luego adquirir una disposición en rampa y ascender topo-
gráficamente. La dirección de transporte tectónico se
puede determinar observando las líneas de corte de los
materiales triásicos en el bloque inferior del cabalgamien-
to de Bono. Como se observa en la figura 4, estas líneas de
corte presentan una dirección aproximada E-O, así mismo
se observa como el cabalgamiento asciende en la serie
estratigráfica, cortando los materiales triásicos discordan-
tes, hacia el sur, por lo tanto el sentido de transporte tectó-
nico del cabalgamiento de Bono es de N a S.
Considerando la longitud y sinuosidad del trazado del
cabalgamiento en el valle del río Noguera Ribagorzana, el
desplazamiento mínimo calculado para el cabalgamiento
de Bono en la ladera oeste de dicho río es de 3,5 km, aun-
que en la ladera oriental alcanza los 5 km. Esta diferencia
en el cálculo del desplazamiento mínimo que ha sufrido la
lámina cabalgante de Bono, es debida al diferente grado
de erosión que ha sufrido dicha lámina. El desplazamien-
to calculado es coherente con el calculado por otros auto-
res como Poblet (1991), que estimó un desplazamiento
mínimo de 5 km, o García-Sansegundo (1992) que calcu-
ló un desplazamiento mínimo de entre 3,5 y 5,5 km en las
laderas occidentales y orientales respectivamente del valle
del río Noguera Ribagorzana. Sin embargo difiere del des-
plazamiento mínimo calculado por Mey (1967), que lo
consideró de entre 1 y 2 km.
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Figura 16. a) Proyección estereográfica con
los datos de estratificación, clivaje alpino y
lineación de intersección de los materiales
triásicos; b) Esquema de los pliegues asimé-
tricos y el clivaje asociado a ellos en los
materiales triásicos que se encuentran en el
bloque de muro del cabalgamiento de Bono. 



En los materiales triásicos situados inmediatamente por
debajo del cabalgamiento de Bono se desarrollan plie-
gues asimétricos entre abiertos y cerrados, de escala
métrica a decamétrica y que presentan una vergencia sur.
Sus ejes son subhorizontales, tienen una orientación
ENE-OSO y el plano axial de estos pliegues buza apro-
ximadamente 45º N (Fig. 16a). Los pliegues muestran un
clivaje de plano axial, el cual es un clivaje grosero o dis-
yuntivo. Este se inclina principalmente hacia el norte,
aunque muestra buzamientos variables, lo cual podría ser
debido bien a una ligera disposición en abanico del cli-
vaje, o bien como consecuencia de la refracción que
sufre este al atravesar capas de diferente competencia
(Fig. 16 b). La geometría de estos pliegues así como el
estilo estructural que presentan, podrían estar relaciona-
dos con la cizalla simple producida por el emplazamien-
to hacia el sur del cabalgamiento de Bono inmediata-
mente por encima de estos materiales. 

A pesar de la presencia de este clivaje de edad alpina en
las rocas triásicas, en los materiales paleozoicos infraya-
centes no se ha observado ninguna crenulación asociada
a dicho clivaje alpino. El contacto de la propia discor-
dancia en la zona de estudio no aflora con claridad, sin
embargo, por lo general parece que este contacto no está
despegado.

Discusión y conclusiones

Las rocas de la región estudiada han sido deformadas en
el transcurso de dos ciclos orogénicos, varisco y alpino.
La separación de las estructuras correspondiente a uno u
otro no presenta en general problemas en esta región, ya
que las rocas paleozoicas registran una deformación que
no afecta a las rocas triásicas. 

La deformación de las rocas paleozoicas tuvo lugar a los
largo de dos etapas principales. Durante la primera se
desarrollaron pliegues apretados de traza axial NE-SO,
vergentes al SE. Estas características contrastan con las
observadas por Poblet (1991) más al E, donde los plie-
gues equivalentes presentan características geométricas
semejantes, aunque sus trazas axiales tienen un trazado
E-O y su vergencia es hacia el N. También contrastan
con las vergencias norte u oeste determinadas por
García-Sansegundo (1992) para estas mismas estructuras
en esta zona de estudio.

Con los datos que existen hasta el momento resulta difí-
cil establecer unas condiciones generales de deformación
durante esta primera etapa; en cualquier caso, la ausen-
cia de un clivaje asociado a estos pliegues y, por tanto, de
una deformación interna apreciable de las rocas, sugieren
un marco general de deformación propio de las zonas

externas de un orógeno. Por otra parte, también resulta
difícil con los datos actuales establecer hasta que punto
el desplazamiento hacia el S de las unidades cabalgantes
alpinas (por ejemplo, la lámina de Bono) pudo modificar
la geometría y vergencia de los pliegues variscos. 

La segunda etapa de deformación se caracteriza por la
formación de un clivaje con una orientación aproximada
E-W y un buzamiento de unos 40º hacia el norte, des-
arrollado en condiciones de metamorfismo de grado bajo
o muy bajo. En áreas próximas, al norte de la zona estu-
diada, este clivaje se dispone subverticalmente (García-
Sansegundo, 1992), aunque en zonas meridionales a la
estudiada, el buzamiento del clivaje se mantiene igual o
disminuye un poco. Es posible que la disposición que
muestra el clivaje en el área estudiada sea debida a un
basculamiento producido durante la orogénesis alpina.

Se han reconocido unos pliegues con una traza axial de
orientación NNO-SSE que deforman a las estructuras
previas. Estos pliegues podrían ser pliegues menores
asociados a un anticlinal de dimensiones kilométricas
cuyo eje sigue el curso del río Noguera Ribagorzana, este
anticlinal fue atribuido a la deformación varisca según
Mey (1967), sin embargo Poblet (1991) lo atribuyó a la
orogénesis alpina. La relación de estas estructuras NNO-
SSE con la orogenia varisca o alpina aún no ha podido
ser clarificada con toda seguridad, aunque con los datos
aportados por Poblet (1991), parece más probable que
pertenezcan a la orogénesis alpina.

Durante la orogenia alpina el cabalgamiento de Bono
trasladó el volumen de rocas que constituyen la lámina
cabalgante del mismo nombre, hacia el S-SE entre 3 y 5
kilómetros. Los materiales triásicos cobijados en el blo-
que inferior de dicho cabalgamiento presentan pliegues
asimétricos con vergencia sur, ejes subhorizontales con
una orientación ENE-OSO y un clivaje de plano axial
asociado a ellos.
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